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A toda mi gente

'Es imposible permanecer por siempre jamas en las cimas, hay que
descender...Entonces, ¢de qué sirve? Mira: lo alto conoce lo bajo,
pero lo bajo no conoce lo alto. Al subir observa siempre
cuidadosamente las dificultades del camino; mientras subes puedes
ir viéndolas; al bajar, ya no las veras, pero si has observado bien,
sabréas donde se encuentran. Al subir, uno ve; al bajar ya no se ve,
pero se ha visto. Existe el arte de moverse en las regiones bajas
mediante el recuerdo de lo que se ve mas arriba. Cuando ya no es

posible ver, por lo menos se puede saber’

René Daumal (EI monte analogo)
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Resumen

La Ultima Terminacion Glacial (~18,0 - 11,7 ka; ka = miles de afios antes del presente; presente:
1950 era comun) constituye el ltimo periodo de transicion entre condiciones de maximo glacial
a condiciones interglaciales, considerdndose como el cambio climético de origen natural de
mayor magnitud de, al menos, los tltimos 130.000 afios. El abundante registro glacial de
Patagonia (40° - 56°S) ha contribuido significativamente a determinar la estructura y cronologia
de las fluctuaciones glaciales en la region durante la Ultima Terminacion Glacial y,
particularmente, su relacion con la secuencia de eventos climaticos de escala milenial que
caracteriza la fase terminal de la Gltima glaciacién, facilitando el analisis de la influencia de los
Vientos del Oeste del Sur en los cambios climéaticos experimentados en latitudes medias del
hemisferio sur. Sin embargo, hasta la fecha, el conocimiento de la historia glacial patagdnica
durante este intervalo se restringe mayormente a los glaciares localizados al sur de los 47°S,

dejando al sector septentrional de Patagonia (40° - 44° S) parcialmente desatendido.

En esta tesis se combinan el mapeo geomorfoldgico y técnicas geocronoldgicas basadas en **C y
9Be, complementadas con el anélisis de secciones estratigraficas, para reconstruir el

comportamiento del 16bulo Golfo de Corcovado en Archipiélago e Isla Grande de Chiloé (42,5° -
43,5°S) y el l6bulo de Lago Palena/General Vintter (43,5°S), localizados en los flancos pacifico

y atlantico de la Cordillera de los Andes en Patagonia norte, respectivamente.

Mis resultados indican que, por un lado, el 16bulo Golfo de Corcovado registré multiples eventos
de expansion o estabilizacion antes de ~45,9 y ~32,8 ka durante el Estadio Isotépico Marino 3 6
antes, entre ~25,7 y ~23,9 ka y entre ~17,9 y ~17,7 ka, durante el Ultimo Maximo Glacial y,
finalmente, antes de ~16,8 ka, previamente a retirarse de manera catastrofica hasta el continente
antes de ~16,7 ka. Por otro lado, el 16bulo Lago Palena/General Vintter y su glaciar tributario
Cerro Rifion, experimentaron sucesivas fases de expansion o estabilizacion en torno a ~19,7 ka,
durante el Ultimo Maximo Glacial, ~15,9 ka coincidiendo con el Estadial Heinrich 1, entre
~13,5y ~13,1 ka, de manera contemporanea con la Reversion Fria Antértica, y, finalmente, a

~12,5 ka coetaneamente con el Dryas Reciente.

X



En conjunto, mis datos constituyen las evidencias directas de fluctuaciones glaciales durante la
Ultima Terminacion Glacial mas septentrionales de Patagonia expandiendo nuestro
conocimiento sobre el comportamiento de la criosfera durante este intervalo hasta los 43,5°S. En
término generales, los l6bulos Golfo de Corcovado y Lago Palena/General Vintter parecen
exhibir una actividad simultanea con otros glaciares de Patagonia y Nueva Zelanda, lo que
implica una respuesta zonal sincronica en latitudes medias del hemisferio sur ante la secuencia
de cambios climaticos mileniales detectados en el registro isotopico antartico durante la Ultima

Terminacién Glacial.

Las fluctuaciones de ambos I6bulos glaciales durante este intervalo, particularmente en Lago
Palena/General Vintter, coinciden con el establecimiento de condiciones frias y/o hUmedas en
Patagonia norte promovidas por la migracion hacia el ecuador y/o intensificacion de los Vientos
del Oeste del Sur inferidos a partir de otros indicadores paleocliméticos independientes. Esta
circunstancia sugiere que los cambios climéticos mileniales del fin de la Gltima glaciacion en las

latitudes medias del hemisferio sur fueron mayormente dirigidos por procesos atmosféricos.
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Abstract

The Last Glacial Termination (~18,0 - 11,7 ka; ka = thousands of years before present; present:
1950 common era) constitutes the last period of transition between glacial and interglacial
conditions, so it has been considered as the largest naturally occurring climate change in at least
the last 130.000 years. The abundant glacial record of Patagonia (40° - 56° S) has contributed
significantly to determining the structure and chronology of glacial fluctuations in the region
during the Last Glacial Termination and, particularly, its relationship with the sequence of
millennial-scale climate events that characterize the terminal phase of the last ice age, facilitating
the analysis of the influence of the Southwestern Winds on the climatic changes experienced in
the mid-latitudes of the southern hemisphere. However, to date, our knowledge about the
Patagonian glacial history during this interval is mostly restricted to glaciers located south of 47°

S, leaving the northern sector of Patagonia (40° - 44° S) partially unattended.

In this thesis, geomorphological mapping and geochronological techniques based on **C and
9Be, complemented with the analysis of stratigraphic sections, are combined to reconstruct the
behavior of the Golfo de Corcovado ice lobe in Archipiélago e Isla Grande de Chiloé (42,5° -
43,5° S) and the Lago Palena/General Vintter ice lobe (43,5° S), both located at the Pacific and

Atlantic flanks of the Cordillera de los Andes in northern Patagonia, respectively.

My results, in combination with those of other authors, indicate that, on the one hand, the Golfo
de Corcovado ice lobe experienced multiple expansion or stabilization events before ~45,9 and
~32,8 ka during Marine Isotopic Stage 3 or earlier, between ~25,7 and ~23,9 ka and between
~17,9 and ~17,7 ka, during the Last Glacial Maximum and, finally, before ~16,8 ka
contemporaneous with the Heinrich Stadium 1, before retreating catastrophicly to the continent
before ~16,7 ka. On the other hand, the Lago Palena/General Vintter lobe and its tributary the
Cerro Rifion glacier, underwent successive phases of glacial expansion or stabilization around
~19,7 ka, during the Last Glacial Maximum, at ~15,9 ka coinciding with the Heinrich State 1,
between ~13,5 and ~13,1 ka, contemporaneous with the Antarctic Cold Reversal, and, finally, at

~12,5 ka concurrent with the Younger Dryas.
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Taken together, my data constitute the northernmost direct evidence of glacial fluctuations
during Last Glacial Termination in Patagonia, expanding our knowledge about the behavior of
the cryosphere during this interval as far north as 43,5° S. In general terms, the Golfo de
Corcovado and Lago Palena/General Vintter ice lobes seem to exhibit a simultaneous activity
with other glaciers in Patagonia and New Zealand, which implies a synchronous zonal response
in the mid-latitudes of the southern hemisphere to the sequence of millennial-scale climate

changes detected in the Antarctic isotopic record during the Last Termination Glacial.

The fluctuations of both ice lobes during this interval, particularly in Lago Palena/General
Vintter, coincide with the establishment of cold and/or humid conditions in northern Patagonia
promoted by the migration towards the equator and/or intensification of the South Westerly
Winds inferred from other independent paleoclimatic indicators in the region. This circumstance
suggests that the millennial climatic changes of the end of the last ice age in the middle latitudes

of the southern hemisphere were mainly driven by atmospheric processes.
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Capitulo 1 - Introduccion

1.1 Planteamiento del problema

El clima de los altimos 800.000 afios se caracteriza por la alternancia de fases de
enfriamiento paulatino culminando en maximos glaciales (i.e glaciales) y fases calidas (i.e.
interglaciales). Los méaximos glaciales ocurren de manera cuasi-periddica coincidiendo con
periodos de minima insolacion en latitudes altas del hemisferio norte promovidos por variaciones
ciclicas en los parametros orbitales terrestres (EPICA, 2004; Denton et al., 2010; Hays et al., 1976;
Raymo, 1997). Las transiciones entre maximos glaciales e interglaciales suceden de manera
abrupta, razén por la cual han sido llamadas Terminaciones (Broecker & van Donk, 1970). Sin
embargo, a diferencia de los maximos glaciales, los cuales estan directamente correlacionados con
minimos de insolacion, las terminaciones no ocurren exclusivamente durante periodos de maxima
insolacion (Denton et al., 2010). Por lo tanto, los forzamientos orbitales no permiten explicar por
si sola la magnitud del cambio climatico que conlleva el fin de las eras glaciales, haciendo

necesario evaluar la influencia adicional de otros mecanismos climaticos.

La Ultima Terminacion Glacial (Last Glacial Termination; LGT: ~18,0 — 11,7 ka, ka =
1000 afios antes del presente; presente = 1950 era comun; Denton et al., 2010) constituye la
transicion entre las condiciones glaciales del Ultimo Maximo Glacial (Last Glacial Maximum;
LGM: ~26,5 — 18,0 ka; Clark et al., 2009) e interglaciales del Holoceno (~11,7 ka - presente;
Rasmussen et al., 2014). Durante este intervalo, gracias al registro isotépico de testigos de hielo
de Antartica y Groenlandia se ha observado con gran precisién una serie de cambios climaticos de
escala milenial que se caracterizan regionalmente por una secuencia de pulsos de calentamiento
interrumpidos por un retorno a condiciones cuasi-glaciales (Blunier et al., 1998; Jouzel et al.,
1995; Marcott et al., 2014; Sowers & Bender, 1995; WAIS, 2013). En Antartica, el calentamiento
gradual que marca el inicio de la LGT comenz6 a los ~18,0 ka (EPICA, 2004), aunque existen
evidencias provenientes del sector occidental del continente de un pulso de calentamiento
predecesor de menor magnitud a los ~22,0 ka (WAIS, 2013). Posteriormente, esta tendencia fue
interrumpida por un evento de enfriamiento entre ~14,5 y ~12,9 ka denominado Reversion Fria
Antartica (Antarctic Cold Reversal; ACR), el cual termind con un incremento gradual de las

temperaturas hasta alcanzar los valores tipicos del Holoceno a los ~11,7 ka (Marcott et al., 2014;
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Pedro et al., 2011; WAIS, 2013). En Groenlandia, el primer pulso abrupto de calentamiento se
inicié a ~14,7 ka, siendo posteriormente interrumpido por el evento frio conocido como Dryas
Reciente entre ~12,9 y ~11,7 ka (Younger Dryas; YD; Steffensen et al., 2008), el cual desemboca
rapidamente en las condiciones célidas del Holoceno. A escala interhemisférica, esta secuencia de
eventos paleoclimaticos polares sucede en una condicion de antifase, es decir, es sincrénica pero
que opera en sentidos climaticos opuestos (Blunier et al., 1998; WAIS, 2015). Sin embargo, el
desconocimiento de la extension geografica de las sefiales paleoclimaticas vinculadas ala LGT en
latitudes medias del hemisferio sur dificulta tanto la evaluacién de la condicion de antifase a escala
global, como la identificacion de los posibles mecanismos responsables de los cambios climaticos

abruptos que acompariaron el término de la ultima glaciacion.

En este contexto, se ha propuesto que la migracion latitudinal del nucleo de influencia de
los Vientos del Oeste del Sur (Southern Westerly Winds; SWW) respecto a su posicion en el
presente (~50° S), en combinaciéon con cambios en su intensidad, podria jugar un papel
fundamental en el control de la variabilidad climatica milenial de la LGT en el hemisferio sur
(Heusser et al., 1999; Moreno et al., 2012). La profunda influencia de los SWW en el clima
hemisférico y global esta relacionada con su capacidad para promover la desgasificacion del
Océano Austral mediante el reforzamiento de la surgencia de aguas profundas enriquecidas en
CO; y la alteracion de la circulacién oceénica global (Anderson et al., 2009; Denton et al., 2010;

Toggweiler et al., 2006).

El comportamiento de los glaciares esta controlado principalmente por las variaciones
climéticas, por lo que el registro geoldgico vinculado a la dindmica glacial constituye un indicador
indirecto de las condiciones climaticas del pasado (Mackintosh et al., 2017). En las ultimas
décadas, la aplicacion de técnicas de datacidn radiométricas para asignar una edad nimerica a las
geformas de origen glacial, especialmente morrenas, ha contribuido tanto a conocer la historia

glacial como la evolucion del clima global en el pasado (Balco, 2011).

Patagonia (~40° - ~56°S) es un area clave para el estudio de los climas del pasado en el
hemisferio sur a través del registro geoldgico vinculado a la actividad glacial. Por un lado, la
region acoge una gran abundancia de geoformas bien conservadas que dan cuenta de la actividad
glacial del pasado, exténdiendose temporalmente mas alla de los ~3,5 millones de afios (Clague et
al., 2020; Hein et al., 2017; Mercer, 1976). Por lo tanto, Patagonia ofrece una gran oportunidad

para determinar la historia glacial a escala regional y hemisférica, contribuyendo a evaluar la
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extension geografica de los cambios climéticos de escala milenial vinculados a la LGT en latitudes
medias del hemisferio sur. La reconstruccién de la historia glacial patagonica ha sido el foco de
numerosos estudios basados en la datacion de geoformas glaciales. No obstante, los datos
disponibles aun no permiten elaborar un modelo unificado de la estructura y cronologia de los
eventos glaciales ocurridos durante la LGT en la region. Actualmente, varias cronologias
morrénicas elaboradas en Patagonia norte (~40° — 44° S), Patagonia centro (~44° — 49°S) y
Patagonia sur (~49° — 56° S) difieren en cuanto al inicio de la deglaciacion, existiendo localidades
puntuales que muestran un comienzo temprano respecto a otros registros regionales (e.g. Bendle
et al., 2017; Denton et al., 1999; Douglass et al., 2006; Garcia et al., 2019; Hein et al., 2010;
Kaplan et al., 2004; Sagredo et al., 2011). Ademas, las evidencias méas robustas de fases de
expansion glacial contemporanea con el ACR y el YD se limitan Unicamente a Patagonia centro y
Patagonia sur (e.g. Garcia et al., 2012; Kaplan et al., 2011; Mendelova et al., 2020; Moreno et al.,
2009; Sagredo et al., 2018; Strelin et al., 2011). De esta manera, aun cuando existen otros registros
terrestres y marinos que reflejan tanto la sefial climatica del ACR como del YD en Patagonia norte,
hasta la fecha no hay estudios que aporten un registro directo de la actividad glacial durante estos

intervalos al norte de los ~47°S en la regién.

Por otro lado, Patagonia constituye la Unica masa continetal que intercepta en su totalidad
la trayectoria de los SWW. Andlisis climéaticos han constadado una alta correlacion entre la
distribucion regional de las temperaturas y las precipitaciones con la velocidad del viento, lo que
indica que el clima patagénico estd mayormente controlado por la intensidad y posicién del nicleo
de influencia de los SWW (Garreaud et al., 2013). Esta circunstancia implica que la dinamica de
los glaciares norpatagonicos funciona como un excelente indicador de la evolucion de los SWW
en latitudes medias del hemisferio sur. Actualmente, el comportamiento de los SWW en Patagonia
durante la LGT resulta un tema de debate debido a las divergencias entre los registros terrestres y
marinos. Por un lado, andlisis polinicos de testigos de sedimentos lacustres de Patagonia norte, los
cuales son interpretados como indicadores de precipitaciones, revelan que el nicleo de los SWW
se desplazé hacia Antarctica entre los ~17,8 y los ~16,5 ka durante la primera fase de la LGT. A
continuacion, migraron hacia el ecuador a los ~16,5 ka, intensificandose entre los ~15,0 y los
~12,7 ka, contemporaneamente con el ACR. Finalmente, se habrian desplazado nuevamente hacia
el polo durante el YD entre los ~12,7 y los ~11,5 ka (Jara et al., 2019; Moreno et al., 2018; Pesce

& Moreno, 2014; Vilanova et al., 2019). Por otro lado, andlisis de alkenonas de sedimentos



marinos obtenidos en la costa pacifica de Patagonia norte, los cuales indican variaciones en las
temperaturas superficiales del mar, indican un calentamiento oceanico atribuido al desplazamiento
hacia el polo de los SWW en conjunto con la contraccion de la Corriente Circumpolar Antartica
entre los ~19,8 y los ~16,7 ka, durante el inicio de la LGT, para posteriormente desplazararse
ligeramente al norte, sin afectar sustancialmente el clima de Patagonia norte, entre los ~16,7 y los
~12,7 ka durante el ACR, seguido de un enfriamiento promovido por una nueva migracion hacia
el polo del nacleo de los SWW entre los ~12,7 y los ~12,1 ka coincidiendo con el YD (Lamy et
al., 2007). Ante esta circunstancia, determinar la estructura y cronologia de las fluctuaciones
glaciares durante la LGT en Patagonia norte arrojaria informacién crucial para determinar la
influencia de los SWW en los cambios climaticos ocurridos durante este intervalo y, por tanto,
contribuiria a probar la validez de los modelos basados en otros indicadores paleocliméticos

terrestres y marinos propuestos anteriormente.

En este estudio reconstruyo el comportamiento durante la LGT del 1ébulo Golfo de
Corcovado (LGC) en Isla Grande y Archipiélago de Chiloé (IGC; 42°- 43,5°S) y del l6bulo Lago
Palena/General Vintter (LPV; 43,5°), ambos localizados en Patagonia norte, con el objetivo de i)
extender la cobertura espacial del conocimiento actual sobre la estructura y cronologia de las
fluctuaciones glaciales en Patagonia durante la LGT, ii) evaluar la sincronia de los eventos
glaciales a escala regional, hemisférica y global durante este intervalo, iii) definir el alcance
geografico de las sefiales climaticas observadas en los testigos de hielo de polares durante la LGT
en latitudes medias del hemisferio sur y , finalmente, iv) complementar los modelos del

comportamiento de los SWW propuestos sobre la base de otros indicadores paleoclimaticos.

Las razones que convierten IGC y LPV en localidades idoneas para este estudio responden
a la configuracion geografica del territorio, el estado de preservacion de las geoformas glaciales
en laregion y a las posibilidades de datacion de éstas. Numeros estudios en IGC indican que la
posicién mas interna del LGC durante el LGM cubrié un sector actualmente compuesto por un
conjunto de islas que se extienden latitudinalmente hasta el continente (Denton et al., 1999,
Moreno et al., 2015), las cuales ofrecen una oportunidad Unica para para rastrear las posiciones
del margen del LGC tras el inicio de la LGT. Adicionalmente, la abundancia de cuencas lacustres
y turberas en estas islas facilitan la elaboracion de una cronologia glacial basada en edades
radiocarbonicas. En el area del LPV se ha reconocido una secuencia de morrenas bien preservadas

en la orilladel lago actual y en un valle tributario interior ubicado a los pies de Cerro Rifion (VCR).



La posicion interna de estas Ultimas respecto al complejo morrénico atribuido previamente al LGM
(Caldenius, 1932; Davies et al., 2020) y la geologia regional exhiben las condiciones necesarias
para realizar un cronologia cosmogeénica de la actividad glacial durante la LGT.

A través de una aproximacion geomorfolégica, estratigrafica y geocronolégica el presente

estudio pretende responder las siguientes preguntas:

1. ¢Como fue la estructura y cronologia de las fluctuaciones glaciales durante la LGT en
Patagonia norte (40°- 44°S)?

2. Durante la LGT, ¢los LGC y LPV avanzaron y retrocedieron en sincronia entre ellos y

con otros glaciares de Patagonia centro y sur?

3. ¢Como se comparan las fluctuaciones del LGC y el 16bulo LPV con otras cronologias

glaciales obtenidas a escala hemisférica?

4. ¢Reproducen las fluctuaciones del LGC y del 16bulo LPV durante la LGT el patron de de
cambios climéaticos de escala milenial observado en la composicion isotopica de los

testigos de hielo antéarticos o groenlandicos?

5. Y, finalmente, ;se correlacionan los eventos glaciales de Patagonia norte con el
comporamiento de los SWW durante la LGT inferida mediante otros indicadores

paleocliméticos en la region?

1.2 Hipétesis

Si la estructura y cronologia de las fluctuaciones glaciales en Patagonia norte durante la
LGT replico el patron de cambios climaticos reflejados en la historia glacial de Patagonia centro
y sur y en el registro isotdpico antartico, entonces espero observar un modelo de deglaciacién
caracterizado por un retroceso abrupto de los glaciares poco después de ~18,0 ka, seguido de una
estabilizacion o reavance glacial durante el periodo ~14,5 - 12,9 ka correspondiente al ACR, para
terminar con un retroceso rapido de los glaciares durante el YD, antes del inicio del Holoceno a
los ~11,7 ka.



Por el contrario, si la fluctuaciones glaciales en Patagonia norte durante la LGT siguieron
un patrén similar al observado en numerosos glaciares del hemisferio norte y el registro isotdpico
de Groenlandia, entonces espero observar una estructura de deglaciacion caracterizada por un
marcado retroceso de los glaciares poco después de los ~18 ka, seguido de una fase de avance o
estabilizacion glacial durante el periodo ~18,0 - ~14,5 ka correspondiente al HS1 y, finalmente,
otro evento de expansion o estabilizacion glacial entre los ~12,9 y los ~11,7 contemporaneo con

el YD, antes del comienzo del Holoceno.
1.3 Objetivos
1.3.1 Objetivo General

Establecer la estructura y la cronologia de las fluctuaciones del I6bulo glacial Golfo
Corcovado en Isla Grande y Archipiélago de Chiloé (42°S - 43,5°S), y del I6bulo del Lago
Palena/General Vintter (43,5°S) durante la LGT.

1.3.2 Objetivos especificos

1. Confeccionar una cartografia geomorfolégica glacial de IGC y LPV.

2. Analizar el registro estratigrafico de superficie para la identificacion directa e indirecta de
procesos morfogenéticos y medios sedimentarios asociados a los eventos glaciales en IGC
y LPV durante la LGT.

3. Establecer una cronologia radiocarbénica (sector IGC) y cosmogénica (sector LPV)

detallada de las pulsaciones glaciales durante la LGT.

4. Comparar el patron y cronologia de las fluctuaciones del IGC y LPV durante la LGT con

otras cronologias glaciales a escala regional y hemisférica.

5. Comparar el patrén y cronologia de las fluctuaciones del IGC y LPV durante la LGT con
el comportamiento de los SWW propuesto sobre la base de otros indicadores

paleocliméticos.



Capitulo 2 - Marco tedrico

2.1 Ciclos glaciales-interglaciales del Pleistoceno

Durante el Pleistoceno (Ultimos ~2,7 Ma; Ma = millones de afios), el clima del planeta ha
estado dominada por la alternancia cuasi-periédica de fases frias, llamadas glaciales, y fases
célidas, denominadas interglaciales (EPICA, 2004; Zachos et al., 2001). Durante las fases glaciales
el planeta experimentd drasticas reorganizaciones climaticas que condujeron a la aparicién de
mantos glaciales masivos sobre los continentes, la disminucion del nivel del mar, la modificacion
de las corrientes oceanicas, el descenso de la concentracion atmosférica de gases de efecto

invernadero y profundos cambios en la composicion vegetal de los continentes (Clark et al., 2009).

Actualmente, la “Teoria de Milankovitch” constituye la hipotesis mas aceptada para
explicar la ocurrencia de estos cambios climéticos pleistocénicos. Esta propone que el volumen
de hielo global y, por consiguiente el clima, estaria controlado por la cantidad y distribucion de la
insolacion estival en el hemisferio norte, la cual se veria modificada por la variacion ciclica de los
parametros de la érbita y el eje terrestres vinculados con la excentricidad, la oblicuidad y la
precesion, los cuales presentan ciclos de ~100.000, ~41.000 y ~23.000/~19.000 afios,
respectivamente (Berger & Loutre, 1991; Huybers, 2006).

Analisis espectrales conducidos sobre los registros de is6topos estables de oxigeno en
testigos de sedimentos marinos y de hielo antartico revelan que, durante los Gltimos ~800,000
afios, los ciclos glaciales-interglaciales han ocurrido al compas de la excentricidad (EPICA, 2004;
Hays et al., 1976; Lisiecki & Raymo, 2005). Ya que estos eventos paleocliméaticos fueron
primeramente reconocidos en sedimentos marinos, se denominaron Estadios Isotopicos Marinos
(Marine lIsotope Stage; MIS), siendo numerados en funcion de la condicion paleoclimatica
imperante. Asi pues, los MIS pares reflejan condiciones glaciales, mientras que los MIS impares
periodos interglaciales (Emiliani, 1955; Lisiecki & Raymo, 2005; Shackleton & Opdyke, 1973).



2.2 El Ultimo Maximo Glacial

El Ultimo Méximo Glacial (Last Glacial Maximum; LGM) es la etapa del ultimo ciclo
glacial (~123 y ~11,7 ka; Wolff et al., 2010) durante el cual los mantos glaciales continentales
alcanzaron su maximo volumen integrado a escala global. Sobre la base del registro de las
variaciones del nivel del mar, se ha situado temporalmente entre los ~26,5 y los 19,0 ka
coincidiendo con el MIS 2 (Fig. 2.1; Clark et al., 2009). Durante este periodo se estima que la
temperatura media global disminuy6 entre 4° y 6° C respecto al presente (Braconnot et al., 2007).
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Figura 2.1: Registro isotopico de los testigos de hielo EDML (Antértica) y NGRIP (Groenladia) durante el dltimo ciclo
glacial. Curva azul: registro isotdpico antartico del testigo de hielo EDML (EPICA, 2006). Curva morada: registro
isotopico groelandico del testigo de hielo NGRIP (NGRIP, 2004). Franjas verticales azules claro indican periodos frios
estadiales. Franja vertical azul oscura delimita el Ultimo Méaximo Glacial (Clark et al., 2009). Franjas verticales rojas
representan periodos calidos interestadiales. Notese la diferencia en la escala temporal.

Mientras que el hemisferio norte se encontraba dominado por mantos de glaciales masivos
que ocupaban el norte de América del Norte, Europa y Asia (Batchelor et al., 2019; Hughes et al.,

2016), en el hemisferio sur, la superficie hielo continental era significativamente menor
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(excluyendo Antartica), restringiéndose a los mantos de hielos de Patagonia en el sur de América
del Sur (Davies et al., 2020), de los Alpes del Sur en Nueva Zelanda (Golledge et al., 2012) y del
macizo del Monte Anne en Tasmania (Kiernan et al., 2004).

La presencia de estos mantos glaciales contribuyd a la modificacion del sistema climatico
global mediante la alteracion del albedo planetario, los principales ciclos biogeoquimicos y los
patrones de circulacién atmosférica y oceanica (Clark et al., 1999). De esta manera, el CO;
atmosférico se desplomé hasta las ~180 ppm (Marcott et al., 2014), el nivel del mar descendio
~134 m a escala global (Lambeck et al., 2014), la intensidad de la circulacion termohalina vario
respecto a los niveles modernos, probablemente operando bajo un régimen debilitado (Braconnot
et al., 2007; Howe et al., 2016; Lynch-Stieglitz et al., 2007) y los principales cinturones de vientos

se desplazaron latitudinalmente respecto a sus posiciones actuales (Toggweiler et al., 2006).
2.3 La Ultima Terminacion Glacial

La Ultima Terminacion Glacial (Fig. 2.2) constituye el periodo de transicion climatica
entre las condiciones glaciales del LGM vy las interglaciales del Holoceno (~18,0 - ~11,7 Ka;
Denton et al., 2010), suponiendo el mayor cambio climatico de los dltimos ~100.000 afios
(Broecker & van Donk, 1970). Este periodo involucrd la desaparicion de los mantos de hielos
continentales y, por consiguiente, la modificacion del albedo planetario, el aumento del nivel del
mar (Lambeck et al., 2014) y el incremento del CO, atmosférico hasta las ~280 ppm (Marcott et
al., 2014), la reactivacion de la circulacion termohalina (Ritz et al., 2013) y la migracién latitudinal

de los componentes principales del sistema de circulacién atmosférica (Toggweiler et al., 2006).

Gracias al registro isotopico de los testigos de hielo recolectados en Antéartica y
Groenlandia (Fig. 2.4; Steffensen et al., 2008; WAIS, 2013) se ha reconocido una marcada
variabilidad de escala milenial en la estructura general de la LGT, caracterizada por dos fases de
calentamiento, interrumpidas por una fase de enfriamiento abrupto (Fig. 2.2). En Antartica el
calentamiento caracteristico de la LGT se inicia de manera paulatina en torno a ~18,0 ka, aunque
existen registros puntuales en el sector occidental del continente que muestran un leve aumento
de las temperaturas a ~22,0 ka (WAIS, 2013), mientras que Groenlandia se mantiene bajo
condiciones glaciales hasta los ~14,7 ka durante un periodo denominado como Estadial Heinrich
1 (Heinrich Stadial 1; HS1; Bond & Lotti, 1995; Rasmussen et al., 2006; 2014). A continuacion,

en Antértica, el calentamiento se pausd entre los ~14,5 y los ~12,9 ka, durante un evento



denominado Reversion Fria Antértica (Antarctic Cold Reversal; ACR; Jouzel et al., 1995; WAIS
Members, 2013). Contemporaneamente, Groelandia sufre un calentamiento repentino seguido
durante un enfriamiento gradual, dando lugar a los eventos conocidos como Bglling y Allergd,
respectivamente (B/A; NGRIP, 2004). Subsecuentemente, en el momento en que en Antartica se
reanuda el calentamiento, en Groelandia se experimenta un retorno abrupto a condiciones glaciales
durante un evento conocido como Dryas Reciente (Younger Dryas; YD; Steffensen et al., 2008),
el cual se desarrolla entre ~12,9 y ~11,7 ka (Rasmussen et al., 2006; Svensson et al., 2008).

Esta secuencia de eventos paleocliméticos identificados durante la LGT tienen lugar en
una condicion de antifase temporal entre ambos hemisferios (Fig.2.2; Blunier et al., 1998), lo que
sugiere que estos cambios climaticos de escala milenial son sincrénicos pero operan en direcciones

climaticas opuestas.
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Figura 2.2: Registro isot6pico de los
testigos de hielo WAIS (Antértica) y
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Actualmente, la hipotesis de mayor aceptacion para explicar la secuencia de eventos
paleoclimaticos observados en la transicion desde ultimo periodo glacial al actual interglacial,
presenta una combinacion de mecanismos de caracter glaciologico, orbital, oceanico y
atmosférico. De esta manera la LGT se habria iniciado en el hemisferio norte debido (i) a la
presencia de mantos glaciales continentales muy extensos con frentes anclados en el fondo marino
localizados en regiones especialmente deprimidas debido al ajuste glacioisostatico y (ii) al
aumento de la insolacion estival como consecuencia de la variacion de los pardmetros orbitales.
La existencia de mantos glaciales con “exceso de hielo”, en combinacion con el aumento de la
insolacion estival produciria una eleva inestabilidad glacioldgica que promoveria un proceso de
fusion catastréfico (Raymo, 1997), incrementando el volumen de agua dulce liberada al océano
Atlantico Norte. Esta circunstancia conduciria (iii) a un debilitamiento de la circulacién
termohalina (Broecker, 1998) produciendo el enfriamiento del hemisferio norte, lo que llevaria a
inviernos extremadamente frios y al aumento de la superficie y duracién del hielo marino. Esta
configuracion oceanica generaria (iv) la migracion hacia el sur de la zona de convergencia
intertropical y de los vientos del oeste en ambos hemisferios (Toggweiler et al., 2006). La suma
de las configuraciones atmosféricas y oceénicas anteriores (v) producirian un aumento de
temperaturas en la Antértica y el incremento del CO, atmosférico como consecuencia del
reforzamiento del afloramiento de aguas oceanicas profundas en el Océano Austral (Anderson et
al., 2009), promoviendo el inicio de la LGT en el hemisferio sur. Esta organizacién climatica
habrian perdurado el tiempo suficiente para sobrepasar el umbral que conduciria al clima global

hasta las condiciones interglaciales del Holoceno (Denton et al., 2010).
2.3.1 Reversién Fria Antartica y Dryas Reciente

El ACR constituye el periodo enfriamiento que interrumpe la tendencia general al
calentamiento de la LGT en el hemisferio sur (Fig. 2.2; Jouzel et al., 1995; Pedro et al.,2011;
WAIS, 2015). Este intervalo ha sido acotado temporalmente con gran precision gracias al registro
isotopico de varios testigos de hielo antarticos entre ~14,5y ~12,9 ka (Marcott et al., 2014; Pedro
et al., 2011; WAIS, 2013), los cuales muestran un descenso paulatino de las temperaturas locales
de ~3°C (Jouzel et al., 1995).

La ocurrencia del ACR se atribuye a una expresion del balancin bipolar oceanico
(Broecker, 1998; Crowley, 1992; Stocker, 1998), por el cual, ante las condiciones interestadiales

del B/A, una fase vigorizada de la circulacion termohalina océanica habria impedido la
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transferencia de aguas frias antarcticas a través del ecuador promoviendo la reconfiguracion del
sistema acoplado atmdsfera-océano en eh hemisferio sur, dando como resultado el enfriamiento
del hemisferio sur. Por otro lado, también se han invocado mecanismos atmosféricos para explicar
lairrupcién del ACR. De esta manera, ante el establecimiento de condiciones interestadiales en el
hemisferio norte, los SWW se habrian desplazado hacia el ecuador, posicionando su nucleo sobre
latitudes medias del hemisferio sur. Esta situacion habria contribuido a debilitar el afloramiento
de aguas profundas enriquecidas en CO; en el Océano Austral disminuyendo significativamente
la inyeccion de gases de efectos invernadero a la atmésfera y, por tanto, promoviendo un descenso

de las temperaturas (Anderson et al., 2009; Toggweiler et al., 2006).

El YD es un evento climatico de escala milenial que se extendi6 entre ~12,9y ~11,7 ka
en el hemisferio norte durante la LGT (Fig. 2.2; Rasmussen et al., 2006; Svensson et al., 2008).
Sobre la base de analisis isotopicos de los testigos de hielo groenlandicos se ha estimado que las
temperaturas medias locales disminuyeron en torno a los ~10 - ~15° C (Alley, 2000; Kindler et al.,

2014) en unas pocas décadas (Steffensen et al., 2008).

Hasta la fecha, varios mecanismos han sido propuesto para explicar la ocurrencia de la
excursion climatica que supuso el YD. Sin embargo, la hip6tesis de mayor aceptacién invoca una
interrupcion de la transferencia de calor desde latitudes tropicales hacia latitudes altas del
hemisferio norte promovida por el debilitamiento de la circulacién oceénica termohalina. Esta
situacion habria sido consecuencia de la inyeccion abrupta de agua dulce proveniente de un gran
lago proglacial asociado a los mantos glaciales situados en América del Norte y de la fusién de
grandes grupos de témpanos en el Atlantico Norte (Broecker, 1994; Broecker et al., 1989; Murton
et al., 2010). Sin embargo, en los Ultimos afios esta hipo6tesis ha sido cuestionada sobre la base de
estudios geomorfoldgicos y cronoldgicos en el area anteriormente ocupada por el lago proglacial
responsable de la liberacion repentina de agua dulce (Fisher et al., 2008; Lowell et al., 2005) y por
testigos de sedimentos marinos (Barker et al., 2015; Hodell et al., 2017), los cuales han puesto en
duda tanto la cronologia del evento de desagiie del paleolago como de la llegada de los témpanos

producidos por los mantos de hielo norteamericanos al Atlantico Norte.

En la actualidad, el alcance geogréfico de las sefiales climéticas vinculadas al ACR vy el
YD es, en cierta medida, elusivo, dificultando la identificacion de los mecanismos responsables
de su ocurrencia. Por un lado, en el hemisferio sur, modelos numéricos sugieren que el

enfriamiento caracteristico del ACR esta constrefiido entre latitudes polares y los ~40° S (Pedro et
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al., 2016). Estos resultados se han comprobado empiricamente en numerosos sitios localizados en
Patagonia norte entre los ~41° y los ~44° S, donde andlisis polinicos muestran el establecimiento
de especies adaptadas a condiciones frias y humedas durante este periodo (e.g. Moreno et al.,
2015; Moreno & Videla, 2016; Pesce & Moreno, 2014). Del mismo modo, cronologias morrénicas
indican una fase de expansion glacial contemporanea con el ACR hasta latitudes medias de
América del Sur (~47°S; Davies et al., 2018; Mendelova et al., 2020; Sagredo et al., 2018) y Nueva
Zelanda (~43°S; (Kaplan et al., 2010; Koffman et al., 2017; Putnam et al., 2010). Adicionalmente,
reconstrucciones de la temperatura de la superficie del mar en la costa pacifica Chilena también
apuntan a un descenso significativo de las temperaturas durante ACR (Haddam et al., 2018). No
obstante, estudios puntuales en los Andes tropicales de Peri a ~10°S (Jomelli et al., 2014), en el
Sistema Central Ibérico en Espafia a ~40° N (Carrasco et al., 2015) y en las montafias de New
England en Estados Unidos a ~44,5° N (Bromley et al., 2015) han identificado la reanudacién de
la actividad glacial durante el ACR, sugiriendo el establecimiento local de condiciones frias mas
alla de las latitudes medias del hemisferio sur, poniendo en entredicho las estimaciones de los

modelos numéricos.

Por otro lado, numerosos registros terrestres y ocednicos muestran el establecimiento de
condiciones frias durante el YD en el hemisferio norte. Asi pues, se ha reportado el enfriamiento
de las aguas superficiales del Atlantico entre latitudes medias y bajas (e.g. Bard et al., 2000; Lea
et al., 2003), el reanudamiento de la actividad glacial en gran parte de las cordilleras del hemisferio
norte (e.g. Garcia-Ruiz et al., 2016; lvy-Ochs, 2015; Lohne et al., 2012; Palacios et al., 2020;
Young et al., 2019) y el aumento en la abundancia de especies alpinas en el centro de Europa y
Norteamérica (e.g. Lopez-Saéz et al., 2020; Schwark et al., 2002; Shuman et al., 2002). Sin
embargo, en latitudes medias el hemisferio sur, entre los ~41°y los ~47° S, sobre la base de
registros polinicos y fluctuaciones glaciales, se ha observado la persistencia de condiciones
relativamente frias y una disminucién de las precipitaciones coetaneas con el YD, aungue siempre
mostrando una menor magnitud que el ACR precedente (e.g. Mendelova et al., 2020; Moreno et
al., 2018), sugiriendo cierta influencia de la sefial climatica del YD en el hemisferio sur. Asi
mismo, el andlisis estadistico de la sefial paleoclimética extraida de varios indicadores en ambos
hemisferios sugiere que el YD conllevé a un descenso de la temperatura media global de ~0,6°C
(Shakun & Carlson, 2010).
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Capitulo 3 - Estudios previos

Durante las Gltimas décadas, numerosos estudios se han enfocado en la reconstruccion de
la historia glacial en Patagonia durante la LGT a través de la elaboracion de cronologias
morrénicas basadas en radiocarbdno e is6topos cosmogénicos. Sin embargo, en casos puntuales,
las edades de las morrenas han de considerarse con precaucion ya que, 0 bien no se encuentran
acotadas por edades maximas y minimas de radiocarbono o presentan un nimero reducido de
edades cosmogénicas que, ademas pueden presentar errores superiores al milenio. Por esta razén,
a continuacion, se presenta una recopilacion critica de las cronologias glaciales confeccionadas en
trabajos previos con el fin de elaborar un modelo conceptual del comportamiento general de los

glaciares patagonicos durante la LGT.
3.1 El Manto de Hielo Patagdnico

El manto glacial que cubri6 las latitudes medias de América del Sur durante el Gltimo ciclo
glacial se conoce como Manto de Hielo Patagénico (MHP). Depositos y geoformas glaciales
indican el hielo cubrié la Cordillera de los Andes entre los ~38° S y los ~56°, fluyendo desde la
divisoria glacioldgica hacia el oeste formando un manto glacial continuo que terminaba en el
Océano Pacifico al sur de los ~43°S, mientras que, hacia el este, presentaba numerosos l6bulos de
descarga que se internaban decenas de kilometros en las estepas patagonicas (Fig. 3.1; Davies et
al., 2020; Glasser et al., 2008).

Los primeros estudios dedicados a delimitar la extension y cronologia del MHP se llevaron
a cabo a finales del siglo XIX y mediados del siglo XX (Caldenius, 1932; Nordenskjold, 1899).
Sin embargo, no fue hasta el desarrollo de técnicas de datacion radiométricas que se ha sabido con
certeza que los limites glaciales del MHP representan la actividad glacial ocurrida en Patagonia
durante varios ciclos glaciales del Pleistoceno (Rabassa & Coronato, 2009). En la actualidad,
numerosos estudios geomorfoldgicos, estratigraficos y geocronoldgicos basados en técnicas
modernas han conseguido descifrar con gran detalle la historia glacial del MHP durante el LGM
(e.g. Denton et al., 1999; Douglass et al., 2006; Garcia et al., 2018; Hein et al., 2010; Kaplan et
al., 2004; McCulloch et al., 2005) , la LGT (e.g. Ackert et al., 2008; Davies et al., 2018; Garcia et
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al., 2012; Mendelova et al., 2020; Sagredo et al., 2018; Strelin et al, 2011) y el Holoceno (e.g.
Glasser et al., 2004; Kaplan et al., 2016; Reynhout et al., 2019).

S
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2 |
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& o~ N
o Océano Atlantico

Figura 3.1: Extension de Manto de Hielo Patag6nico hace 35 ka segtin Davies et al. (2020). En gris aparece la extension
actual de los Campos de Hielo Patagdnicos; CPN: Campo de Hielo Patagénico Norte; CPS: Campo de Hielo Patagénico
Sur; CCD: Campo de Hielo Cordillera Darwin. Los puntos negros sefialan los I6bulos glaciales principales del MHP
considerados en este estudio. LLL: l6bulo Lago Llanquihue; LGC: I6bulo Golfo de Cordovado; LPV: lébulo Lago
Palena/General Vintter; LRC: l6bulo Rio Cisnes; LBA: lébulo Lago General Carrera/Buenos Aires; LP: l16bulo Lago
Cochrane/Pueyrredon; LLA: I6bulo Lago Argentino; LTP: 16bulo Torres del Paine; LUE: I6bulo Ultima Esperanza;
LEM: l6bulo Estrecho de Magallanes; LBI: I6bulo Bahia Indtil. Modelo digital de elevacion SRTM.
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3.2 Cronologia revisada de las fluctuaciones del Manto de Hielo Patagénico durante la

Ultima Terminacion Glacial

La elaboracién de un modelo conceptual de la estructura y cronologia de las fluctuaciones
del MHP en Patagonia durante la LGT se ha realizado considerando las edades radiocarbonicas
disponibles, la mayoria de las cuales constituyen edades minimas, y cosmogénicas que cumplieran

con los siquientes requisitos:

1. Las edades cosmogénicas obtenidas exclusivamente de bloques erraticos en reposo y/o
enterrados en los puntos culminantes de crestas morrénicas. En los casos en que la
interpretacion de la geoforma resultara problematica, la edad en cuestion ha sido
descartada.

2. Las cronologias cosmogénicas con al menos tres edades por arco morrénico, ya que se
considera que es el nimero minimo para obtener una aproximacion estadisticamente

significativa de la edad de la geoforma (Putkonen & Swanson, 2003).

Con el objetivo de favorecer la comparacion sisteméatica de los datos cronoldgicos
publicados, las edades radiocarbonicas han sido recalibradas mediante el programa Calib 7.0.4
(Stuiver & Reimer, 1993) aplicando la curva de *C atmosférico SHCal13 (Hogg et al., 2013),
mientras que las edades cosmogénicas fueron recalculadas con CRONUS V 3.0 (Balco et al.,
2008) considerando la tasa de produccion de °Be para Patagonia (Kaplan et al., 2011) y los
factores de escala dependiente del tiempo de Lal (1991) y Stone (2000). Asi mismo, se asumio
una densidad de los bloques morrénicos de 2,65 g/cm®y una tasa de erosion superficial de 0
mm/afio (i.e. no erosién). Finalmente, las edades radiocarbodnicas se presentan como la mediana
de la problabilidad acompafada por el error correspondiente a dos desviaciones estandar (+ 20),
mientras que las edades cosmogénicas son reportadas como la media del conjunto de edades
obtenidas en cada geoforma en conjunto con el error correspondiente a una desviacion estandar (+
1o) incorporando la propagacién de la incertidumbre derivada de la tasa de produccién (3%;
Kaplan et al., 2011).
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3.1.1 Fluctuaciones glaciales en Patagonia durante la fase final del Ultimo Méaximo Glacial y el
establecimiento de la Ultima Terminacion Glacial (~18.0 ka)

El registro geomorfoldgico de Patagonia norte y la cronologia radiocarbonica (Fig. 3.2)
asociada indican que, en la vertiente pacifica de la Cordillera de los Andes, los l6bulos glaciales
de Lago Llanquihue (~41°S), Seno de Reloncavi (~41,5°S), Golfo de Ancud (~42°S) y Golfo de
Corcovado (~43° S) experimentaron la fase final de avance o estabilizacion durante LGM entre
~18,2+ 0,2y ~17,7 £ 0,2 ka (Denton et al., 1999; Lowell et al., 1995; Moreno et al., 2015). A
continuacion, los frentes glaciales abandonaron sus posiciones marcando el comienzo de la LGT
en la region. Datos cronoldgicos obtenidos en lagos y secciones estratigraficas asociadas a
depositos glaciales en Chiloé continental indican que los frentes glaciales ya se encontraban
cercanos a sus cabeceras andinas a los ~16,7 + 0,1 ka (Moreno, 2020; Moreno et al., 2015), lo que
sugiere que tanto el 16bulo Seno de Reloncavi como el 16bulo Corcovado retrocedieron hasta la

Cordillera de los Andes en ~1000 afios.

En el flanco atlantico de los Andes norpatagonicos, sobre la base de la granulometria de
un testigo de sedimentos de Lago Mascardi (~41.3°S), se ha reportado la renudacion de la
actividad del glaciar de Cerro Tronador hacia el término del LGM a ~18,4 + 0,3 ka (Fig. 3.2;
Avriztegui et al., 1997).

Maés hacia el sur, edades cosmogénicas obtenidas en morrenas depositadas por el 16bulo
de Rio Cisnes (~44,5° S) sefialan la culminacion de una fase de avance glacial a ~19,8 + 1,2 ka

anidada en el interior las morrenas mas externas del LGM (Garcia et al., 2019).

En Patagonia centro (Fig. 3.2), recientemente, se ha reportado una edad radiocarbénica
basal extraida de de Lago Unco (~45,5°S) que sitta el abandono del I6bulo Coyhaique/Balmaceda
de las morrenas Triana previamente a los ~17,5 + 0,2 ka, marcando el inicio local de la LGT (Fig.
3.2; Vilanova et al., 2019).

Mas al sur, edades cosmogénicas y de radiocarbono asociadas a varves glaciolacustres
sugieren que el l6bulo Lago General Carrera/Buenos Aires (~46.5° S) abandond su posicion final
durante el LGM en la morrena Fénix | entre ~18,5 + 1,5 y ~18,1 £+ 0,2 ka, respectivamente,
marcando el inicio de la LGT en la region (Fig. 3.1; Bendle et al., 2017; Douglass et al., 2006;
Kaplan et al., 2004).
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Inmediatamente al sur de la localidad anterior, edades cosmogénicas sittan el abandono
del I6bulo de Lago Cochrane/Pueryrredon (~47,5°S) del limite Rio Blanco Il alos ~20,7 + 1,3 ka
(Fig. 3.2). Adicionalmente, los autores obtuvieron una Unica edad cosmogénica en un potencial
limite méas interno denominado Rio Blanco IV de ~19,1 + 1,0 ka, la cual proponen como el inicio
local de la LGT (Hein et al., 2010). Adicionalmente, edades radiocarbonicas basales obtenidas en
lagos ubicados decenas de kilometros aguas arriba en el Valle de Chacabuco sefialan que el hielo
ya habia descubierto el area a ~19,4 + 0,1 ka (Henriquez et al., 2017; Villa-Martinez et al., 2012).
Por lo tanto, las evidencias geomorfolégicas y cronoldgicas sugieren que, probablemente, el I16bulo
Lago Cochrane/Pueyrredon inici6 una fase de retroceso extensivo a los ~20,9 + 1,0 ka (Hein et
al., 2010; Henriquez et al., 2017; Villa-Martinez et al., 2012). No obstante, este comportamiento
podria haber estado condicionado por factores locales como la formacién de lagos proglaciales
que enmascararon la actividad glacial durante la fase terminal del LGM (Thorndycraft et al.,
2019).

Varias cronologias morrénicas obtenidas en Patagonia sur (Fig. 3.2) permiten situar
temporalmente el inicio de la LGT en la region. Asi pues, en el valle del Rio Guanaco (~49,5° S),
se ha reportado la presencia de un arco morrénico denominado San Jorge con una edad de 18,1 +
1,4 ka (Murray et al., 2012). Maés al sur, sobre la base de edades radiocarb6nicas minimas, se ha
propuesto que el 16bulo Ultima Esperanza (~52°S) abandond las morrenas Arauco antes de ~17,5
+ 0,2 ka (Sagredo et al., 2011). En Tierra del Fuego (~53,6° S), edades cosmogeénicas sittan el
abandono del 16bulo Bahia Inatil desde su posicién més interna, Limite D, a los ~19,6 + 1,2 ka
(Kaplan et al., 2007; McCulloch et al., 2005).

3.1.2 Fluctuaciones glaciales en Patagonia durante el Estadial Henrich 1 (~18,0 — ~14,5 ka)

Hasta la fecha, las evidencias de avances o estabilizaziones glaciales durante el HS1 en

Patagonia son puntuales y poco fiables en su control cronolégico.

En Patagonia norte, la granulometria de Lago Mascardi sefiala la ocurrencia de una fase
de expansién de los glaciares de Cerro Tronador en torno a ~14,9 + 0,3 ka (Ariztegui et al., 1997),
coincidiendo con el final del HS1 (Fig. 3.2).

En Patagonia sur, concretamente en el valle de Rio Guanacos, se ha reportado una edad
cosmogénica de ~16,4 + 1,4 ka para la morrena mas interna del sitio, denominada Cerro Pintado

(Murray et al., 2012). Maés al sur, en Ultima Esperanza, una edad radiocarbonica basal obtenida
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en Lago Pintito indica que el frente glacial ocup6 dicha posicién poco antes de ~16,4 + 0,1 ka
(Fig. 3.2; Sagredo et al., 2011).

3.1.3 Fluctuaciones glaciales en Patagonia durante la Reversion Fria Antartica (~14,5 - ~12,9
ka)

Actualmente, las evidencias de actividad glacial en la region durante el ACR se encuentran
abundantemente distribuidas entre Patagonia centro y sur exclusivamente (Fig. 3.2). Mientras que
la dindmica glacial en Patagonia norte durante este periodo aln permanece desconocida ya que

hasta la fecha no ha sido posible identificar morrenas potencialmente formadas durante el ACR.

En Patagonia centro, existen numerosas evidencias geomorfoldgicas y cronolégicas de la
renovacion de la actividad glacial durante el ACR. Sin embargo, el control cronoldgico de una
porcion significativa de las morrenas datadas en la zona se compone de menos de tres edades de
9Be por arco morrénico (e.g. Davies et al., 2018; Glasser et al., 2012; Thorndycraft et al., 2019).
En este escenario, las cronologias morrénicas mas robustas que acotan la actividad glacial
coetanea con el el ACR provienen de dataciones cosmogénicas obtenidas en las inmediaciones del
cerro San Lorenzo/Cochrane (~47,5°S; Fig. 3.2). En esta zona, el glaciar del valle del rio Tranquilo
deposit6é una secuencia de morrenas, denominadas entre RT1 y RT4, entre los ~13,5 + 0,6 y los
~13,4 £ 0,6 ka (Sagredo et al., 2018). De la misma manera, el glaciar Calluqueo construyé la
morrena Lago Esmeralda a los ~13,2 + 0,5 ka (Davies et al., 2018; Thorndycraft et al., 2019).
Finalmente, los glaciares que ocuparon la cuenca de Lago Belgrano y el valle del Rio Lacteo
(~47,5° S) también reanudaron su actividad en torno a los ~13,1 £ 0,9 y los ~12,9 £+ 0,7 ka
(Mendelova et al., 2020).

En Patagonia sur (Fig. 3.2), evidencias claras de avances glaciales contemporaneos con el
ACR son ubicuas en toda la regién. En valle del Cerro Torre, edades cosmogénicas sitlan la
formacién de la morrena M1 en torno a ~13,5 £ 0,5 ka (Reynhout et al., 2019). En Lago Argentino
(~50° S), numerosas edades radiocarbdnicas y cosmogénicas indican la construcciéon de los
complejos morrénicos PB entre los ~13,2 £ 1,0y ~12,1 £ 0,2 ka (Ackert et al., 2008; Strelin et al.,
2011). Maés al sur, en Torres del Paine (~51°S), un elevado nimero de edades cosmogénicas
informan de la renovacion de la actividad glacial a los ~14,0 + 0,7 ka (Garcia et al., 2012; Moreno
etal., 2009), periodo durante el cual se depositaron los arcos morrénicos TDPII, TDPIIl y TDPIV.

Finalmente, en Tierra del Fuego (~54,7°S), se han reportado morrenas cuyas edades cosmogénicas
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varian entre ~14,7 + 1,4 y ~13,4 + 1,0 ka en Laguna Esmeralda y un circo glacial en las
inmediaciones de Ushuaia, respectivamente (Menounos et al., 2013).

3.1.4 Fluctuaciones glaciales en Patagonia durante el Dryas Reciente (~12,9 - ~11,7 ka)

Las evidencias de avances o estabilizaciones glaciales durante el YD en Patagonia son
escasas 0 se sostienen sobre cronologias poco robustas (e.g. Sagredo et al., 2018). De esta manera,
en Patagonia norte (Fig. 3.2), la granulometria de un testigo de sedimentos de Lago Mascardi
sugiere que los glaciares de Cerro Tronador avanzaron o se estabilizaron a ~12,2 + 0,1 ka

coetdneamente con el YD (Ariztegui et al., 1997).

En Patagonia centro (Fig. 3.2), las evidencias de actividad glacial durante el YD mas
sdlidas provienen del valle de Rio Lacteo, donde cuatro edades de *°Be sittan la culminacion de

un evento glacial a los ~12,4 + 1,0 ka (Mendelova et al., 2020).

En Patagonia sur (Fig. 3.2), la Unica evidencia de pulsos glaciales contemporaneos con el
YD proviene de Lago Argentino, donde edades radiocarbonica minimas, en conjunto con
dataciones cosmogenicas, situan el fin de la construccion de las morrenas Herminita a los ~12,1 +
0,5 ka (Kaplan et al., 2011; Strelin et al., 2011).

3.3 Modelo general de las fluctuaciones glaciales en Patagonia durante la Ultima

Terminacioén Glacial

En conjunto, las cronologias morrénicas basadas en **C y °Be (Fig. 3.2) sugieren que los
glaciares patagonicos respondieron en cuasi-sincronia a la secuencia de cambios climéticos de
escala milenial ocurridos durante la LGT detectados en los testigos de hielo polar (EPICA, 2004;
NGRIP, 2004; WAIS, 2013).

De esta manera, los lébulos principales del MHP habrian comenzado a retroceder
extensivamente en torno a los ~18,4 ka (Fig. 3.3), dando inicio de la LGT (e.g. Bendle et al., 2017;
Denton et al., 1999; Moreno et al.,, 2015; Sagredo et al., 2011). Aunque existen algunas
excepciones puntuales (e.g. Garcia et al., 2019; Hein et al., 2010; Henriquez et al., 2017; Villa-
Martinez et al., 2012), se puede asumir tentativamente que la mayor parte de los glaciares
patagdnicos respondieron simultdneamente ante el calentamiento observado en los testigos de
hielo antarticos durante el inicio de la LGT (Fig. 3.3; EPICA, 2004; WAIS, 2013).
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La tendencia al retroceso generalizado de los margenes glaciales del MHP se mantendria
durante el HS1. No obstante, existen evidencias puntuales que sugieren la ocurrencia de reavances
menores 0 estabilizaciones durante la deglaciacion en Patagonia en torno a ~16,0 ka (Fig. 3.2;
Avriztegui et al., 1997; Murray et al., 2012; Sagredo et al., 2011; Sagredo et al., 2018). La falta de
registro de actividad contemporanea tanto en Patagonia norte como centro impide evaluar con
certeza la naturaleza de este evento glacial. De cualquier modo, el retroceso generalizado de los
glaciares patagénicos durante el HS1 concuerda con el calentamiento observado en los testigos de
hielo antarticas durante este intervalo (Fig. 3.3; EPICA, 2006; WAIS, 2013).

Numerosos registros morrénicos sefialan la reanudacion de la actividad glacial en
Patagonia centro y sur durante el ACR. Es mas, las evidencias geomorfolégicas indican que varios
glaciares patagdnicos experimentaron multiples fases de reavance o estabilizacion que
construyeron entre tres (i.e. Lago Argentino; Ackert et al., 2008; Kaplan et al., 2011; Strelin et al.,
2011) y cuatro (i.e. Cerro San Lorenzo; Sagredo et al., 2018) arcos morrénicos bien definidos entre
~14,0y ~13,0 ka de manera sincrénica y en consonancia con el enfriamiento detectado en registro

isotopico de los testigos de hielo antarticos (Fig. 3.3; Pedro et al., 2011).

Finalmente, las cronologias morrénicas disponibles sugieren que durante el YD se
produjeron reavances de poca magnitud en comparacién con el ACR, o estabilizaciones puntuales
dentro de una tendencia de retroceso generalizado entre los ~12,4 y los ~12,1 ka en Patagonia
(Fig. 3.3; Ariztegui et al., 1997; Kaplan et al., 2011; Mendelova et al., 2020; Sagredo et al., 2018).
Aunque el error asociado a la edad de estas morrenas solapa con el final del ACR, la posicion
morfoestratigrafica de éstas al interior de las morrenas asignadas al ACR, sugiere que fueron
formadas tras un periodo de marcada retraccion glacial y que, por tanto, fueron originadas por un
pulso glacial de escasa magnitud posterior al fin del ACR. Este avance o estabilizacion glacial
contrasta con el registro de 520 de los testigos de hielo antarticos, los cuales indican calentamiento
durante este intervalo (Fig. 3.3; EPICA, 2004; WAIS, 2013), por lo que podrian estar reflejando
la influencia de condiciones locales en la dindmica glacial o el enfriamiento detectado en los

testigos de hielo groenlandicos (Rasmussen et al., 2006; Steffensen et al., 2008).
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Figura 3.3: Trabajos previos dedicados a la evolucidn paleoclimética de Patagonia durante la LGT. a) Localizacion de los registros paleocliméticos de detalle en Patagonia.
Modelo digital de elevacion SRTM. b) Cronologia glacial unificada de Patagonia durante la LGT. Triangulos: Media de edades radiocarbdnicas minimas asignadas al
inicio de la LGT; 1) Morrenas asignadas al inicio de la LGT; 2) Morrenas asignadas al HS1; 3) Morrenas asignadas al ACR; 4) Morrenas asignadas el YD. Curva azul:
Registro isotopico del WDC en Antéartica (WAIS, 2013). Curva morada: Registro isotdpico del EDML en Antartica (EPICA, 2010).
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3.4 Cambios climaticos en Patagonia norte durante la Ultima Terminacion Glacial

Ya que las evidencias directas de actividad glacial en Patagonia norte solo abarcan la
primera fase de la LGT (e.g. Denton et al., 1999; Moreno et al., 2015), a continuacion expongo
los resultados obtenidos de otros indicadores paleoclimaticos tales como analisis polinicos de
testigos de sedimentos de turberas y lagos (e.g. lglesias et al., 2016; Markgraf et al., 2013; Moreno
& Videla, 2016; Moreno et al., 2018; Pesce & Moreno, 2014; Whitlock et al., 2006), asi como
analisis de alkenonas, andlogos modernos e is6topos estables de oxigeno conducidos en testigos
de sedimentos marinos (e.g. Haddam et al., 2018; Kaiser et al., 2005; Lamy et al., 2007; Lamy et
al., 2004).

Numerosas reconstrucciones paleoecoldgicas a lo largo de ambos flancos de la Cordillera
de los Andes, especialmente en la vertiente pacifica, han permitido reconstruir con precision la
secuencia de cambios climaticos ocurridos en Patagonia norte durante la LGT. Tomados en
conjunto, los datos palinoldgicos extraidos en la vertiente pacifica indican la colonizacion de
especies arboreas tipicas del bosque norpatagonico hiumedo (Nothofagus) poco después de ~17,8
ka, alcanzando maximos interestadiales en torno a ~16,7 ka durante el comienzo de la LGT. Este
intervalo se ha interpretado como un periodo calido y seco (Moreno et al., 2015, 2018; Moreno &
Videla, 2016; Pesce & Moreno, 2014). En contraste, la informacidn paleoecol6gica de la vertiente
atlantica muestra que la méxima abundancia de Nothofagus se alcanzé alrededor de los ~14,0 ka
(Iglesias et al., 2016; Iglesias et al., 2014; Markgraf et al., 2013; Whitlock et al., 2006).

Subsecuentemente, un aumento de coniferas higréfilas del género Fitzroya, en conjunto
con especies indicadoras del nivel de los lagos de la vertiente pacifica de Patagonia norte, indican
un incremento de precipitaciones en torno a ~16,3 ka, seguido de la aparicion de especies
termofilas asociadas a los bosques norpatagénicos entre ~16,0 y ~14,8 ka (Moreno, 2020; Pesce
& Moreno, 2014). Hasta la fecha, este evento himedo no ha sido detectado en el registro

palinolégico de la vertiente atlantica de los Andes norpatagonico (lglesias et al., 2016).

A continuacidn, la mayor parte de los registros palinoldgicos de la vertiente pacifica de
Patagonia norte muestran un aumento significativo en la presencia de Podocarpus nubigena entre
los ~14,5 y los ~12,2 ka, alcanzando su méxima abundancia hacia ~13,4 ka, durante el ACR
(Moreno et al., 2015, 2018; Moreno & Videla, 2016; Pesce & Moreno, 2014). Por el contrario, los

registros obtenidos en la region norpatagonica atlantica no muestran variaciones contemporaneas
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significativas de Podocarpus. Es mas, los registros mas septentrionales sefialan la apariciéon de
Nothofagus entre los ~15,0 y los ~13,1 ka, lo que se ha atribuido a condiciones célidas y himedas
(Iglesias et al., 2016; Markgraf et al., 2013; Whitlock et al., 2006). Las divergencias entre las
reconstrucciones paleoecoldgicas llevadas a cabo en las vertientes opuestas de los Andes
Norpatagénicos pueden explicarse por las diferencias en la riqueza palinoldgica de los registros,
circunstancia que podria haber estado promovida por la distribucién espacial de las precipitaciones

en la region (Jara et al., 2019).

Posteriormente, las variaciones de las formaciones vegetales durante el YD son menos
evidentes entre ambas vertientes andinas. En el flanco pacifico de los Andes norpatagdnicos, parte
del registro palinoldgico muestra un aumento en la abundancia de Weinmannia trichosperma y
carbon macroscépico a partir de ~13,0 ka (Moreno & Videla, 2016; Pesce & Moreno, 2014). La
presencia de esta especie oportunistica e intolerante a la sombra, a la vez que el aumento de carbén,
sugieren una mayor frecuencia de incendios forestales bajo condiciones climaticas frias y mas
secas 0 con precipitaciones mas variables respecto al ACR. Por el contrario, el registro
palinolégico y de carbén obtenido en el flanco atlantico de los Andes norpatagonicos muestra
resultados variables que no permiten determinar con precision los cambios en la vegetacién o la
frecuencia de incendios forestales durante este intervalo (Iglesias et al., 2016; Markgraf et al.,
2013; Whitlock et al., 2006).

Los testigos de sedimentos marinos ODP-1233 y MD03-3100, obtenidos en la costa
pacifica de Patagonia norte (~41° S), han contribuido significativamente a la definicién de la
variabilidad climética de la LGT mediante la reconstruccion de los cambios de la temperatura de
la superficie del mar en el Pacifico Suroriental (Haddam et al., 2018; Kaiser et al., 2005; Kaiser &
Lamy, 2010; Lamy et al., 2004). En conjunto, los resultados sefialan que las temperaturas de la
superficie del mar presentan un patrén similar al observado en los testigos de hielo antarticos
(Lamy et al., 2004), el cual se caracteriza por un aumento de las temperaturas general de ~8-9°C,
repartidos en dos fases de calentamiento interrumpido por un intervalo milenial de retorno a
condiciones frias durante el ACR (Haddam et al., 2018; Kaiser et al., 2005).

El registro de alkenonas extraido de ODP-1233 (Kaiser et al., 2005; Kaiser & Lamy, 2010;
Lamy et al., 2007; Lamy et al., 2004) sitta un aumento de la temperatura de la superficie oceénica
alrededor de ~19,8 ka, lo que se ha interpretado como el inicio de la LGT. A continuacion, se

detecta una estabilizacion de la temperatura superficial del mar entre los ~16,7 y los ~12,7 ka,
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coincidenciendo con el HS1y el ACR. Y, finalmente, otro pulso de aumento de temperaturas entre
los ~12,7 y los ~12,1 ka durante el YD.

Aungue los resultados del testigo marino ODP-1233 ofrecen informacion de gran valor
para el estudio de la evolucion paleoclimética de Patagonia norte, el control cronoldgico del testigo
considera el efecto reservorio de carbono marino medio global de ~400 afios, lo que puede llevar
a errores significativos en el establecimiento de la secuencia temporal de los eventos climéticos

de escala milenial ocurridos durante la LGT.

Mas recientemente, los registros de analogos modernos e is6topos de oxigeno obtenidos
del testigo MDO03-3100 (Haddam et al., 2018), cuyo modelo cronoldgico se ha elaborado
considerando un efecto reservorio regional de ~1320 afios calculado mediante la sincronizacion
de dataciones radiocarbonicas de tefras depositadas tanto en ambientes marinos como terrestres
de laregion (Siani et al., 2013), sefialan el inicio del aumento de la temperatura superficial del mar
caracteristico de la LGT a ~18,0 ka. Subsecuentemente, se observa una reversion de esta tendencia
entre ~14,4 y ~12,5 ka, la cual alcanz6 un minimo de temperaturas a los ~13,0 ka, coetdneamente
con el ACR. Finalmente, el calentamiento se reanudaria a los ~12,5 ka hasta alcanzar su maximo

torno a ~11,7 ka.

En conjunto, las reconstrucciones paleoclimaticas realizadas en Patagonia norte basadas
en indicadores terrestres y marinos concuerdan en que la LGT comenzd con un aumento abrupto
de las temperaturas, tanto en el océano como en el continente, en torno a los ~18,0 ka. Este pulso
de calentamiento se vio interrumpido por un leve enfriamiento durante el ACR (~14,5 —~12,9 ka),
aungue existen testigos marinos que detectan este evento (i.e. ODP-1233). Finalmente, la regién
experimentd una Gltima etapa de calentamiento mas suave y precipitaciones escasas durante el YD
(~12,9 - ~11,7 ka).
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Capitulo 4 - Area de estudio

4.1 Patagonia

Océano Atlantico

Estrecho de Magallanes

Figura 4.1: Mapa de localizacion de las areas de estudio (recuadros rojos) en Patagonia. Puntos azules representan
lagos; LLL: Lago Llanquihue; LNH: Lago Nahuel Huapi; LPV: Lago Palena/General Vintter; LBA: Lago General
Carrera/Buenos Aires; LP: Lago Cochrane/Pueyrreddn; LSM: Lago O Higgins/San Martin; LV: Lago Viedma; LA:
Lago Argentino. Puntos negros represetan areas terrestres; CSL: Cerro Cochrane/San Lorenzo; TDP: Torres del Paine;
SUE: Seno Ultima Esperanza. IGC: Isla Grande de Chiloé; CPN: Campo de Hielo Patagénico Norte; CPS: Campo de
Hielo Patagonico Sur; CCIl: Campo de Hielo Cordillera Darwin. Modelo digital de elevacion SRTM.
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Patagonia es el territorio més austral del continente Sudamericano, repartiéndose entre
Chile y Argentina (Fig. 4.1). Aunque no existen criterios formales para delimitar su extension,
comunmente se considera como el territorio que se despliega latitudinalmente entre los ~40°y
los ~56° S, alcanzando longitudinalmente los océanos Pacifico y Atlantico (Coronato et al.,
2008).

Ya que el territorio patagonico se desarrolla sobre diversas unidades geolégicas,
ecoldgicas y climaticas, en la literatura cientifica es comun dividir la regién en los sectores
norte, centro y sur, los cuales se emplazan entre los 40°- 44°S, los 44°- 49°S y los 49° - 56° S,

respectivamente (Coronato et al., 2008).

En términos fisiograficos, el sector pacifico norpatagdnico se articula sobre un territorio
montafioso donde predominan macizos graniticos y edificios volcanicos rodeados por una
intricada red de valles de origen glacial. La costa pacifica de Patagonia se distingue por la
presencia de numerosas islas e islotes individualizadas por una extensa red de canales marinos y
fiordos. Este territorio sostiene una densa formacion boscosa dominada por individuos del
género Nothofagus. En contraste, el sector atlantico patagonico se articula sobre una extensa
llanura con escasa vegetacion arbdrea, cominmente conocida como estepa patagénica. La
unidad fisiografica mas significativa de esta region esta representada por las extensas cuencas
lacustres de origen glacial que se desarrollan entre los Andes y el Océano Atlantico. Entre estos,
destaca los lagos bi-nacionales General Carrera/Buenos Aires, el cual constituye el cuerpo de
agua dulce mas extenso de Patagonia, Cochrane/Pueyrredén y O Higgins/San Martin, ademas de

los lagos argentinos Viedma y Argentino.

Otro rasgo destacable del territorio patagdnico es la presencia de los Campos de Hielo
Patagdnicos, los cuales constituyen las masas de hielo continental de mayor superficie en el
hemisferio sur, excluyendo Antartica, ocupando una extension de ~15.000 km? (Gourlet et al.,
2016). Estos cuerpos de hielo masivos se localizan en Patagonia centro y sur, mientras que la
porcién septentrional de la region se caracteriza por la presencia de glaciares de circo, de valle y

algunos casquetes glaciales asociados a conos volcanicos cuaternarios.
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4.2 Contexto climatico de Patagonia
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Figura 4.2: Climatologia de América del Sur. a) Mapa de temperaturas de América del Sur y principales componentes
de circulacion atmosférica y oceanica. b) Mapa de precipitaciones de América del sur. ¢) Mapa de velocidad del
viento Uiom de América del Sur. Datos de reandlisis ERA-Interim para el periodo 1979 — 2018 (Dee et al., 2011).
Imagenes extraidas de Climate Reanalyzer del Climate Change Institute de la University of Maine, USA

(https://climatereanalyzer.org).

Patagonia se localiza en el sector extratropical de América del Sur (i.e. ~30° - ~56°S) y,
por tanto, su clima se encuentra bajo la influencia directa de los SWW vy las tormentas asociadas
a su eje de influencia (Fig. 4.2). La distribucion espacial de las temperaturas y las precipitaciones
en Patagonia esta fuertemente condicionada por la presencia de la Cordillera de los Andes, la
cual alcanza elevaciones de ~2000 m.s.n.m., produciendo un efecto orografico que da lugar a un
marcado gradiente zonal en las precipitaciones (Viale et al., 2019). De esta manera, mientras que
Patagonia occidental (pacifica) exhibe un clima templado de estacionalidad moderada e
hiperhimedo que alcanza precipitaciones anuales medias entre 5000 y 10000 mm, Patagonia
oriental (atl&ntica) presenta un clima arido de marcada estacionalidad con precipitaciones

anuales menores a los 300 mm (Garreaud et al., 2013).

Analisis climaticos muestran una fuerte correlacion entre la intensidad de los SWW y las
precipitaciones en Patagonia occidental (Fig. 4.3). Por consiguiente, una intensificacion
(debilitamiento) de los vientos zonales darén lugar a un aumento (reduccion) de las
precipitaciones independientemente de la latitud considerada. Un patrén similar, aunque de
signo contrario, se observa en las temperaturas, especialmente en la amplitud térmica anual (Fig.

4.3). Asi pues, afios de vientos zonales fuertes (débiles) darén lugar a veranos frios (céalidos) e
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inviernos calidos (frios), incrementando (disminuyendo) la estacionalidad de las temperaturas
(Fig. 4.3; Garreaud et al., 2013).

A escala estacional, el clima patagénico esta modulado por la migracion latitudinal del
eje de influencia de los SWW. Asi pues, este se desplaza hacia el polo durante el verano austral
(diciembre-enero-febrero) situandose a los 50° S, adquiriendo una trayectoria continua a lo largo
del Océano Austral. Mientras que en invierno (junio-julio-agosto) migra hacia el ecuador,
situandose a los 40° S, interrumpiendo su continuidad hemisférica (Garreaud et al., 2013). En
términos generales, este comportamiento ocasiona que durante el verano se produzca una
condicion de antifase entre Patagonia norte/centro y Patagonia sur, asi pues, la primera region se
encontrara bajo anomalias negativas (i.e. debilitamiento SWW), mientras que la segunda sera
afectada por una anomalia positiva (i.e reforzamiento SWW) de la intensidad de los vientos
zonales (Garreaud et al., 2013). Durante las ultimas décadas, los modelos muestran un
debilitamiento generalizado de los SWW en Patagonia norte/centro, especialmente durante el
invierno, y un reforzamiento de estos, mayormente estival, en Patagonia sur (Garreaud et al.,
2013).

Adicionalmente, se ha observado que las precipitaciones en el flanco oriental de la
Cordillera de los Andes en los sectores norte y centro de Patagonia tienden a experimentar un
ligero incremento cuando la intensidad de los SWW disminuye (Garreaud et al., 2013).
Recientemente, se ha propuesto que esta circunstancia podria estar motivada por la llegada de
humedad subtropical de origen atlantico transportada por vientos del este (Agosta et al., 2015;
Berman et al., 2012; Quade & Kaplan, 2017) .
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Figura 4.3: Influencia de los Vientos del Oeste en los pardmetros climéticos en Patagonia. Fila superior: Correlacidn estacional (0.95 significancia) entre los vientos
zonales Uiom (componente total de la direccion del viento a 10 m) y temperatura. Fila inferior: Correlacion estacional (0.95 significancia) entre los vientos zonales U1om
y precipitaciones. Datos de reanalisis ERA-Interim para el periodo 1979 — 2018 (Dee et al., 2011). Puntos negros: Areas de estudios; IGC: Isla Grande de Chilog; LPV:
Lago Palena/General Vintter. Imagenes extraidas de Climate Reanalyzer del Climate Change Institute de la University of Maine, USA (https://climatereanalyzer.org).
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4.3 Patagonia norte (40°- 44°S)

Patagonia norte se despliega entre la Regién de los Rios, la Regidon de los Lagos e Isla
Grande de Chiloé en Chile, frecuentemente nombrada en la literatura cientifica como Chilean
Lake District (Denton et al., 1999; Heusser, 1974; Mercer, 1972; Porter, 1981) y las provincias
de Neuquén, Rio Negro y Chubut en Argentina.

4.3.1 Geologia y dominios morfoestructurales de Patagonia norte

Patagonia norte se articula, de oeste a este, sobre los dominios morfoestructurales de la
Cordillera de la Costa, la Depresion Central, la Cordillera Principal de los Andes en Chile y la
Pre-Cordillera en Argentina (Ruiz, 2013; SERNAGEOMIN, 2003).

La Cordillera de la Costa (Fig. 4.4) se extiende latitudinalmente en el sector occidental
de Patagonia norte limitando al oeste con la plataforma continental pacifica y hacia el este con el
Depresion Central. Consiste en un alineamiento montafioso que alcanza elevaciones maximas de
~900 con una direccion NNE, compuesto mayormente por rocas metamorficas Paleozoicas
(SERNAGEOMIN, 2003). Hacia el este, la Depresion Central (Fig. 4.4) constituye un area
deprimida rellena de secuencias sedimentarias marinas transgresivas del Mioceno y depdsitos
glaciales y volcénicos del Cuaternario (SERNAGEOMIN, 2003) encajados entre Cordillera de la
Costa y la Cordillera Principal de los Andes. Esta ltima se compone en su mayor parte por
granitoides del Cretacico Inferior y el Mioceno (SERNAGEOMIN, 2003). En el sector
septentrional de Patagonia, la Cordillera Principal de los Andes alcanza una elevacion promedio
de ~2000 m.s.n.m. en la que destacan los edificios correspondientes a estratovolcanes
Cuaternarios que pueden superar los 3000 m.s.n.m. Finalmente, el dominio pre-cordillerano
andino (Fig. 4.4) se enclava al este de la Cordillera Principal de los Andes, en territorio
argentino. Esta unidad se articula sobre materiales volcanicos de edad Jurasica, Cretécica y
Miocena y materiales sedimentarios del Cuaternario (Fernandez-Paz et al., 2018). En términos
morfolGgicos, esta unidad se caracteriza por la presencia de cordones montafiosos con una
orientacién preferente N-S que alcanzan una elevacion promedio de ~2000 m.s.n.m. separados

por valles de origen glacial (Ruiz, 2013).
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Figura 4.4: Mapa geoldgico simplificado de Patagonia norte. Modificado de Fernandez Paz et al. (2018) y
SERNAGEOMIN, (2003). Modelo digital de elevacién ALOS Palsar.
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4.3.2 Clima de Patagonia norte

Patagonia norte se encuentran en la regién extratropical del continente. Segun la
clasificacion climatica de Kdppen, el clima de ambas vertientes andinas se define como tipo

oceanico lluvioso con estacion seca estival reducida (Csfb).

Estaciones meteorologicas distribuidas por Isla Grande de Chiloé muestran que las
precipitaciones medias anuales para el periodo 1940 — 2020 oscilan entre los 2541 (Chepu, 42°S,
20 m.s.n.m.) y los 1663 mm (Quellén; 43,1° S, 50 m.s.n.m.). La temperatura media anual para el
mismo periodo registrada en estaciones fuera de Isla Grande de Chiloé (Puerto Montt; 41,5°S,
85 m.s.n.m.) es de 10,4°C (Datos extraidos del Explorador Climatico del Centro de Ciencia del
climay la Resiliencia — (CR)2; http://explorador.cr2.cl). En el contiente, estaciones
meteoroldgicas ubicadas a lo largo de un transecto latitudinal cruzando la Cordillera de los
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Andes revelan una marcada asimetria en la distribucion de la humedad entre ambos flancos de la
Cordillera de los Andes. De esta manera, de oeste a este, las precipitaciones medias anuales para
el periodo 1940 - 2020 disminuyen drascticamente desde los 3614 mm en la costa pacifica
(Chaitén; 42,9° S, 10 m.s.n.m.) hasta los 432 mm en la estepa argentina (Esquel; 42,9° S, 799
m.s.n.m.). Mientras que las temperaturas medias anuales oscilan entre 9,9°y 8,9°C,
respectivamente, aunque caracterizadas por una gran variacion en la oscilacion térmica anual,
demarcando el aumento del efecto de la continentalidad de oeste a este (Fig. 4.5; Datos extraidos
del Explorador Climético del Centro de Ciencia del clima y la Resiliencia — (CR)2;
http://explorador.cr2.cl).
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Figura 4.5: Relacion entre perfiles topogréaficos (curva marrén) y de precipitaciones (curva azul). a) Distribucion de
las precipitaciones totales anuales en IGC. b) Distribucion de las temperaturas méaximas anuales en LPV. Datos
climéticos de Fick & Hijmans (2017). Datos topograficos ALOS Palsar.
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4.4 Area de estudio: Isla Grande y Archipiélago de Chiloe y Lago Palena/General Vintter

Las areas de estudio de este trabajo se situan en los sectores centro y sur de Isla Grande
de Chiloé, asi como en las islas del Archipiélago de Chiloé, y la orilla meridional del lago
binacional Palena/General Vintter (Fig. 4.7).

[_]Glaciares (RGI 6.0)
Elevacion (m.s.n.m.)

.Méx 12000

Figura 4.7: Localizacion de las areas de estudio (recuadro rojo) en Patagonia norte. Modelo digital de elevacion ALOS
Palsar.

4.4.1 Archipiélago e Isla Grande de Chiloé

El &rea de estudio correspondiente a Isla Grande y Archipiélago de Chiloé (IGC) se
extiende entre los 42,5°y los 43,5° S y agrupando los sectores centro y sur de Isla Grande de
Chiloé y las islas de Quinchao, Lemuy, Quenac, Quehui, Apiao y Archipiélago de los Desertores
(Fig. 4.7).

IGC se articula sobre los dominios morfoestructurales de la Cordillera de la Costay la
Depresion Central. La geomorfologia local esta dominada por una topografia de lomas de poca
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elevacion y pendientes suaves, separadas por valles de gran amplitud y reducida
sobreexcavacion (Denton et al., 1999; Garcia, 2012). En términos litoldgicos, IGC se compone,
en el eje oeste-este, de rocas metamorficas paleozoicas, conformando la Cordillera de la Costa, y
por depdsitos sedimentarios de origen glacial y glaciofluvial pleistocénicos, los cuales se
extienden hasta al Mar Interior de Chiloé aflorando puntualmente como islas del archipiélago
(SERNAGEOMIN, 2003).

En IGC no existen glaciares actualmente. De la misma manera, el area de estudio

tampoco exhibe evidencias geomorfoldgicas de actividad glacial durante el Holoceno.
4.4.2 Lago Palena/General Vintter

El area de estudio se localiza en el lago binacional Palena/General Vintter (LPV) se

ubica a una latitud de 43,5° S entre las fronteras de Chile y Argentina (Fig. 4.7).

LPV se localiza en la transicion entre el dominio morfoestructural de la Cordillera
Principal de los Andes y la Pre-Cordillera, por lo tanto, su extremo occidental se encuentra
dominado por un area montafiosa de caracter granitico intercalado de afloramientos volcéanicos
donde predominan cumbres de elevacion media de ~2000 m.s.n.m. surcadas por profundos
valles de origen glacial. Mientras que su sector oriental presenta una topografia plana en la que
destacan remanentes de antiguos macizos de materiales volcanicos y geoformas de origen glacial
gue reposan sobre llanuras de materiales sedimentarios de naturaleza glaciofluvial (Fernandez
Paz et al., 2018).
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Figura 4.8: Vista satelital e imagen del valle de Cerro Rifion. Imagenes satelitales Sentinel 2 (Bandas 11, 8A, 2)

La superficie glacial en LPV se reduce a unos pocos glaciares de circo localizados en el
sector intermedio de la cuenca lacustre principal (Fig. 4.8). Estos glaciales cubren una extensién
de ~5 km?, a partir de los ~1800 m.s.n.m. en las cumbres de la alineacion montafiosa que
conforma la vertiente occidental del valle de Cerro Rifion (Pfeffer et al., 2014). Aunqgue estas
cumbres parecen no poseer nombres oficiales, las gentes del lugar las conocen como Pico Negro
u Oscuro.
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Capitulo 5 - Metodologia

5.1 Mapeo de la geomorfologia glacial

El mapeo de las geoformas glaciales presentes en Isla Grande y Archipiélago de Chiloé y
Lago Palena/General Vintter se realiz6 mediante una combinacidon de andlisis e interpretacion

remota y comprobacién en terreno.

Las fuentes primarias para la fase de identificacion remota de geoformas glaciales fueron
fotos aéreas a escala 1:70.000 del vuelo GEOTEC obtenidas por el Servicio Aéreo
Fotogramétrico (SAF) e imagenes satelitales de alta resolucion SPOT (~10 resolucion espacial)
y multiespectrales Sentinel 2 (10, 20, 60 m resolucidn espacial). Finalmente, como fuente
secundaria se utilizo el Modelo digital de elevacion (DEM) obtenido del Advanced Land
Observing Satellite (ALOS) con una resolucion vertical de ~12 m obtenidos de la web

https://vertex.daac.asf.alaska.edu.

La elaboracion preliminar de la cartografia submarina se basé en el modelo digital de
batimetria correspondiente al General Bathymetric Chart of the Oceans (GEBCO) del afio 2019
cuya resolucion alcanza los ~0,6 km por pixel. Este se puede obtener de la web

https://www.gebco.net/data_and products/gridded bathymetry data/gebco 2019/gebco 2019 i

nfo.html

La cartografia preliminar fue comprobada durante campafias exhaustivas de terreno
realizadas entre 2015 y 2019. Adicionalmente, se utilizé un GPS comercial para delimitar

geoformas cuya escala imposibilit6 la identificacion mediante percepcion remota.

La cartografia geomorfoldgica se realizé6 mediante una combinacion de varios sistemas de
informacion geografica como ArcGIS 10.3 para la digitalizacion vectorial de geoformas y QGIS
3.2 y SAGA 2.3.2 para el tratamiento de informacion en formato raster. Finalmente, la edicion

final de los mapas geomorfoldgicos se llevo a cabo en Adobe Illustrator CC7.

Debido a la extension y dificultad de acceso al sector sur de IGC, esta area fue mapeada
exclusivamente mediante percepcion remota y sobrevuelos de la zona en helicéptero, dando como

resultado una cartografia de menor resolucién. No obstante, se ha mantenido una leyenda conjunta
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para facilitar la identificacion de los margenes glaciales del 16bulo Golfo de Corcovado a lo largo

de toda el area de estudio.
5.2. Estratigrafia glacial

La descripcion detallada de secciones estratigréficas asociadas a geoformas glaciales
permite la identificacion de los ambientes morfogenéticos y procesos sedimentarios vinculados a
la dindmica glacial y, por tanto, facilita la reconstruccion del comportamiento de los glaciares en
el pasado (Benn & Evans, 2004).

Las secciones estratigraficas fueron descritas mediante la identificacion de facies
determinadas en base a la composicion, tamafios, textura y fabrica de los sedimentos durante las
campafias de terreno, asi como las principales estructuras sedimentarias (Strelin et al., 2011).
Finalmente, a través del analisis de las relaciones estratigraficas entre los diferentes conjuntos de
facies y las estructuras sedimentarias se interpreto6 la secuencia de eventos asociada a la actividad
glacial local (Benn & Evans, 2004).

5.3 Cronologia glacial
5.3.1 Datacidn de superficies de exposicidn de bloques morrénicos

Nuestro modelo conceptual para la interpretacion de las edades de superficies de
exposicion considera que los blogques erraticos situados en las crestas morrénicas representan la
culminacidn de un de avance o estabilizacion del frente glacial (Schaefer et al., 2009). Por lo tanto,
la edad de exposicion de los blogues morrénicos representara una edad minima cercana para el
término del pulso glacial responsable de la construccién de dicha morrena o, en otras palabras, el

inicio de una fase climética no favorable para la expansién del glaciar (Schaefer et al., 2009).

Las muestras de roca para edades de °Be fueron extraidas preferentemente de bloques
graniticos > 1 m3volumen y ~1 m altura (Heyman et al., 2016) situados en posiciones estables
y/o bien enterrados en la culminacion de crestas morrénicas. Las muestras de roca fueron
recolectadas en superficies horizontales o de minima inclinacién (<25°) prestando especial
atencion a la presencia de rasgos de erosion glacial (e.g. estrias, pulidos) que indicaran la
preservacion de la superficie original. Las areas superficiales con evidencias claras de erosion

post-deposicional (e.g. exfoliacion) fueron descartadas (Fig. 5.1). Posteriormente, muestras de
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roca de ~1 kg de roca fueron extraidas de los ~3 cm superficiales mediante martillo y cincel o
una pequeria carga explosiva (Kelly, 2003).

Adicionalmente, las coordenadas y elevacion de cada muestra fueron recopiladas con un
GPS comercial con una precision horizontal de ~5 m y vertical de ~10 m y se realizaron
mediciones del horizonte topogréafico y del rumbo y manteo de las superficies de los bloques

mediante brajula y clinémetro para posteriores correcciones por apantallamiento (i.e. shielding).

La descripcion, molido y tamizado inicial de las muestras de las muestras de roca se
realizo en el Laboratorio de Is6topos Cosmogénicos de la Pontificia Universidad Catdlica de
Chile, mientras que la separacién del cuarzo y, posterior, extraccion del berilio se llevé a cabo en
el Cosmogenic Nuclide Laboratory del Lamont-Doherty Earth Observatory de Columbia
University siguiendo los protocolos establecidos en Kaplan et al. (2011) y Schaefer et al. (2009),
los cuales pueden ser consultados en la web

https://www.ldeo.columbia.edu/files/uploaded/image/bechem-method. pdf

Las proporciones °Be/°Be finales fueron medidas en el Lawrence Livermore National
Laboratory relativas al estandar 07KNSTD con una proporcion °Be/°Be de 2,85 x 102
(Nishiizumi et al., 2007).

Finalmente, las edades de exposicion se calcularon a través de CRONUS 3.0 (Balco et

al., 2008; http://hess.ess.washington.edu/math/) considerando la tasa de produccion de °Be in

situ establecida para Patagonia en Lago Argentino (50° S; Kaplan et al., 2011) y los factores de
escala no dependientes del tiempo St de Stone (2000) y dependientes del tiempo Lm de Lal
(1991) y Stone (2000) y LSDn de Lifton et al. (2014). Asi mismo, se consider6 una densidad
media del granito de 2,65 g/cm®y no se realiz6 ninguna correccion por erosion o acumulacion de
nieve. Las edades de °Be finales corresponden con la media del rango de probabilidad de la
edad y 1o (68,27%) de error. Las edades finales de cada complejo morrénico se presenta como la
media de las edades de °Be acompafiadas por 1o de incertidumbre considerando la propagacion

del error de la tasa de produccion (3%; Kaplan et al., 2011).
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Tope cresta morrénica

Figura 5.1: Seleccion de blogues morrénicos para datacion mediante °Be. a) Ejemplo de blogue morrénico en tope de
cresta morrénica (muestra LV17-25). b) Ejemplo de superficie seleccionada para muestrear en bloque morrénico,

5.3.2 Datacion radiocarbonica de eventos glaciales

Las edades radiocarbonicas se obtuvieron tanto de secciones estratigraficas superficiales
como de lagos y turberas. En funcion de la posicién morfoestratigrafica de las muestras
radiocarbonicas respecto al registro geomorfoldgico glacial fueron consideradas como edades

1C méaximas o minimas favoreciendo la acotacion temporal de la actividad glacial local.

Las edades radiocarbdnicas de lagos o turberas se recolectaron en cuencas asociadas a
geoformas de margen glacial que presentaran laderas poco pronunciadas y vegetadas para
minimizar la potencial llegada de sedimentos terrigenos de los alrededores. Adicionalmente, en
el caso de lagos actuales, se eligieron agquellos con una profundidad minima de ~3 para aumentar
la probabilidad de obtener un registro estratigrafico completo con las minimas perturbaciones

externas.

Los testigos de sedimentos lacustres fueron recolectados mediante un barreno de piston
montado sobre una plataforma UWITEC (Fig. 5.2) en el punto de mayor profundidad del lago
(i.e. depocentro). EI muestreo en esta area minimiza las posibilidades de que la lamina de agua
haya desaparecido durante periodos de sequia, asegurando la persistencia de un ambiente
sedimentario de caracter lacustre y, por consiguiente, la ausencia de hiatos estratigraficos

favoreciendo la conservacion de la estratigrafia original.
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Figura 5.2: Materiales para la extraccion de testigos lacustres. a) Detalle general de la plataforma UWITEC. b) Vista
de la plataforma durante el procedimiento de extraccion del barreno. Fotos: Einer Sepulveda.

Los testigos de sedimentos de turberas fueron extraidos mediante un barreno de barra
cuadrada de 5 cm de didmetro y 1 m de longitud (Fig. 5.3; Wright et al., 1984) en la zona de

mayor espesor de sedimentos.

Tanto para los testigos de lagos como de turberas, se realizaron, al menos, dos
perforaciones contiguas en cada sitio de muestreo con una diferencia de 50 cm en la profundidad

de extraccidn para asegurar la continuidad estratigréafica de los testigos de sedimentos.

Finalmente, los testigos de sedimentos fueron etiquetados marcando sus extremos para
identificar la base y el techo del testigo y almacenados en una camara frigorifica a 4° C para

asegurar su preservacion.

Las muestras de los testigos de sedimentos para datacion mediante **C se extrajeron de
la transicion entre sedimentos inorganicos compuestos por arenas y clastos de litologias tipicas
de la Cordillera de los Andes, cuyo origen se vincula a procesos de transporte glaciar (i.e.
sedimentos glaciales), y sedimentos finos orgénicos, los cuales se asume fueron depositados tras

la retirada local del hielo (i.e. sedimentos post-glaciales). Por lo tanto, la edad radiocarbonica
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obtenida refleja el establecimiento de condiciones libres de hielo. Las muestras para
radiocarbono consisten en restos macroscopicos vegetales extraidos manualmente mediante el
uso de una lupa o, de no encontrarse estos, porciones de 1 cm®de sedimento orgéanico (bulk). A
continuacion, las muestras fueron secadas en un horno a 105° C durante 24 horas antes de ser
empaquetada y etiquetadas. Porteriormente, las muestras fueron enviadas al laboratorio Beta
Analytic Limited o Lawrence Livermore National Laboratory para la obtencion final de las
edades radiocarbdnicas mediante la técnica de AMS.

Finalmente, las edades radiocarbonicas recibidas de los laboratorios fueron convertidas a
edades calendario usando el software Calib version 7.0.4 (Stuiver & Reimer, 1993) y la curva de
calibracion para el hemisferio sur SHCal13 de Hogg et al. (2013). La edad radiocarbdnica
calendario final se presenta como la mediana de la probabilidad de la edad acompafada del error

correspondiente a +26 (95,45%).

Figura 5.3: Materiales para la extraccion de
testigos de turberas. a) Detalle general de las
partes del barreno de barra cuadrada. b)
Detalle del pistdn movil de perforacion,
cabezal de unidn de barras de extension y
barreno. c) Detalle de testigo de sedimentos
de turbera mostrando una capa de tefra. d)
Vista general del empaquetado y almacenado

de los testigos recuperados.
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Capitulo 6 - Resultados

A través de una aproximacion geomorfoldgica, estratigrafica y cronolégica he analizado
el registro glacial del LGC y el 16bulo LPV con el objetivo de reconstruir el comportamiento de
los glaciares de Patagonia norte, prestando especial atencién a la terminacion del altimo ciclo

glacial.
6.1 Isla Grande y Archipiélago de Chiloé (IGC)
6.1.1 Principales geoformas identificadas en IGC

Las geoformas originadas por el LGC en el sector centro y sur de Archipiélago e Isla
Grande de Chiloé no se encuentran bien preservadas, dificultando la identificacién de las
posiciones del margen de hielo durante el altimo ciclo glacial (Andersen et al., 1999; Denton et
al., 1999; Garcia, 2012).

Las geoformas identificadas en IGC se han clasificado en funcidn de los mecanismos que
intervinieron en su formacion y del ambiente sedimentario donde fueron construidas. Las
categorias corresponden con i) geoformas glaciales marginales, la cual agrupa geoformas
originadas directamente por la actividad glacial de manera subaérea; ii) geoformas subglaciales,
donde se encuentran aquellas geoformas que fueron formadas bajo el hielo, sin contacto directo
con la atmosfera; iii) geoformas glaciofluviales, considera las geoformas construidas por la accion
conjunta de la actividad glacial y fluvial, generalmente en el frente del margen de hielo; iv)
geoformas glaciolacustres, agrupa aquellas formas del relieve asociadas a la presencia de lagos
proglaciales; v) geoformas fluviales, hace referencia a las geoformas originadas exclusivamente
por la accién de los rios postglaciales; vi) geoformas litorales, retine las geoformas creadas por la
accion litoral y vii) geoformas submarinas, agrupa los rasgos caracteristicos de la topografia del

fondo del Mar Interior de Chiloé.

45



6.1.1.1 Geoformas glaciales marginales
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6.1.1.1.1 Cresta morrénica

Las crestas morrénicas son geoformas compuestas por sedimentos glacigénicos que
resaltan sobre la topografia adyacente varias decenas de metros (Fig. 6.1 y 6.2). En planta, estas
crestas presentan una morfologia que varia de elongada a semicircular, siendo delimitadas en
muchos casos por la red de drenaje local. La mayoria de las veces, estas geoformas aparecen
asociadas a terreno morrénico irregular y, en ocasiones, a la culminacion de pendientes de contacto
de hielo, valles subglaciales y llanuras fluvioglaciales (ver secciéon 6.1.1.1.3, 6.1.1.2.3y 6.1.1.3.1)

dando lugar al ensamble geomorfoldgico tipico de un margen glacial en IGC.

En el area de estudio las alineaciones/colinas morrénicas aparecen altamente dispersas,
dificultando la delimitacion clara de las posiciones del frente del LGC. En el sector norte y centro
de IGC, numerosas crestas morrénicas han sido identificadas en trabajos previos (Andersen et al.,
1999; Denton et al., 1999; Garcia, 2012).

Terreno morrénico Acantilado costero Canal torrencial a)

Figura 6.2: Vista general de la unidad definida como terreno morrénico en Archipiélago e Isla Grande de Chiloé. a)
Panoramica de terreno morrénico en peninsula de Rilan. b) Vista aérea de colina morrénica. c) y d) Vista aérea de la
morfologia del terreno morrénico presente en la gran mayoria de 1GC.
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6.1.1.1.2 Terreno morrénico

Terreno morrénico hace referencia a las areas de topografia irregular compuesta por
sedimentos glacigénicos sin crestas morrénicas bien definidas (Fig. 6.1y 6.2). Por lo general, esta
unidad aparece representada por una sucesion de colinas suaves que se levantan decenas de metros
sobre la topografia colindante. El terreno morrénico suele aparecer intensamente incidido por la
red de drenaje. Esta geoforma domina la mayoria de la superficie del area de estudio (Andersen et
al., 1999; Denton et al., 1999; Garcia, 2012).

6.1.1.1.3 Pendiente de contacto de hielo

Las pendientes de contacto de hielo han sido frecuentemente interpretadas como
indicadoras de margenes glaciales (Andersen et al., 1999; Denton, Lowell, et al., 1999; Garcia,
2012). Atendiendo a criterios geomorfoldgicos, esta geoforma se identifica como una pendiente
pronunciada, frecuentemente escalonada, que suele culminar en depdsitos morrénicos y/o llanuras
glaciofluviales (Fig. 6.3; Denton et al., 1999). Adicionalmente, en Patagonia norte, concretamente
en las inmediaciones de Lago Llanquihue, se ha descrito una secuencia estratigrafica tipo para
definir estas geoformas. De base a techo, las pendientes de contacto de hielo se caracterizan por
la presencia de sedimentos finos, generalmente limos y arenas glaciolacustres, con presencia de
rasgos de hidrofractura que evolucionan hacia el techo a unidades sedimentarias con estructuras
de deformacion y fallamiento. Por encima, las unidades glaciolacustres gradan hacia unidades de
till de asentamiento que se extienden hacia la culminacién de la geoforma, donde frecuentemente
se integran con paqguetes de tills de flujo y sedimentos glaciofluviales (Denton et al., 1999; Turbek
& Lowell, 1999). No obstante, en este estudio se ha priorizado la identificacion de estas geoformas

bajo un criterio geomorfoldgico.

En el éarea de estudio las pendientes de contacto de hielo con una expresién
geomorfoldgica mas clara se encuentran, de oeste a este, en la vertiente oriental y valles
transversales de la Cordillera de la Costa y asociadas a la costa oriental de IGC, especificamente
al norte de Castro y Dalcahue y, mas al sur, en las inmediaciones de Quell6n. Puntualmente
también es posible identificar pendientes de contacto de hielo en las islas del archipiélago, por

ejemplo, en Isla Lemuy e Isla Quinchao.
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6.1.1.2 Geoformas subglaciales

6.1.1.2.1 Basamento esculpido por el hielo

Figura 6.3: Pendientes de contacto de
hielo Archipiélago e Isla Grande de
Chiloé. a) Modelo digital de pendientes
(ALQOS Palsar) del sector septentrional de
Tantauco al noroeste de Lago Chaiguaco.
b) Mapa geomorfoldgico de detalle
mostrando la relacion morfoestratigrafica
entre la pendiente de contacto de hieloy
las llanuras glaciofluviales. c) Foto aérea
de la pendiente de contacto de hielo, la
cresta morrénica en su culminacion y las
llanuras glaciofluviales.

El basamento esculpido por el hielo estad constituido por afloramientos de materiales

pertenecientes a la Cordillera de la Costa, cuya superficie ha sido suavizada como consecuencia

de la accion directa de la erosion glacial (Eyles & Doughty, 2016). En planta, estos afloramientos

rocosos presentan una morfologia que varia entre semiredondeada y elongada. El perfil transversal

de estas geoformas es diverso, existiendo algunos ejemplos con morfologia aborregada, lo que

permite inferir la direccion y sentido del flujo glacial.

Esta geoforma se encuentra ampliamente representada en el interior de 1GC entre sus

sectores central y meridional, concretamente entre Lago Tepuhueico e Isla San Pedro (Fig. 6.1).

6.1.1.2.2 Linemiento rocoso glacial
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Los lineamientos rocosos de origen glacial son afloramientos rocosos que muestran una
morfologia en planta lineal y orientada paralelamente al flujo glacial inferido (Eyles & Doughty,
2016; Margold et al., 2015). Estas geoformas son abundantes en &reas previamente cubiertas por
mantos de hielo continentales y se asocian a la presencia de corrientes glaciales (i.e. ice streams;
Eyles & Doughty, 2016; Stokes, 2018). Generalmente, los lineamientos rocosos glaciales se

despliegan a lo largo de cientos de metros, elevandose pocos metros sobre la topografia colindante.

En el area de estudio, los lineamientos rocosos esculpidos por el hielo abundan en el
extremo suroriental de IGC, especialmente en los alrededores de Isla San Pedro, donde exiben una

orientacion preferente NO-SE.
6.1.1.2.3 Canales subglaciales (valles tunel)

Los valles tipo tunel (Fig. 6.4) son depresiones alargadas de grandes dimensiones
originadas en el ambiente subglacial de los antiguos mantos glaciales continentales (van der Vegt
etal., 2012). En términos generales, estos valles se caracterizan por presentar un perfil transversal
y una trazado que varia de V a U y de lineal a curvilineo, respectivamente, independiente de la
direccion predominante de la red de drenaje actual (Cofaigh, 1996; Jargensen & Sandersen, 2006;
Kristensen et al., 2007). Los valles tdnel son abundantes en areas dominadas por materiales
sedimentarios no consolidados, aungue en ocasiones pueden aparecer excavados en roca (Cofaigh,
1996; van der Vegt et al., 2012). Estos valles presentan un comienzo y una terminacion abrupta,
generalmente coincidiendo con un cambio en el sustrato, y sin desembocar en ningln cuerpo de
agua, ya sea de naturaleza continental o marino. Los sectores terminales suelen aparecer asociados
a geoformas glaciales como morrenas, pendientes de contacto de hielo y Ilanuras glaciofluviales
(Cofaigh, 1996; van der Vegt et al., 2012). Finalmente, el relleno de estas geoformas es altamente
diverso, siendo frecuente encontrar acumulaciones de arcillas, limos y arenas glaviofluviales y

glaciolacustres, till glacial y dep6sitos gravitacionales (Kristensen et al., 2008).

En el area de estudio los valles tinel aparecen bien representados en el sector sur de IGC,
(Fig. 6.4). Estos valles se extienden a través de decenas de kilémetros siguiendo orientaciones
preferentes E-O y N-S, atravesando terreno morrénico y afloramientos rocosos de la Cordillera de
la Costa. Los de mayor longitud conectan el mar interior de Chiloé con la Cordillera de la Costa,
cubriendo una distancia maxima de ~30 km. La anchura de los mismos varia entre ~0,5 y ~3 km,

presentando profundidades que alcanzan los ~400 m. Por lo general, los valles tanel de IGC
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aparecen asociados a depdsitos morrénicos, pendientes de contacto de hielo y llanuras
glaciofluviales en sus porciones distales y a pendientes de contacto de hielo y fiordos en sus
sectores proximales, lo que sugiere que pudieron ser ocupados por agua de fusion glacial. Es
comun encontrar cuencas lacustres y gran nimero de turberas en el fondo de estos valles. Las
relaciones de corte entre los valles tanel indican que existen, al menos, dos generaciones de

geoformas, lo que surgiere que pudieron ser formados/ocupados durante multiples ciclos glaciales.

Los valles tanel fueron definidos previamente como depresiones glaciales por Garcia
(2012), quien sugiere que su génesis esta vinculada, primero, a un proceso de excavacion

subglacial y, posteriormente, reocupados por el hielo durante el LGM.

TN i oumliabei 1 Figura 6.4: Distribucién y
Canal Lrjbglacml ’ ~ - _‘ Y ejemplo general de los

==

¢)  valles tinel Archipiélago e
Isla Grande de Chiloé. a)
Modelo digital de
elevaciones (ALOS Palsar)
del area de los esteros de
Compu y Yaldad. b)
Distribucion de los canales
subglaciales. c) Foto aérea
de un canal subglacial en
el area de Queilén.
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6.1.1.3 Geoformas glaciofluviales
6.1.1.3.1 Llanuras glaciofluviales

Las llanuras glaciofluviales son extensas planicies de pendientes suaves formadas por la
depositacion de los sedimentos transportados por cursos anastomosados de agua de deshielo en
los ambientes proglaciales (Fig. 6.5). Esta geoforma estd compuesta de acumulaciones
estratificadas de arenas, gravas y bloques, frecuentemente estriados, de materiales cristalinos y
volcanicos de origen andino. En los sectores cercanos a los margenes glaciales es comin encontrar
inyecciones de materiales gruesos que cortan la estratificacion horizontal y estructuras de
fallamiento y plegamiento ocasionadas por el avance del frente glacial sobre la Ilanura

glaciofluvial (ver seccién 6.1.2.1).

D S
B #ineacioniColina morénica
I Terreno monénico
“us Pendiente de contacto de hielo
B canales subglaciares
- Canales de fusion glacial
Uanura glaciofuvial 1
Uanura gaciofuvial 2
Llanura glaciofiuvial 3

Llanura glaciofvial 4
Escarpe
I Topograia imegular laciolacustre f§

Canal fluvial

Figura 6.5: Ejemplo general de las llanuras glaciofuviales Archipiélago e Isla Grande de Chiloé. a) Modelo digital de
pendientes (ALOS Palsar) del érea norte Castro-Dalcahue. b) Mapa geomorfol4gico indicando los diferentes niveles de

llanuras glaciofluviales en el area.

Las llanuras glaciofluviales principales suelen presentar un perfil escalonado asociado a
restos de llanuras subsidiarias superiores que indican la ocurrencia de diferentes etapas de
construccion, probablemente asociadas a diferentes fases de expansion o estabilizacion glacial
durante el LGM (Garcia, 2012). Asi mismo, estas llanuras suelen contener colinas morrénicas
remanentes y, muy frecuentemente, son atravesadas por antiguos canales de fusion (Fig. 6.5).

En IGC existen tres sectores donde aparecen extensas llanuras glaciofluviales. EI primero
de ellos se encuentra al norte de Castro y Dalcahue, donde se localizan las llanuras glaciofluviales
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de Mocopulli y Piruquina. Hacia el sur de Lago Tepuhueico, dos conjuntos adicionales de llanuras
glaciofluviales aparecen asociadas a ambos flancos de la Cordillera de la Costa, siendo las de
mayor superficie las situadas en el extremo suroccidental de IGC en el area de Tantauco (Fig. 6.1).

6.1.1.3.2 Canales de aguas de fusion glacial

Los canales de aguas de fusion glacial corresponden a depresiones lineales de origen
fluvioglacial cuya morfologia en planta varia de rectilineas a meandriformes, presentando perfiles
transversales que oscilan desde perfiles en V, cuando discurren por areas dominadas por materiales
rocosos, hasta canales de fondo plano articulados en varios niveles de terrazas excavados sobre
depositos glaciofluviales. Estos canales suelen presentar una morfologia sobredimensionada
respecto a la red de drenaje actual. Generalmente, discurren a lo largo de decenas de km,
alcanzando anchuras de cientos de metros. Los apices de los canales de aguas de fusion glacial
aparecen frecuentemente asociados a geoformas glaciales de margen como alineamientos

morrénicos o pendientes de contacto de hielo (Fig. 6.6).

En el &rea de estudio, existen claras diferencias entre los canales de aguas de fusién glacial
y los valles tlnel. Mientras que los primeros presentan perfiles transversales que varian desde V a
fondos planos, los segundos muestran perfiles en U muy suavizados. Otro rasgo diferencial es que
los canales de aguas de fusion glacial desembocan en cuerpos de agua, mientras que los valles
tunel suelen terminar de manera abrupta en la vertiente oriental de la Cordillera de la Costa (Fig.
6.6). Adicionalmente, mientras que los valles de aguas de fusién glacial aparecen ocupados
frecuentemente por la red fluvial actual, los valles tanel suelen estar desprovistos de cauces

fluviales significativos.

Los canales de aguas de fusion glacial se distribuyen a lo largo de toda el area de estudio,
siendo especialmente abundantes en los valles transversales de la Cordillera de la Costa fluyendo
de E-O, donde suelen aparecer asociados a canales subglaciales y llanuras glaciofluviales (Fig.
6.6). Otros canales de fusion glacial de grandes dimensiones discurren al norte de Castro y
Dalcahue en direccion N-S surcando las Ilanuras glaciofluviales de Mocopulli y Piruguina (Fig.
6.1).
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6.1.1.4 Geoformas glaciolacustres
6.1.1.4.1 Paleo-deltas

Los paleo-deltas corresponden a planicies con morfologia en planta de abanico que
puntualmente destacan hacia el exterior de lineas de costa o canales subglaciares de trazado
rectilineo sin sostener ningun cauce fluvial activo en el presente. En términos geomorfoldgicos,
estas geoformas se expresan difusamente por lo que los mejores ejemplos fueron identificados
mediante secciones estratigraficas expuestas en cortes de carretera caracterizadas por la presencia
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de unidades inclinadas de arenas y gravas coronadas por unidades de estratros horizontales del
mismo tipo de sedimentos (Fig. 6.13; ver 6.1.2.1).

En IGC, los paleo-deltas mejor conservados pueden observarse puntualmente en el centro
de la peninsula de Rilan (Fig. 6.13; ver 6.1.2.1) y en las cuencas de Lago Huillinco y Lago Natri
(Fig. 6.1).

6.1.1.4.2 Terreno irregular glaciolacustre

El terreno irregular glaciolacustre no se trata de una geoforma en si misma, si no que hace
referencia al origen de los sedimentos que componen el area. De esta manera, consiste en un
terreno compuesto por limos y arenas laminados con cantos y blogques ocasionales y estructuras
sedimentarias tipo ripple (Fig. 6.10), altamente disectados por la accion fluvial, resultando en una
sucesion de colinas y depresiones suaves (Fig. 6.7). Esta unidad estd cominmente asociada al
sector proximal de las pendientes de contacto de hielo que bordean la costa oriental de IGC. El
origen del terreno irregular glaciolacustres esta vinculado al elevado grado de inclinacién de las
pendientes de contacto de hielo y a los procesos erosivos vinculados de la escorrentia superficial,

la cual incide sobre los sedimentos finos otorgandole una apariencia irregular.

Terreno irregular glaciolacustre

o
+ I Topoyrafia imeguiar glaciolacustre
@ Seccion estratigrfica con facies glaciolacustres |

Marisma mareal

" @ Seccion estratigréfica sin facies glaciolacustres

[

Figura 6.7: Ejemplo general de terreno irregular glaciolacustre en Archipiélago e Isla Grande de Chiloé. a) Distribucion

del terreno irregular articulado sobre sedimentos glaciolacustres. b) Foto aérea del terreno irregular glaciolacustre en la
costa occidental del estero de Castro. Modelo digital de elevacién ALOS Palsar.
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Este conjunto de geoformas se extiende desde el nivel del mar hasta una elevacion de ~170
m.s.n.m., apareciendo intimamente asociada a las pendientes de contacto de hielo de la costa
oriental de IGC, particularmente en el area comprendida entre Castro, Dalcahue e Isla Quinchao.
La extension de los depdsitos de sedimentos glaciolacustres en este sector de IGC fue
anteriormente mapeada de manera general desplegandose desde Dalcahue hasta el norte de
Chonchi (Heusser & Flint, 1977).

6.1.1.6 Geoformas fluviales
6.1.1.6.1 Canales fluviales

Los canales fluviales actuales se caracterizan por tener un perfil transversal en V, un corto
recorrido que raramente supera los ~3 km, una anchura méaxima de ~70 m y una profundidad que
comunmente alcanza varias decenas de metros. La mayoria de ellos aparecen excavados sobre

sedimentos glaciales o glaciofluviales.

La relacion entre las caracteristicas morfométricas de estos canales y los cursos de agua
que discurren a lo largo de los mismos, la mayoria de los cuales presentan un caracter intermitente
y caudales reducidos, sugieren que o bien fueron formados durante periodos postglaciales mas

himedos que el actual o fueron excavados como consecuencia de eventos torrenciales.

Los canales fluviales son muy frecuentes en IGC, sobre todo en la costa oriental del area de

estudio, donde aparecen asociados a acantilados costeros y depresiones subglaciales (Fig. 6.1).
6.1.1.7 Geoformas litorales
6.1.1.7.1 Acantilados litorales

En su mayor parte, la costa oriental de IGC y la mayoria de las islas del archipiélago se
caracterizan por presentar una morfologia acantilada (Fig. 6.8). Estos acantilados suelen presentar
pendientes cercanas a los 90°, alcanzando ocasionalmente alturas de ~30 m a lo largo de decenas
de km. A los pies de estos acantilados es comun encontrar dep6sitos de remociones en masa. Estos
desprendimientos, generalmente dejan al descubierto secuencias glaciolacustres o glaciofluviales

coronadas por unidades de till o directamente unidades de till.
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6.1.1.7.2 Geoformas litorales

Las geoformas litorales agrupan varios elementos geomorfolégicos cuya morfogénesis se
asocia a procesos costeros. En IGC suelen estar representadas por playas, marismas mareales y

ocasionalmente plataformas de abrasion marinas.

Las playas son geformas deposicionales de topografia suave formadas por sedimentos que
oscilan de arenas a gravas en la linea de costa de IGC. En el area de estudio, el mayor nimero de
playas se localizan al resguardo de afloramientos rocosas de la costa pacifica de IGC.

Colina morrénica a) b)
Escarpe costero

Sedimentos glaciolacustres Canal torrencial

e =

Figura 6.8: Ejemplo de acantilado litoral en Archipiélago e Isla Grande de Chiloé. a) Vista panordmica de un acantilado
costero en la isla de Lemuy. b) Detalle de facies laminadas de sedimentos finos glaciolacustres.

Las marismas mareales estdn formadas por acumulaciones de sedimentos finos de
topografia suave que se depositan por la accion de la activida fluvial en conjunto con la accién
mareal en la desembocadura de valles de origen glacial o fluvial posteriormente ocupados por el
mar. Las marismas mas extensas se localizan en la costa oriental de IGC, principalmente en las

cabeceras de los esteros Castro, Compu y Yaldad.

Finalmente, en algunas islas del archipiélago se han identificados plataformas de abrasion

marinas compuestas por unidades de tillitas afectadas por el oleaje y la mareas (Fig. 6.1).
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6.1.1.8 Geoformas submarinas

Debido a la escasa resolucion de la cartografia batimétrica disponible, el reconocimiento
de las geoformas submarinos se ha realizado de manera preliminar prestando atencidn Unicamente

a las &reas donde se observan claramente elementos distintivos del relieve subacuético (Fig. 6.1).
6.1.1.8.1 Morrena submarina

Numerosas elevaciones topograficas subacuaticas con una morfologia en planta que oscila
entre rectilinea y arqueada aparecen frente a la costa oriental de IGC, concretamente al sureste de
la costa entre Isla Lemuy y Quellon. Estos alineamientos surgen abruptamente desde el fondo
marino hasta culminar a una profundidad que varia entre los ~40 y los ~95 m.b.n.m. Usualmente
aparecen agrupadas en una secuencia de alineamientos paralelos siguiendo una trayectoria
semiarqueada con direccion SE-NO (Fig. 6.1). El trazado de estos alineamientos submarinos esta
frecuentemente asociado con georformas subaéreas de margen glacial ubicadas en IGC,
especialmente con pendientes de contacto de hielo. En conjunto, los rasgos geomorfoldgicos de

estos alineamientos sugieren que podrian tratarse de morrenas submarinas.
6.1.1.8.2 Canales submarinos

Los canales submarinos abundan en el archipiélago de IGC, donde dan lugar a una red
compleja que en muchas ocasiones se alinean con canales subaéreos. Estas geoformas discurren a
lo largo de decenas de kildmetros desde el sector central del Mar Interior de Chiloé hacia la costa
oriental de IGC. Su morfologia en planta varia desde rectilineo hasta meandriforme. Por un lado,
los primeros exhiben fondos planos que pueden alcanzar hasta ~10 km de ancho, normalmente
ocupados por otras geoformas menores, lo que sugiere una génesis glacial. En general, este tipo
de canal submarino discurre en direccion N-S. Por otro lado, los canales meandriformes, atn
presentando fondos planos, tienen una anchura restringida a uno pocos km que se despliegan en
direccion E-O. Estos ultimos ganan profundidad segun se alejan de la costa oriental de 1GC,
variando desde lo ~150 a los ~230 m.b.n.m., lo que podria implicar un origen subglacial (Fig. 6.1).
El trazado de estos canales submarinos ha sido mapeados en detalle previamente mediante

ecosondas multihaz (Rodrigo, 2006).
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6.1.1.8.3 Lineamiento submarino

Los lineamientos submarinos corresponden con geoformas relieve positivo lineales que
aparecen asociados a canales submarinos de fondo plano de grandes dimensiones. Estas geoformas
presentan una trayectoria rectilinea muy marcada con direccion SE-NO alcanzando longitudes que
oscilan desde cientos de metros hasta una decena de km ocasionalmente. Numeroso trabajos han
denominado a estas geoformas como lineamientos de mega escala, atribuyéndolos a la accion de
corrientes de hielo (King et al., 2009; Stokes, 2018). Estudios batimétricos en los canales de
Patagonia norte basados en ecosondas multihaz han interpretado estos lineamientos submarinos
con drumlins (Rodrigo, 2006; Fig. 6.1). En el area de estudio, los principales lineamientos

submarinos se localizan en la desembocadura de Canal Moraleda, al sureste de IGC.
6.1.2 Definicion de los margenes glaciales del I6bulo Golfo de Corcovado

Las posiciones del margen glacial del I6bulo Golfo de Corcovado en IGC durante el Gltimo
ciclo glacial han sido identificadas sobre la base de los ensambles de geoformas y secciones
estratigraficas descritas en el area de estudio. Con el objeto de facilitar la interpretacion de los
margenes de hielo, el area de estudio ha sido subdividida en 4 sectores: i) Pastahué — Castro —
Dalcahue; ii) Quilque — Huillinco — Tarahuin — Chonchi - Lemuy; iii) Tepuhueico — Lepué — Melli

— Tahui — Isla Tranqui; iv) Tantauco - Quellén (Fig. 6.9).

Debido a que las de geoformas que representan los limites glaciales en IGC aparecen en
diferentes grados de preservacion, asi como al reducido nimero de secciones estratigraficas
identificadas y las dificultades de acceso, sobre todo en los sectores centro y sur de IGC, la certeza
con la se definen las posiciones del margen del LGC varia a lo largo del area de estudio, asi pues
los limites glaciales reconocidos en un sector determinado no corresponden necesariamente, en
término cronolégicos, con los limites glaciales identificados en otro sector de IGC, ya que
ocasionalmente resulta complejo establecer las relaciones morfoestratigraficas entre ensambles

geoforma-sedimento de origen glacial identificadas a lo largo del area de estudio.
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Figura 6.9: Sectores de IGC considerados para la identificacion de los limites del LGC. Adicionalmente, se muestra la
distribucidn de las secciones estratigréaficas y localizacion de los testigos sedimentarios analizados en las distitntas

areas de estudio. Modelo digital de elevaciones ALOS Palsar.

6.1.2.1 Sector Laguna Pastahué — Castro — Dalcahue

El sector norte del area de estudio se caracteriza, de oeste a este, por la topografia
relativamente accidentada del flanco oriental de la Cordillera de la Costa al norte de Castro que
conecta con una secuencia aterrazada de extensas llanuras glaciofluviales puntualmente
interrumpidas por crestas morrénicas parcialmente truncadas que se despliegan entre Piruquina y
Mocopulli. Hacia el este, la costa oriental de IGC presenta una topografia de lomas suaves que
descienden a lo largo de una pendiente de contacto de hielo hasta el nivel del Mar Interior de

Chiloé. Aqui, se localiza Isla Quinchao, la cual exhibe una topografia suave surcada por canales
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de tamafios variables y alineaciones morrénicas puntuales asociadas a pendientes de contacto de

hielo en sus costas.

El limite glacial mas externo (limite i) del LGC parece haberse situado tentativamente en
las cercanias de las lagunas de Pastahué y Auquilda a ~20 km al noroeste de Castro (Fig. 6.15).
Hacia el oeste de las lagunas, se aprecia una sequencia poco marcada de pendientes de contacto
de hielo acompafiada de crestas morrénicas difusas adosadas a la ladera oriental de la Cordillera
de la Costa a una elevacion de ~370 m.s.n.m. Este conjunto de geoformas terminales coincide
morfoestratigraficamente con las morrenas Butalcura identificada previamente por Garcia (2012)
ligeramente al norte de las lagunas Pastahué y Auquilda. No obstante, las evidencias
geomorfoldgicas de este sector son demasiado difusas para determinar una posicion del margen
del LGC con certeza. Mas al sur, estas potenciales pendientes de contacto de hielo se relacionan
morfoestratigraficamente con parches de terreno morrénico y crestas morrénicas puntuales que

reposan sobre las laderas internas de la Cordillera de la Costa a una altura de ~400 m.s.n.m.

El siguiente limite glacial hacia el interior (limite ii) estd marcado por la pendiente de
contacto de hielo y crestas morrénicas que se despliegan al norte de Dalcahue y el estero Castro y
gue continuan a lo largo de costa occidental de éste. Este limite glacial también ha sido
previamente identificado por Garcia (2012). Desde la culminacion de la pendiente de contacto de
hielo de Dalcahue y Castro, a distal, grada una llanura glaciofluvial que se inclina hacia el N-NO
a partir de los ~130 m.s.n.m. ocupando los sectores de Piruguina y Mocopulli. Sobre la llanura
glaciofluvial principal reposan remanentes de dos llanuras glaciofluviales colgadas a ~150 y ~170
m.s.n.m. gue no presentan ninguna evidencia de haber sido alteradas por el frente del LGC. La
llanura glaciofluvial principal es surcada por dos canales de grandes dimensiones actualmente
abandonados; uno de estos canales discurre desde el area de Dalcahue a través de Mocopulli en
direccion N hasta unirse con la cuenca del rio Butalcura, mientras que el segundo, surge desde la
costa norte del estero Castro en direccion NO conectando con el canal actual del estero Pellahua,
separando las lagunas de Auquilda y Pastahué del nivel de llanura glaciofluvial sobre la que
reposan (~150 m.s.n.m.; Fig. 6.15). A proximal de la pendiente de contacto de hielo de Dalcahue
y Castro, aparece una topografia irregular compuesta de colinas incididas por numerosos cauces
fluviales intermitentes. Aqui, varias secciones estratrigraficas revelan unidades de arcillas y arenas
bien seleccionadas con laminacién horizontal en la que aparecen puntualmente paquetes de arenas

gruesas que interpreto como depositos glaciolacustres (Fig. 6.10). En el sector distal de la
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pendiente de contacto de hielo, es comun encontrar paquetes de sedimentos finos intercalados por
unidades de till altamente deformadas y falladas (Fig. 6.11), las cuales pueden ser definidas como
till de deformacion (Evans, 2018), que evoluciona lateralmente hacia el exterior hasta unidades de
sedimentos finos con estructuras de flujo (e.g. ripples) y clastos de caida (drop stones),
interpretados como depositos glaciolacustres. En conjunto, las evidencias geomorfoldgicas y
estratigraficas sugieren que el frente del LGC rebasé la cabecera del estero Castro, probablemente
sobre un ambiente glaciolacustre.

Figura 6.10: Seccion depdsitos glaciolacustres Castro distal (42° 26 35.52” S/73° 46’ 46.20” W; ~100 m.s.n.m.) a)
Detalle de las facies glaciolacustres en la construccion de la carretera de circunvalacion de Castro. b) Vista general de
una seccion de sedimentos glaciolacustres fallados. Las lineas blancas discontinuas muestran los principales planos de
estratificacion. Las lineas blancas continuas indican los principales planos de fallamiento. Sefial de transito como escala.

El proximo limite glacial hacia el interior (limite iii) esta tentativamente determinado por
un conjunto de crestas morrénicas de direccion aproximada N-S que dominan la peninsula de Rilan
y que, posteriormente, se conectan con una pendiente de contacto de hielo bien definida que
discurre con direccion E-O en la costa meridional de la peninsula hasta alcanzar IGC en el sector
de Quinched (Fig. 6.15). La disposicion de este limite glacial coincide con la interpretacion de
Davies et al. (2020). Dos secciones estratigraficas localizadas en la peninsula de Rilan en una
posicion externa respecto a la posicion de margen inferida sugieren que el hielo se mantuvo
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contenido en este ensamble de geoformas conformados por las crestas morrénicas asociadas a una
pendiente de contacto de hielo. En el primer sitio, la estratigrafia de una pequefia cantera revela
una unidad de diamicton masivo, relativamente poco consolidado y pobremente seleccionado con
la presencia de abundantes lentes de gravas clasto soportadas, las cuales parecen estar asociadas a
estructuras de flujo. Ya que esta unidad de diamicton no presenta evidencias de haber sufrido
esfuerzos glaciotectonicos compresivos, la interpreto como un till de flujo o gravedad (Fig. 6.12)
cuya genesis se asocia a procesos gravitacionales en los margenes glaciales (Evans, 2018). La
segunda localidad corresponde con un corte en una carretera dejando al descubierto una secuencia
bien seleccionada de estratos de arenas finas y, ocasionalmente, gravas, estratificadas con una
inclinacion homogénea ~30° en direccion N-NO hacia una depresion lineal probablemente de
origen subglacial. Esta unidad es coronada por otra secuencia de sedimentos similares organizados
en estratos horizontales que culminan a los ~100 m.s.n.m. Interpreto el primer conjunto de facies
como foresets y el segundo como topsets, por lo que considero que represetan un paleo-delta
glaciolacustre (Fig. 6.13) asociado a una cuenca proglacial del frente del LGC. Hacia el sur, las
crestas morrénicas conectan con una pendiente de contacto de hielo que discurre en direccion E-
O hasta el area de Quinched. Es probable gue esta posicién haya sido ocupada temporalmente por

el frente del LGC durante un evento de retroceso.

Finalmente, el limite glacial méas interno (limite iv) se encuentra representado por la
pendiente de contacto de hielo que domina la costa en el area de la Punta Tenaun y continua por
Isla Quinchao y la peninsula de Rilan (Fig. 6.15). Esta pendiente de contacto de hielo recorre la
costa oriental de IGC pero a unos ~5 km al este de Dalcahue parece dirigirse hacia el mar, donde
coincide aparentemente con una elevacion submarina lineal que conecta con Isla Quinchao,
prosiguiendo a lo largo de su costa oriental. En el sector central de Isla Quinchao, una seccion
estratigrafica muestra una unidad de diamicton masivo, muy consolidado y pobremente
seleccionado caracterizado por la abundancia de materiales finos y cantos con morfologia facetada
(stoss-and-lee clasts) o de bala (bullet-shaped clasts) frecuentemente estriados que interpreto
como un till de asentamiento (Fig. 6.14; Evans et al., 2006). Este paquete de till reposa sobre
secuencias glaciofluviales a través de un contacto erosivo con estucturas de fisibilidad, indicando

su deposititacion durante fases de avance del hielo glacial (Denton et al., 1999).
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, S
Figura 6.11: Seccion till de deformacién Castro proximal (42°29° 38.90” S/73°47> 50.35” W; ~160 m.s.n.m.). ) Plano
general de la seccion estratigrafica observada en las obras de la circunvalacion vial de Castro interpretado como un till
de deformacion. b) Detalle de unidad de arenas laminadas y diamicton arenoso con lentes de gravas deformadas en
contacto con arcillas y limos glaciolacustres. c) Detalle de las unidades de arcillas y limos glaciolacustres laminadas,
plegadas y falladas. d) Detalle del diamicton compuestos por arenas estratificadas y lentes de gravas con estructuras de

deformacion.
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Figura 6.12: Seccion till de flujo Rilan (42°27° 17.24” S/73° 43’ 05.23” W; ~80 m.s.n.m.). a) Till de flujo mostrando

las lentes de gravas y otras estructuras de flujo cercano a la costa occidental de la peninsula de Rilan. Los poligonos
discontinuos delimitan lentes de gravas. Las lineas blancas muestran los principales planos de estratificacion. b) Detalle

de las lentes de gravas y cantos y las unidades de arenas ligeramente estratificadas.

Figura 6.13: Seccién paleodelta en Peninsula de Rilan (42°27° 54.57” S/73°42’ 35.18” W; ~100 m.s.n.m.). Detalle de
la estratigrafia del paleo-delta localizado en la seccién central de la peninsula de Rilan. Las lineas negras continuas
delimitan las principales unidades de la seccion. Las lineas negras discontinuas muestran los principales planos de

estratificacion.
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e R
230’ 15.84” W; ~130 m.s.n.m.). a) Till
de asentamiento en contacto erosivo con estructuras de fisibilidad con una secuencia glaciofluvial localizada en Isla

Figura 6.14: Seccidn till de asentamiento en Isa Quinchao (42°29° 18.52” S/73

Quinchao. Lineas blancas gruesas discontinuas delimitan las unidades principales Lineas blancas delgadas continuas
marcan la presencia de planos de fisibilidad. Pligonos blancos discontinuos indican lentes de gravas. b) Detalle del
contacto entre el till y el depdsito glaciofluvial. Lineas negras discontinuas delimitan unidades principales. Lineas negras
continuas demarcan planos de fisibilidad.

El rumbo de la unidad erosiva de esta seccion estratigrafica (~250° N), en conjunto con
la orientacion de los principlaes alineamientos morrénicos del sector central de Isla Quinchao
indican que aqui el hielo fluia en direccion N-NO, en concordancia con la orientacion de la
pendiente de contacto de hielo de la costa occidental de Isla Quinchao, la cual se dirige hacia el

mar para reaparecer en el extremo oriental de la peninsula de Rilan.

En sintesis, en la zona comprendida entre Laguna Pastahué y Dalcahue (Fig. 6.15), se han
identificado cuatro posibles posiciones del frente glacial del 16bulo LGC. De mas externo a mas
interno, estos aparecen representados por: i) parches de terreno morrénico, crestas morrénicas y
pendientes de contacto de hielo discretas localizadas en el flanco oriental de la Cordillera de la
Costa, al oeste de las lagunas Pastahué y Auquilda,; ii) la pendiente de contacto de hielo y crestas
morrénicas asociadas que discurren a lo largo de la orilla norte de Dalcahue y estero Castro en
combinacion con crestas morrénicas que se distribuyen a lo largo de la costa occidental de estero
Castro; iii) crestas morrénicas y pendientes de contacto de hielo que discurren en la peninsula de
Rilan; iv) la pendiente de contacto de hielo que conforma la costa oriental de IGC y que se extiende
desde Punta Tenaun hasta Isla Quinchao y la peninsula de Rilan (Fig. 6.15).
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Figura 6.15: Mapa geomorfoldgico del sector Laguna Pastahué — Castro — Dalcahue mostrando limites del LGC. Linea continua blanca: Posicion del margen del LGC
durante el ultimo ciclo glacial. Linea discontinua blanca: Posicion inferida del LGC durante el Gltimo ciclo glacial. Triadngulo verte: Seccion estratigrafica. 1: Depdsitos
glaciolacustres (Fig. 6.10). 2: Till de deformacione (Fig. 6.11). 3: Paleo-delta (Fig. 6.13). 4: Till de fusién (Fig. 6.12). 5: Till de asentamiento (Fig. 6.14). 6: Testigo
Quenac (Fig. 6.24).
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6.1.2.2 Sector Quilque — Huillinco — Taruman — Chonchi — Lemuy

El sector centro-norte de IGC, entre la costa pacifica y el archipiélago de Chiloé, se
caracteriza al oeste por la presencia de un valle de grandes dimensiones que atraviesan la
Cordillera de la Costa hasta conectar con el Océno Pacifico. Actualmente, este valle estad ocupado
por los lagos Cucao y Huillinco. El area que rodea al primero de ellos esta dominada por dos
niveles de llanuras glaciofluviales conectadas entre si por una pendiente de contacto de hielo
inmediatemente al oeste de Lago Quilque. Hacia el este, la topografia se torna irregular destacando
numerosas colinas y alineamientos morrénicos que son surcados por canales subglaciales de
grandes dimensiones y canales fluvioglaciales que discurren desde el area de Petanes hasta la costa
oriental de IGC. Aqui, la costa presenta un perfil relativamente suave dominado por parches de
terreno morrénico irregular que descienden paulatinamente hasta las inmediaciones de Chonchi.
Al este de Chonchi, se encuentra Isla Lemuy, cuya topografia presenta colinas surcadas por
canales amplios de poca excavacion que se asocian con algunas pendientes de contacto de hielo

distribuidas por el sector central y oriental de la isla.

Figura 6.16: Vista general de la pendiente de contacto de hielo de Lago Quilque

El limite glacial del LGC mas externo (limite i) esté representado por una pendiente de
conctacto de hielo bien marcada ubicada en el area de Lago Quilque, ligeramente al sur de la
desembocadura de Lago Cucao (Fig. 6.16). Esta se desarrolla entre dos niveles de llanuras

glaciofluviales que se inclinan suavemente hacia el oeste desde los ~125 y los ~150 m.s.n.m.,
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respectivamente, hasta desembocar en un acantilado litoral que puede superar los ~50 m de
elevacion. Las llanuras glaciofluviales se componen de secuencias estratificadas horizontalmente
de arenas, gravas y cantos predominantemente redondeadoa y con escasa presencia de estrias y
facetas de litologias originales de la Cordillera de los Andes. Las unidades de arenas son
abundantes y pueden presentar estructuras sedimentarias como laminacion horizontal o cruzada y
lentes de materiales fino, mientras que las unidades de gravas y cantos pueden mostrar
imbricacion. Asi mismo, es frecuente encontrar clastos de sedimentos consolidados incorporados

durante la formacion de la llanura glaciofluvial (ripped up clasts; Fig. 6.18).

En la culminacidn de la geoforma una seccion estratigrafia (Fig. 6.17) exhibe una unidad
basal compuesta por paquetes de arenas masivos con ligeros rasgos de estratificacion y clastos de
sedimentos retrabajados puntuales, intercalados con alineaciones y lentes de gravas y cantos
orientados paralelamente a la pendiente que son interpretadas como un till de flujo. La unidad
superior, en contacto discordante, muestra una secuencia de arenas y gravas estratificadas,
ligeramente inclinadas hacia el oeste que son interpretadas como la superposicion de sucesivas
cabeceras de abanicos aluviales o llanuras glaciofluviales originadas a partir del margen glacial
(Fig. 6.17). En conjunto, esta secuencia estratigrafica concuerda con el modelo de facies propuesto

para las pendientes de contacto de hielo en la region (Turbek & Lowell, 1999).

"

Figura 6.17: Seccion
pendiente contacto de hielo
Quilque (42°39’ 23.90”
S/74°04° 16.86” W; ~130
m.s.n.m.). Detalle de la
seccion que corona la
pendiente de contacto de
hielo de Quilque.
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Hacia el norte de Lago Huillinco, Garcia (2012) identifica una secuencia de dos pendientes
de contacto de hielo se despliegan con direccion aproximada N-S a una elevacion que oscila entre
los ~200 y los ~250 m.s.n.m., las cuales se asocian morfoestratrigraficamente con las pendientes
de contacto de hielo del sector Quilque.

En una posicion mas interna, las evidencias geomorfoldgicas sugieren que el margen de
LGC se situ6 en un estrechamiento del valle de la Cordillera de la Costa que ocupan los lagos
Cucao y Huillinco (limite ii). Esta zona esta dominada por terreno morrénico con la presencia de,
al menos, una cresta morrénica que aparece contenida entre afloramientos de basamento pulidos.
Adicionalmente, este conjunto de geoformas aparece asociado morfoestratigraficamente con el
apice de la llanura glaciofluvial inferior que bordea Lago Cucao (Fig. 6.19). Aunque las evidencias
geomorfoldgicas son escasas, es probable que el frente del LGC se haya situado en esta zona

durante la formacion de la llanura glaciofluvial inferior.

Este limite glacial parece continuar hacia el norte de Lago Huillinco a través de las

pendientes de contacto de hielo identificadas previamente por Garcia (2012).

Figura 6.18: Seccion llanura glaciofluvial
Quilque (42°38° 28.58” S/74° 05° 22.98” W;
~20 m.s.n.m.). Vista de la estratigrafia general
de la llanura glaciofluvial inferior del area

Lago Quilque.
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La siguiente posicion del margen del LGC hacia el interior (limite iii) se ubica en el area
de Quinched, donde aparece una secuencia de alineamientos morrénicos relativamente bien
definidos que discurren con direccion NE-SO asociados paralelamente a canales de fusion glacial.
Estos altimos confluyen en la zona de Petanes, dando lugar a una extensa llanura de inundacién
que se divide en dos ramas, una de las cuales se extiende hacia el valle del rio Cipresal, mientras
que la otra termina en la cuenca de Lago Huillinco. En esta zona, las alineaciones morrénicas
describen un arco adoptando una direccién NO-SE, generando una morfologia en planta lobulada.
La costa de IGC contenida al interior de este potencial limite glacial se caracteriza por elevarse
suavemente desde el nivel del mar, sin la presencia clara de ninguna pendiente de contacto de
hielo, sugiriendo que el hielo no se estabiliz6 en esa posicion. Posteriormente, al norte de Lago
Tarahuin, esta alineacion morrénica parecer virar hacia el oeste extendiéndose hasta la costa

suroriental de Lago Huillinco (Fig. 6.19).

El margen glacial més interno del LGC en este sector (limite iv) esta representado por una
pendiente de contacto de hielo coronada por crestas morrénicas en la costa oriental de Isla Lemuy.
Desde estas geformas surge una depresion relativamente sinuosa con direccion E-O,
probablemente de origen subglacial y, posteriormente, ocupada por la red drenaje vinculada a la
fusion glacial, donde se localiza el pantano Pindal. Hacia el sur de este canal, la pendiente de
contacto de hielo vira hacia el suroeste hasta conectar con un lineamiento submarino bien definido
potencialmente relacionado morfoestratrigraficamente con la pendiente de contacto de hielo y

crestas morrénicas asociadas a las lagunas Melli y Tahui en la costa oriental de IGC (Fig. 6.19).

En resumen, en el sector comprendido entre el area de Quilque y Archipiélago de Chiloé
se han identificado tres limites glaciales asociados al LGC relativamente claros y una potencial
posicién de margen adicional. De més externo a mas interno, las posiciones de margen se expresan
por: i) una pendiente de contacto de hielo bien definida localizada en Lago Quilque; ii) parches de
terreno morrénico con crestas morrénicas difusas asociadas al dpice de una llanura glaciofluvial
entre los lagos Cucao y Huillinco; iii) un conjunto de alinaciones morrénicas que discurren por el
sector central de IGC entre las areas de Quinched, Lago Huillinco y Lago Taruman; iv) una
pendiente de contacto de hielo localizada en la costa oriental de Isla Lemuy y continla siguiendo
alineamiento submarinos por la costa oriental de IGC conectando con las lagunas Melli y Tahui
(Fig. 6.19).
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6.1.2.3 Sector Tepuhueico — Lepué — Melli — Tahui — Estero Compu

A grandes rasgos, la geomorfologia comprendida entre Lago Tepuhueico y Estero Compu,
en el sector centro-sur de IGC, se caracteriza, al oeste, por la presencia de llanuras glaciofluviales
asociadas a ambas vertientes de la Cordillera de la Costa. En esta area, la ladera oriental de las
montarfias exhibe una secuencia de pendientes de contacto de hielo poco marcadas. Hacia el este,
tras las llanuras glaciofluviales asociadas al flanco oriental de la Cordillera del la Costa, el
territorio despliega una topografia irregular con colinas suaves compuestas de dep6sitos glaciales
altamente incidida por una intricada red de canales subglaciales que discurren hasta la costa
oriental de IGC, donde destaca la presencia de una prominente pendiente de contacto de hielo

asociada al estero Compu.

Los margenes glaciales mas externos de esta zona (limites i y ii) se encuentran
aparentemente representado por una secuencia de dos pendientes de contacto de hielo localizadas
en la vertiente oriental de la Cordillera de la Costa al noroeste de Lago Tepuhueico (Fig. 6.20).
Estas pendientes de contacto parecen estar relacionadas morfoestratigraficamente con geoformas
de margen glacial idenficadas en el sector de los lagos Cucao y Huillinco. En esta zona, la
presencia de geoformas glaciales terminales indica que el LGC no alcanz6 el Océano Pacifico
debido al obstaculo ejercido por la Cordillera de la Costa, tal y como sefialan trabajos previos
(Garcia, 2012).

Hacia el este de Lago Tepuhueico, en el interior de IGC, las evidencias geomorfoldgicas
de una posicién del frente del LGC son muy escasas. No obstante, la presencia de numerosas
llanuras glaciofluviales organizadas de norte a sur y asociadas en sus apices a extensos parches de
terreno morrénico y la desembocadura de numerosos canales subglaciales podrian estar indicando

la localizacion del margen del LGC de manera preliminar (limite iii; Fig. 6.20).
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Figura 6.19: Mapa geomorfoldgico del sector Quilque — Huillinco — Taruman — Chonchi — Lemuy — Archipiélago mostrando limites del LGC. Linea continua blanca:
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En una posicion més interna hacia el este, las evidencias de una posicién del frente del
LGC aparecen dispersas y poco marcadas. Sin embargo, es posible identificar una pendiente de
contacto de hielo discontinua (limite iv) asociada al estero Compu que continua cercana a un canal
subglacial de direccion NO-SE donde se encuentra Lago Natri. En la costa septentrional del estero
Compu surgen varios canales subglaciales de dimensiones restringidas ocupados actualmente por
pequefias cuencas lacustres, una de las cuales corresponde a Lago Lepué, que probablemente
funcionaron como canales de desagie del LGC (Fig. 6.20). Debido a que la escasez de geoformas
que delimiten la posicion del frente glacial en esta zona, esta posicion de margen del LGC ha de
considerarse con precaucion. No obstante, estudios previos también han sefialada que este

conjunto de geoformas refleja una posicién marginal del LGC (Garcia, 2012).

La posicion del margen del LGC mas interno (limite v) se refleja en la pendiente de
contacto de hielo que discurre al oeste de las lagunas Melli y Tahui y que parece continuar hacia
el sur a través de un lineamiento submarino que surge en el area de Queilén conectando
aparentemente con una pendiente de contacto de hielo situada en Isla Tranqui. Hacia el sur, ésta
Gltima se relaciona morfoestratigraficamente a través de un lineamiento submarino con una
geoforma similar que discurre a lo largo de la costa oriental de IGC hasta el estero Compu (Fig.
6.20).

En sintesis, en el sector centro-sur de IGC, concretamente en la zona comprendida entre
Lago Tepuhueico e Isla Tranqui, el estado de preservacion de las geoformas glaciales y la profusa
vegetacion que cubre el sector pacifico solo han permitido identificar las posiciones del margen
del LGC de manera tentativa. De mas externo a mas interno, estos estan representados por: i) y ii)
una secuencia de pendientes de contacto de hielo localizadas en la vertiente oriental de la
Cordillera de la Costa; iii) una serie de llanuras glaciofluviales alineadas de norte a sur cuyos
apices se originan desde areas dominadas por terreno morrénico y canales subglaciales; iv)
fragmentos discontinuos y poco marcado de una pendiente de contacto de hielo bordeando el
estero Compu y, finalmente, v) una pendiente de contacto de hielo coronada por crestas morrénicas
discretas que bordea la costa oriental de IGC entre las lagunas Melli y Tahui hasta Queilén y
parece continuar asociada a lineamientos submarinos por una pendiente de contacto de hielo en
Isla Tranqui (Fig. 6.20).
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Figura 6.20: Mapa geomorfoldgico del sector Tepuhueico — Lepué — Melli — Tahui —Estero Compu mostrando limites del LGC. Linea continua blanca: Posicion del
margen del LGC durante el ultimo ciclo glacial. Linea discontinua blanca: Posicién inferida del LGC durante el Gltimo ciclo glacial.




6.1.2.4 Sector Tantauco — Quellén

El sector sur de IGC, concretamente el territorio entre Tantauco y Quellon (Fig. 6.21), esta
dominado, al oeste, por extensas llanuras glaciofluviales que se despliegan en los amplios valles
transversales que atraviesan la Cordillera de la Costa hacia el Océno Pacifico. Estas estan surcadas
por canales fluviales de grandes dimensiones que, probablemente, funcionaron como drenaje de
agua de fusion glacial. En las llanuras glaciofluviales es posible reconocer remanentes de crestas
morrénicas parcialmente sepultadas y pendientes de contacto de hielo de escaso recorrido. En el
extremo distal de una de estas Ilanuras glaciofluviales se encuentra Lago Emerenciana. En este
sector, la Cordillera de la Costa adquiere una direccion preferente NO-SE ocupando la casi
totalidad de IGC hasta desaparecer en el Mar Interior de Chiloé en el sector de Isla San Pedro. La
Cordillera de la Costa presenta un perfil muy atenuado, caracterizado por afloramientos rocosos
pulidos de poca elevacion con la presencia de pendientes de contacto de hielo poco definidas,
ocasionalmente con morfologia aborregada y lineaciones rocosas paralelalas. Estos afloramientos
rocosos son atravesados por canales amplios poco marcados, probablemente de origen subglacial.
Al este de la Cordillera de la Costa, se aprecia una franja acotada de terreno morrénico irregular
con crestas morrénicas puntuales que se extiende hasta la costa oriental de IGC, donde destaca la
pendiente de contacto de hielo del estero Yaldad. Hacia el sur, la costa meridional de IGC se
caracteriza por una pendiente de contacto de hielo de direccion E-O hasta alcanzar el Océano
Pacifico que culmina en una serie escalonada de llanuras glaciofluviales con restos de crestas

morrénicas donde reposa Lago Huillin.

El limite glacial mas externo (limite i) de este sector aparece escasamente reflejado por
crestas morrénicas puntuales localizadas en los fondos de valle de la Cordillera de la Costa,
relativamente cerca de la costa pacifica. Estas geoformas se encuentran en el sector distal de un
area dominada por varios niveles de llanuras glaciofluviales en las que se encajan algunas
pendientes de contacto de hielo bien preservadas, pero de escaso recorrido, por ejemplo, al
noroeste de Lago Chaiguaco en el sector medio de Rio Medina. Mas al sur, en las cercanias de
Lago Emerenciana, el limite glacial mas externo esta representado por algunos alineamientos
morrénicos de orientacion norte-sur que afloran sobre las llanuras glaciofluviales y por
afloramientos rocosas pulidos que se despliegan hasta parches de terreno morrénico asociados a
llanuras glaciofluviales colgadas en la topografia a ~170 m.s.n.m. localizadas en el extremo
suroccidental de IGC (Fig. 6.21).
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La siguiente posicion de margen glacial hacia el interior (limite ii) esta representada por
una pendiente de contacto de hielo localizada entre los lagos Chaiguaco y Chaiguata (Fig. 6.21).
Hacia el sur, esta pendiente de contacto de hielo parece conectar con las cabeceras de una
secuencia de llanuras glaciofluviales que gradan hacia el océano Pacifico a través de los valles
transversales de la Cordillera de la Costa. En estas Gltimas se observa una pendiente de contacto
de hielo asociada a parches de terreno morrénico con alguna cresta puntual bien definida. Estas
crestas morrénicas discurren con direccion norte-sur para luego virar hacia el suroeste, situdndose

ligeramente al sur de Lago Huillin, hasta desaparecer en el Océano Pacifico.

El limite glacial mas interno de la zona (limite iii) esta definido por las pendientes de
contacto de hielo y alineamientos morrénicos que se extienden a lo largo de las costas de la bahia
de Quell6n, estero Yaldad y contintan por la costa meridional de IGC hasta Isla San Pedro y
Tantauco (Fig. 6.21). En el area de Quellén y Estero Yaldad, la costa se caracteriza por la presencia
de alineamientos morrénicos coronando una marcada pendiente de contacto de hielo desde la que
surgen depresiones subglaciales dejado al interior cuencas lacustres de tamafio restringido, como
Laguna Oqueldan. Hacia el sur, la pendiente de contacto de hielo esta asociada a terreno morrénico
adosado a afloramientos de gran pendiente de la Cordillera de Costa, los cuales muestran signos
de erosidn glacial hasta una elevacion aproximada de ~300 m.s.n.m. Estos dominan el extremo
suroriental de IGC, apareciendo bien represetandos en la topografia de Isla San Pedro, donde se
observa la presencia de numerosas lineaciones rocosas pulidas con una direccion preferente SE-
NO. Yaen la costa meridional de Tantauco, entre Isla San Pedro y el Océano Pacifico, este limite
glacial esta representado por una pendiente de contacto de hielo bien definida que culmina en

alineamientos y terreno morrénico con direccién E-O (Fig. 6.21).

En resumen, el sector medicional de IGC, especificamente en el area comprendida entre
Tantauco y Quelldn, la identificacion de los limites del LGC fue realizada exclusivamente
mediante percepcion remota y vuelos en helicoptero por lo que la interpretacién de las posiciones
del margen glacial son tentativas. De mas externo a mas interno, estas aparecen representadas por
i) crestas morrénicas puntuales y pendientes de contacto de hielo que reposan sobre llanuras
glaciofluviales asociadas a valles transversales de la Cordillera de la Costa; ii) pendientes de
contacto de hielo discontinuas adosadas a las laderas orientales de la Cordillera de la Costa en
compafiia con afloramientos rocosos pulidos y iii) una pendiente de contacto de hielo bien marcada

gue discurre a lo largo de la costa del estero de Yaldad y el sur de IGC (Fig. 6.21).
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Figura 6.21: Mapa geomorfoldgico del sector Tantauco — Quelldn mostrando limites del LGC. Linea continua blanca: Posicion del margen del LGC durante el Gltimo
ciclo glacial. Linea discontinua blanca: Posicion inferida del LGC durante el Gltimo ciclo glacial.
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6.1.3 Cronologia glacial del I6bulo Golfo de Corcovado

A continuacién, se presentan las edades radiocarbdnicas obtenidas en este estudio
acompafiadas de la interpretacion de las secciones estratigréficas y testigos de sedimentos lacustres
y de turberas datados, seguidas de las edades obtenidas por otros autores no publicadas (e.g.
Fercovic, 2020; Moreno com. pers.; Ugalde, 2016) y la interpretacion de la datacion sobre la base

del contexto geomorfolégico inferido en este estudio.
6.1.3.1 Edades radiocarbdnicas de este estudio
6.1.3.1.1 Quilque (42°39’S, 74°04° O; ~130 m.s.n.m.)

En el area de Lago Quilque un camino deja al descubierto una seccion estratigrafica
ubicada sobre la Ilanura glaciofluvial superior que domina la costa meridional de Lago Cucao (Fig.
6.22).

La seccidn estratigrafica tiene una altura de ~260 cm. De base a techo, ésta se compone
de una capa de arenas y gravas estratificadas incorporadas en una matriz de arcillas y limos
inorgénicos de color grisaceo que interpreto como un depdsito glaciofluvial. Por encima de esta
unidad, reposa una capa de arenas cementadas por éxidos de hierro de 6 cm sobre la que se asienta
un estrato gris inorganico de 8 cm con gradacién normal que varia desde arenas medias hasta
limos, culminando con la presencia de ldminas milimétricas de arcillas y limos organicos que
considero representa un pequefio lago proglacial. Por encima, aparece una capa de 10 cm
compuesta de arenas limosas con clastos de pocos centimetros ocasionales. Sobre ésta, en contacto
erosivo representado por una capa de clastos alineados de 5 cm de didmetros, yace una unidad de
41 cm de espesor compuesta de bandas alternadas de arcillas y limos marrones organicos y limos
y arenas grisaceas inorganicas seguida, nuevamente, de limos y arcillas organicas. El nivel
organico inferior de esta unidad se caracteriza por dos estratos con la presencia de numerosos
troncos y restos macroscépicos de madera. En ésta Gltima se obtuvieron muestras para su datacion
radiocarbonica. Superpuesta a este estrato, a través de un contacto concordante, se observa una
capa masiva de 21 cm de arcillas y limos amarillentos ligeramente deformados en la que aparecen
restos de raices recubiertas de costras férrica. Por encima, se reconoce un estrato de 25 cm de
arenas arcillosas amarillentas ligeramente estratificadas con gradacion normal donde se
incorporan clastos arcillosos puntalmente. Sobre ésta, tras una Iamina de 3 cm de arenas finas,

reposa una unidad de 73 cm de arenas medias amarillentas mayormente inorganicas ligeramente
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estratificadas con gradacion normal en la que se aprecian concreciones férricas en su base y clastos
arcillosos dispersos. Preliminarmemente, interpreto estos estratos como un depdsito edlico. Sobre
esta unidad, reposa una costra férrica de 5 cm, la cual delimita una unidad superior de 24 cm de
espesor formada por limos marrones organicos organizados en bloques individualizados con la
presencia de numerosas raices de gran tamafio que interpretos como un suelo. La unidad de techo

de esta seccion se compone de 40 cm de materiales perturbados (Fig. 6.22).

En el horizonte orgénico situado a ~85 cm de la base de la seccion estratigrafica de
Quilque se recogieron 10 muestras de madera y una adicional de sedimentos organicos. Seis
muestras provienen de la unidad inferior de la capa (CH17-100-01, CH17-106-02 — CH17-108-02
y CHO02-02) y cinco de la superior de ésta (CH17-101-01 — CH17-103-01 y CH17-105-02, CHO2-
10). Las muestras inferiores ofrecen edades que varian entre los ~44,8 + 0,7 y los >46,6 cal Kka,
con una media de ~45,9 cal ka, mientras que las edades superiores oscilan entre los ~33,1 + 0,6 y
los ~37,2 £ 0,6 cal ka, presentando una media de ~36,0 cal ka (Fig. 6.25; Tabla 1). Atendiendo a
la posicion mosfoestratrigrafica de la seccion Quilque, las edades radiocarbdnicas obtenidas de la
unidad inferior suponen una edad minima para el fin de la formacion de la llanura glaciofluvial
superior y, por lo tanto, para la culminacién del avance mas extenso del LGC durante el Gltimo

ciclo glacial reflejada en el limite i (Fig. 6.19).
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Figura 6.22: Esquema de la seccion estratigréfica Quilque. a) Detalle de la seccion estratigrafica sobre la llanura glaciofluvial superior del area de Lago Cucao y Lago

Quilque. b) Detalle de los troncos incorporados en las capas de arcillas organicas de la seccion estratigrafica Quilque. ¢) Columna estratigrafica de la seccion estratigrafica

de Lago Quilque. A: arcillas; L: limos; Ar(f): arenas finas; Ar(m): arenas medias; Ar(g): arenas gruesas; G: gravas; C: cantos. * muestra compuesta de sedimentos

organicos.
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6.1.3.1.2 Peninsula de Rilan (42°31°S, 73°41° O; ~180 m.s.n.m.)
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Figura 6.23: Esquema de la seccion estratigrafica Rilan. a) Detalle e interpretacion de la seccion estratigrafica de la
cantera en Peninsula de Rilan (cuaderno de campo como escala). Punto amarillo muestra la posicion donde se extrajo
la muestra CH19-01 para datacion radiocarbonica; b) Columna estratigréfica de la seccion Peninsula de Rilan. A:
arcillas; L: limos; Ar: arenas; G: gravas; C: cantos.

Al sur de la peninsula de Rilan, en la culminacién de una pendiente de contacto que
discurre de E-O, una cantera deja al descubierto una seccion estratigrafica (Fig. 6.23) compuesta
por una unidad basal de sedimentos heterométricos, ligeramente estratificados, sobre la que yace
una unidad de arenas y gravas estratificadas de 45 cm. Superpuesta a esta unidad se observa una
capa de 20 cm de arenas, gravas y cantos redondeados mayormente de naturaleza cristalina
ligeramente estratificados con gradacion normal. Inmediatamente encima, aparece una unidad de
180 cm de diamicton intercalado con lente de gravas clasto-soportadas y paquetes individuales de
cantos cristalinos redondeados que interpretamos como un till de flujo. Finalmente, coronando la
seccion aparece una unidad alterada de diamicton masivo altamente cohesionado que interpreto
como un till de asentamiento (Fig. 6.23).
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En la unidad de diamicton superior se obtuvo una muestra de un clasto organico
retrabajado (CH19-01) que arroja una edad de ~42,8 + 0,8 cal ka (Fig. 6.25; Tabla 1). La posicion
estratigrafica de la muestra permite considerar la edad como una maxima para la formacion de la
unidad de till de asentamiento. Sin embargo, debido a la posicién morfoestratigréfica interna que
ocupa esta seccidn estratigrafica, es posible que se trate de una unidad de till antigua removilizada

de su posicion original y depositada posterioremte por avances glaciales mas modernos (Fig. 6.19).
6.1.3.1.3 Turbera San Miguel (Isla Quehui; 42°37°S, 73°31° O; ~65 m.s.n.m.)

La turbera San Miguel se localiza en Isla Quehui (Fig. 6.25), la cual se sitGa
inmediatamente al este de Isla Lemuy. La turbera se enclava en el fondo de una depresion cerrada

dominada por terreno morrénico irregular.

En este sitio se extrajeron 737 cm de sedimentos en el testigo CHC17-02-BT (Fig. 6.24). De base
a techo, los sedimentos basales corresponden con una unidad de suelo organico muy resistente a
la penetracién con abundantes restos vegetales intercalada con paquetes centimétricos de arenas.
Sobre esta, reposan 61 cm de una secuencia de estratos de gyttja limosa y gittja entre las que se
intercalan 16 cm de tefras, asignadas tentativamente a la tefra Lepué (Alloway et al., 2017). A esta
unidad le siguen 300 cm de gyttja, que culminan en la seccion superior del testigo compuesto por
200 cm de turba.

Una muestra de restos vegetales contenidos en la seccion mas profunda del testigo arrojo
una edad radiocarbénica de ~13,1 £ 0,1 cal ka (Fig. 6.25; Tabla 1). Debido a que no se recuperaron
sedimentos inorganicos con clastos tipicos de la facies que sefialan la base de la cuenca, considero
esta edad como una minima no cercana para el retroceso del frente del LGC desde el limite iv (Fig.
6.15).

6.1.3.1.4 Turbera Dofia Ruth (Isla Quenac; 42°27° S, 73°18° O; ~35 m.s.n.m)

En Isla Quenac, al este de Isla Quinchao (Fig. 6.25) se encuentra la turbera de Dofia Ruth.
Esta turbera reposa al fondo de un canal subglacial que probablemente también funcioné como
canal de deshielo del LGC. Siguiendo la depresion hacia su cabecera surge terreno morrénico

irregular que termina en un acantilado litoral.

En esta localidad se extrajo el testigop CHC17-01-CT (Fig. 6.24) que alcanzé una

profundidad de 765 m. La estratigrafia del testigo, de base a techo, estd compuesta por arenas
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inorganicas con clastos cristalinos de origen andino. Sobre estas, en contacto gradacional, reposan

25 cm de suelo organico con restos de madera, sobre las que yacen 28 cm de tefras con gradacion

normal, las cuales se asignan tentativamente a la tefra Lepué (Alloway et al., 2017). A

continuacion, se encuentra una unidad de 50 cm de gytjja, que es coronada por 130 cm de gyttja

limosa, seguida de una alternancia de estratos de 230 cm de gyttja. Finalmente, la unidad de techo

esta compuesta por 210 cm de turba.

Una muestra de madera en contacto directo con las arenas inorgéanicas con clastos fue

recuperada mediante auger. La edad radiocarbdnica asociada indic6 que la transicion entre

sedimentos organicos e inorganicos ocurrio a los ~16,2 + 0,3 cal ka (Fig. 6.25; Tabla 1). Sobre la

base de la geomorfologia local, considero esta edad como una edad minima para el cese de la

influencia glacial en el canal como consecuencia del abandono del LGC del limite iv (Fig. 6.15).
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Figura 6.24: Esquema de
la estratigrafia de los
testigos de sedimentos de
turbera CHC17-01-CT
(Quenac) y CHC17-02-
BT (Quehui).



. . o . Prof. 14C Cal afo
Sitio Latitud Longitud Cédigo Cédigo . . . Rango 28 (Cal y
. . . . testigo Material 14C afio BP BP - Interpretacion
(°decimales) (°decimales) laboratorio testigo . afio BP)
(cm) (Mediana)
CAMS™ ez 13460 + 40 16145 15957 - 16233 Edad minima para
uenac - + -
© -42.46392  -73.31655 466622 01-CT 765 Madera condiciones libre de hielo
Quehui CAMIS - crear 11230+40 13061 12959 - 13151 Edad minima para
uehui - + -
-42.62597  -73.51922 466623 02-BT 737 Madera condiciones libre de hielo
CAMS- : Edad méxima para
Rilan Sedimentos 38940 + 380 42789 42248 — 43344
-42.53336 -73.68845 543474 CH19-01 - - formacion unidad till
organicos
CAMS- . Edad minima para
Quilque 4265664 -74.07135 CH17- 250 bajo y 327204210 36607 36101 - 37414
-42. 74, adera ici i i
485052 101-01 techo condiciones libre de hielo
CAMS- . Edad minima para
Quilque 42.65664 24.07135 CH17- 250 bajo M 28900 + 130 33058 32613 — 33493
-42. -74. adera ici i i
485053 102-01 techo condiciones libre de hielo
CAMS- . Edad minima para
Quilque 42.65664 24.07135 CH17- 250 bajo M 33160 + 200 37272 36545 — 38099
-42. -74. adera ici i i
485054 103-01 techo condiciones libre de hielo
CAMS- . Edad minima para
Quilque CH17- 250 bajo 33160+200 37272 36545 - 38099
-42.65664 -74.07135 Madera ici i i
485051 105-02 techo condiciones libre de hielo
CAMS- . } 31600 + Edad minima para
Quilque 250 bajo  Sedimentos 35778 30260 - 41716
-42.65664  -74.07135 CHO02-10 iciones li i
156394 techo organicos 2900 condiciones libre de hielo
CAMS- - Edad minima para
Quilque CH17- 250 bajo 42490 + 560 45719 44708 — 46804
-42.65664 -74.07135 Madera ici i i
485056 100-01 techo condiciones libre de hielo
CAMS- . Edad minima para
Quilque CH17- 250 bajo 41420 + 510 44827 43857 — 45737
-42.65664 -74.07135 Madera ici i i
485055 104-02 techo condiciones libre de hielo
CAMS- . Edad minima para
Quilque CH17- 250 bajo > 43500 > 46560 -
-42.65664 -74.07135 Madera ici i i
485057 106-02 techo condiciones libre de hielo
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CAMS-

Edad minima para

f CH17- 250 bajo R
Quilque 45 65664  -74.07135 Madera >43500  >46560 Ciones I -
: 485058 107-02 techo condiciones libre de hielo
CAMS- . Edad minima para
f CH17- 250 bajo _
Quilaue  _,oesees 7407135 Madera ~ 42240£550 45506 44524 - 46519 o )
485059 108-02 techo condiciones libre de hielo
CAMS- 250 bajo 42950 £900 46241 44582 48185 Edad minima para
il + -
Quilque -42.65664  -74.07135 156394 CHO2-02 techo Madera condiciones libre de hielo

Tabla 1: Edades **C de este estudio.
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6.1.3.2 Edades radiocarbdnicas de otros autores (no publicadas)
6.1.3.2.1 Laguna Pastahué (42°22’ S, 73° 49’ O; ~150 m.s.n.m.)

Laguna Pastahué se ubica a ~20 km al noroeste de Castro, cerca del sector de Piruquina
(Fig. 6.25). La topografia predominante donde se sitla Pastahué estd asociada a la llanura
glaciofluvial que grada desde la pendiente de contacto de hielo que bordea el norte del estero de
Castro. Moreno (com. pers.) reporta una edad de ~24,2 + 0,5 cal ka para la transicion entre arcillas
y limos inorganicos con clastos cristalinos y arcillas y limos ligeramente organicos que caracteriza
la base del testigo sedimentario de Laguna Pastahué (Fig. 6.25; Tabla 2). Puesto que la cuenca
lacustre reposa sobre un nivel de llanura glaciofluvial, considero que su edad basal indica el fin de
la construccion de esta geoforma como consecuencia del cese local de la influencia del LGC (Fig.
6.15)

6.1.3.2.2 Pantano Pindal (Isla Lemuy; 42°37° S, 73°39° O; ~60 m.s.n.m.)

Pantano Pindal se enclava en la isla Lemuy (Fig. 6.25) y, por lo tanto, corresponde con
una de las localidades en una posicion morfoestratigrafica méas interna. Pindal es una turbera de
gran extensién que discurre en el fondo de un canal subglacial conectado a la pendiente de contacto
de hielo que domina la costa oriental de Isla Lemuy. Ugalde (2016; tesis sin publicar) reporta una
edad de ~16,8 + 0,2 cal ka para la transicion entre una unidad compuesta de laminaciones de
arcillas y arenas inorganicas seguida de limos y arenas ligeramente orgéanicas (Fig. 6.25; Tabla 2).
Puesto que la geomorfologia sugiere que es probable que el canal donde se encuentra Pantano
Pindal fuera ocupado por las aguas de deshielo del LGC cuando éste se situ6 en la pendiente de
contacto de hielo de la costa oriental de Isla Lemuy, intepreto que esta edad constituye una minima
cercana para el cese local de la influencia glacial vinculado al retroceso del LGC desde la
pendiente de contacto de hielo de la costa oriental de Isla Lemuy el cual corresponde al limite iv
(Fig. 6.19)

6.1.3.2.3 Laguna Oqueldan (43°06° S, 73°30° O; ~25 m.s.n.m.)

Laguna Oqueldan se encuentra a unos ~8 km al noreste de Quellon, a menos de ~2 km de
la costa oriental de IGC (Fig. 6.26). Oqueldan es una cuenca cerrada que se extiende en el fondo
de una depresion subglacial coronada por alineamientos morrénicos y topografia irregular al

interior de la pendiente de contacto de hielo que bordean la bahia de Quellon. Fercovic (2020;
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tesis sin publicar) informa una edad de ~15,4 + 0,1 cal ka para la transicién en la base del testigo
sedimentario entre arcillas laminadas inorganicas y limos orgénicos (Fig. 6.26; Tabla 2), la cual
interpreto como una edad minima para el cese local de la actividad glacial tras el abandono del
LGC de la pendiente de contacto de hielo de la costa oriental de IGC correspondiente con el limite
iii (Fig. 6.21)

6.1.3.2.4 Lago Emerenciana (43°08° S, 74° 15’ O,; ~45 m.s.n.m.)

Lago Emerenciana se localiza cercano a la costa pacifica del sector suroccidental de IGC,
dentro del Parque Natural Tantauco (Fig. 6.26). La cuenca cerrada donde se asienta el lago se
despliega en un area dominada por materiales sedimentarios miocenos de la Cordillera de la Costa
(SERNAGEOMIN, 2003), por lo que su morfologia en planta presenta un intenso control
estructural. La orilla sur esta formada por una llanura glaciofluvial inclinada hacia el norte que se
eleva sobre la red de drenaje actual unos ~10 m a través de un escarpe erosivo. En los alrededores
no existen geoformas glaciales o subglaciales evidentes. Moreno (com. pers.) indica que la
transicion entre arcillas y limos inorganicos y limos organicos ocurrié a los ~23,9 £ 0,7 cal ka
(Fig. 6.26; Tabla 2), evento que interpreto como una edad minima para el cese local de la influencia

glacial promovido por la retirada local del LGC desde el limite i (Fig. 6.21).
6.1.3.2.5 Lago Huillin (43°14°S, 74°07° O, ~170 m.s.n.m.)

Lago Huillin se enclava a unos ~15 km al sureste de Lago Emerenciana, también en el
Parque Natural Tantauco (Fig. 6.26). Se trata de una cuenca lacustre cerrada localizada sobre una
llanura glaciofluvial inclinada hacia el noroeste. La orilla occidental presenta terreno morrénico
irregular que reposa sobre basamento afectado por la accién glacial, mientras que la orilla oriental
presenta un nivel elevado de llanura glaciofluvial adosado a un parche de terreno morrénico. Hacia
el sur, la llanura glaciofluvial sobre la que se asiente la cuenca esta asociada con un nivel de llanura
glaciofluvial que alcanza los ~220 m.s.n.m. Finalmente, la cabecera de la llanura glaciofluvial
principal se asocia con una pendiente de hielo muy marcada que discurre en direccion E-O.
Moreno (com. pers.) ofrece una edad de ~18,0 + 0,1 cal ka para la transicion entre sedimentos
finos inorganicos y organicos (Fig. 6.26; Tabla 2), lo cual interpreto como una edad minima para
el retroceso del frente del LGC, probablemente desde la pendiente de contacto de hielo ubicada al

sur del lago correspondiente con el limite ii (Fig. 6.21).
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Sitio Latitud Longitud Cadigo o . Profundidad . B 14C cal afio BP Rango 28
. . ~ Cadigo testigo . Material 14C afio BP . i Fuente
(°decimales)  (°decimales) laboratorio testigo (cm) (Mediana) (cal afio BP)
) CAMS- Moreno
Pastahué 4246392 -T331655  1gygpq  GC8-03-AT4 Sedimento 20210+130 24236 23895720559 om. pers)
CAMS- Tesis
Pindal CHC14-03B- : 13770 £70 16576 16303 — 16884
-42.62912 -73.65140 1280 Sedimento
156396 T11-59-60 (Ugalde, 2016)
i CAMS- Tesis
Ogueldan 4262597  -T351922  1gg343 ~ GCL7-02-BT4 361  Sedimento 129%0%35 15365 12754218072 o ovic, 2020)
. CAMS- Moreno
Huillin 4265664 7407135 179779 ~ GC17-04-BT4 174  Sedimeno 14905%35 18065 17902718239 om. Pers)
) CAMS- Moreno
Emerenciana 4565664  -74.07135 179793  GC17-05-AT3 470 Sedimento 19930470 23941 22838 =212 . Pers)

Tabla 2: Edades *C basales obtenidas por otros autores sin publicar.
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6.25: Mapa geomorfoldgico del sector norte de ICG con la posicion de las edades radiocarbdnicas disponibles en el area de estudio. Cajas azules: Edades publicadas

(Anexos). Cajas amarillas: Edades sin publicar (Tabla 2). Cajas verdes: Edades obtenidas en este estudio (Tabla 1). La interpretacion de las edades puede ser consultadas

en las tablas respectivas.

90



T
42°40'0"S

- Alineacion/Colina morrénica
- Terreno morrénico

- Canales subglaciares

- Canal de fusion glacial

7)) Uanura glaciofiuvial 1

A\ Llanura glaciofiuvial 2

[ Uianura glaciofiuvial 3

= Ulanura glaciofluvial 4

- Topografia irregular glaciolacustre
- Deltas

[ canal fluvial

—‘ Geoformas litorales

- Turbera

[:] Lago

I Cordillera de Costa (Mioceno)
[ cordilera de la Costa (Paleazoico)
@ Edad *minima
@ Edad * maxima

L. Oqueldan
(Fercovic, 2020)

15.4 + 0.1 cal ka BP

12

°
-8 L. Emerenciana

ﬁ (Moreno, com. pers.)
23.9+0.7 cal kaBP |

)

L. Huillin

(Moreno, com. pers.)

§ | 18.0%0.1 cal kaBp

0 10 20 Km

Figura 6.26: Mapa geomorfoldgico del sector sur de IGC con la posicion de las edades radiocarbénicas disponibles en
el &rea de estudio. Cajas azules: Edades publicadas (Anexos). Cajas amarillas: Edades sin publicar (Tabla 2). Cajas
verdes: Edades obtenidas en este estudio (Tabla 1). La interpretacion de las edades puede ser consultadas en las tablas

respectivas.
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6.2 Lago Palena/General Vintter (LPV) y valle Cerro Rifion (VCR)

Durante el ultimo ciclo glacial, el 16bulo LPV fluyé desde la Cordillera de los Andes
cubriendo la cuenca de lo que hoy es el lago binacional homénimo depositando una secuencia de
crestas morrénicas que bordean la ribera oriental de éste. Sobre la base de la posicion
morfoestratigrafica y la morfometria de estos grupos de morrenas, éstas pueden ser agrupadas en
dos complejos morrénicos a los que denomino rio Corcovado/Carrenleufd (RCC) y lago

Palena/Vintter (PV), de méas externo a més interno (Fig. 6.27).

Posteriormente, una vez iniciada la deglaciacion, el l6bulo LPV permitié la
individualizacion de glaciares tributarios en los valles adyacentes a la cuenca lacustre principal.
En la ribera meridional, a ~10 km de la desembocadura actual del lago, el glaciar del valle del
Cerro Rifion (VCR), antiguo tributario del LPV, deposit6 una secuencia de crestas morrénicas en
las inmediaciones de la entrada del valle. Atendiendo a criterios morfoestratigraficos, estas
morrenas pueden ser agrupadas en cinco complejos morrénicos, los cuales nombro de Cerro Rifién
1 a5 (CR1 - CR5), de mas externo a mas interno (Fig. 6.27).

Ya que el area de estudio se extiende sobre una superficie acotada a unos pocos km?, la
escala de analisis ha permitido producir un mapa geomorfol6gico de gran precisién mayormente
basado en observacion directa en terreno. A continuacion, describiré los rasgos geomorfologicos
principales del &rea de estudio, asi como, cuando resulte pertinente, las geoformas asociadas a la
actividad tanto del 16bulo LPV como del glaciar del VCR.

6.2.1 Geomorfologia glacial del LPV

El complejo RCC constituye el limite mas externo del I6bulo LPV identificado en el area
de estudio. Se trata de una secuencia discontinua de crestas morrénicas que discurren de forma
paralela a ~2 km de las orillas del lago (Fig. 6.27). En general, el complejo RCC presenta un perfil
transversal caracterizado por pendientes suavizadas que culminan en una superficie aplanada
tipica de crestas altamente afectadas por la erosion. Los sedimentos que dan forma a estas
morrenas son de naturaleza granitica y granulometria variada, abundando tamafios medios y

grandes con relativamente escasos de bloques erraticos >1 m®.

Existen dos areas concretas donde se han conservado estos depoésitos glaciales en mayor

grado. El primero se sita al noreste del canal de drenaje del lago, ocupando una posicion latero-
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frontal respecto a la linea de flujo glacial inferida. En esta zona, las crestas RCC se extienden entre
~980 y ~940 m.s.n.m. durante ~5,5 km en direccion NO-SE, elevandose ~20 m sobre la topografia
aledafa. La cresta morrénica méas externa es la Gnica de este complejo que se ha preservado en
buenas condiciones. Esta presenta un perfil asimétrico que culmina en una cresta ancha y aplanada.
Su vertiente distal es muy pronunciada debido a la accién de un rio que discurre en contacto con
el flanco de la cresta, mientras que su vertiente proximal conecta mediante una pendiente
relativamente suave con una superficie ligeramente irregular donde afloran restos discontinuos y

difusos de crestas morrénicas mas internas con bloques de dimensiones métricas ocasionales.

Desde el flanco distal de los complejos RCC grada una llanura glaciofluvial que se
extiende a una altura que oscila entre los ~960 y los ~1000 m.s.n.m. entre la cresta morrénica mas
prominente y las elevaciones topograficas colindantes. Esta llanura glaciofluvial, particularmente
en su sector suroriental, es surcada por varios canales de poca excavacion actualmente ocupados

por terreno pantanoso.

El segundo conjunto de morrenas RCC se localiza en una posicion lateral a lo largo de la
orilla sur del lago. En este sector se despliegan varias crestas relativamente bien definidas a lo
largo de ~12 km en direccion SO-NE, desde los ~1050 hasta los ~450 m.s.n.m., alcanzando una
elevacion maxima de ~15 m sobre el terreno circundante. En esta area, la morrena mas externa
presenta un perfil asimétrico caracterizado por una cresta bien definida y continua con abundancia
de bloques erraticos >1 m® Asi pues, la pendiente distal es relativamente pronunciada y
ligeramente escalonada extendiéndose hasta una llanura glaciofluvial, donde afloran remanentes
muy erosionados de posibles crestas morrénicas externas, mientras que, la pendiente proximal se
extiende suavemente mediante escalones marcados hacia una llanura glaciofluvial interna

puntualmente inundada en la actualidad.

Aunque el estado de conservacién del complejo RCC dificulta la identificacién del
namero de crestas que lo componen, mediante iméagenes satelitales y modelos digitales de terreno,
observo tentativamente, al menos, tres crestas morrénicas con cierta continuidad

morfoestratigréfica.
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A distal del sector frontal del complejo RCC aparece un canal de grandes dimensiones
donde no se reconocen remanentes de crestas morrénicas. Dadas las relaciones
morfoestratigréficas de las geoformas identificadas en esta area, es probable que el 16bulo LPV
desaguara hacia el Océano Atlantico a través de este canal cuando el frente glacial se encontraba
en las morrenas RCC (Fig. 6.27).

El complejo PV, por otra parte, se encuentra en una posicion morfoestratigrafica mas
interna respecto a RCC. PV esta formado por una secuencia de crestas laterales continuas y bien
preservadas que se extienden paralelamente en las orillas norte y sur del lago (Fig. 6.27). Estas
crestas estdn compuestas de sedimentos cuyos tamafios oscilan entre arenas a bloques de caracter

granitico, siendo frecuente encontrar bloques erraticos >1 m?,

En la orilla norte identifico, al menos, seis crestas morrénicas (i.e. PV1 a PV6, de mas
externa a mas interna) que discurren en direccion E-O a lo largo de ~6.5 km entre los ~1150 y los
~980 m.s.n.m. En su extremo occidental, estas crestas aparecen colgadas en las laderas de las
montafias andinas, discurriendo hacia el este hasta alcanzar las planicies precordilleranas. Ya en
estas planicies, la cresta morrénica mas externa del complejo tiene una pendiente distal que se
levanta ~20 m sobre la Ilanura glaciofluvial exterior, mientras que la pendiente proximal de la
cresta morrénica mas interna presenta un perfil suave que discurre hasta el lago, sin la presencia
de paleo lineas de costa o paquetes de sedimentos glaciolacustres. Antes de alcanzar una posicién
frontal, estas crestas son cortadas por un canal de grandes dimensiones que proviene de las
morrenas que cierran el lago El Engafio. Este sector del complejo PV se encuentra mayormente

cubierto por una densa vegetacion (Fig. 6.27).

En la orilla sur reconozco, al menos, seis crestas morrénicas principales (Fig. 6.28) que se
extienden ~12 km entre los ~1200 y los ~960 m.s.n.m., primero en direccion E-O, para luego
adoptar una posicion mas frontal SO-NE. La cresta morrénica mas externa (PV1) se eleva ~20 m
sobre la llanura glaciofluvial que grada desde su vertiente distal. En el sector central de su
recorrido, adosada a su pendiente proximal, aparece una llanura glaciofluvial subsidaria antes de
proseguir mediante la sucesion de crestas morrénicas internas de gran prominencia (PV2 — PV6)
hasta la orilla del lago. Al igual que en el caso anterior, el sector interno de esta parte del complejo

PV sostiene una vegetacion densa que desaparece por completo hacia el este.
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Finalmente, en la orilla este del lago, correspondiente con el sector frontal del 16bulo
glacial, existen remanentes de las crestas morrénicas PV. Estos restos se levantan unos ~20 m
sobre la llanura glaciofluvial que domina esta area del lago. La falta de continuidad dificulta la
correlacion con otras crestas del complejo PV. No obstante, por su posicion morfoestratigrafica y
su morfometria, puedo inferir con cautela que corresponden con las crestas mas externas

identificadas en las orillas norte y sur del lago.

Rio Corcovado/Carrenleufu

Figura 6.28: Vista general de las geoformas glacial principales del complejo PV. a) Detalle de las crestas morrénicas
del complejo PV localizado en la ribera meridional de LPV. b) Detalle de la llanura glaciofluvial situada en la orilla
oriental de LPV.

A partir de la cresta morrénica mas externa del complejo PV gradan, al menos, dos niveles
de llanuras glaciofluviales (Fig. 6.28) que discurren entre los ~940 y los ~960 m.s.n.m. hasta
contactar con la pendiente proximal del complejo RCC. En la ribera oriental de LPV, los depdsitos
glaciofluviales entierran parcialmente las geoformas glaciales, dejando al descubierto algunos

restos dispersos de las crestas morrénicas PV.

Desde el area frontal del complejo PV surge el actual desagiie del lago Palena/General
Vintter a wuna elevacion de ~930 m.s.n.m., lugar de nacimiento del rio
Palena/Carrenleufd/Corcovado. Este rio fluye inicialmente hacia el Atlantico para,
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posteriormente, describir un pronunciado cambio en su direccion y desembocar en el Océano
Pacifico. Este canal presenta un trazado meandriforme que se encaja sobre los materiales de la
Ilanura glaciofluvial mas joven del complejo PV. Finalmente, este canal recoge las aguas que
fluyen desde las llanuras glaciofluviales latererales, las cuales presentan extensas areas pantanosas
cuyas aguas fluyen por canales poco definidos hacia el rio principal.

6.2.2 Geomorfologia glacial del VCR

Los complejos morrénicos CR se despliegan en la entrada del VCR en la ribera meridional
del lago principal, a ~10 km de su desembocadura (Fig. 6.27). En esta zona, aparece una secuencia
de al menos cinco complejos morrénicos latero-frontales (i.e. CR1 a CR5, de mas externo a mas
interno) que discurren a lo largo de ~2,5 km entre los ~1100 y los ~990 m.s.n.m., encontrandose
los mejor conservados en la vertiente NO del valle. Todas las crestas de los complejos CR estan
formadas por sedimentos heterométricos donde abundandan los cantos y bloques de litologia
granitica. La mayor concentracion de bloques erraticos >1 m?® se encuentra en las morrenas CR2,
CR3y CR4.

Cresta CR1 principal

Cresta CR1 externa v
Cresta CR1 interna

Figura 6.29: Detalles de las crestas CR1 en VCR. a) Vista de CR1 principal hacia el area frontal. b) Vista de CR1 interna
hacia el &rea frontal.

Las crestas comprendidas en el complejo CR1 presentan un trazado continuo y una
morfologia poco marcada en su vertiente distal, donde aparecen los restos de una cresta secundaria

muy suavizada (Fig. 6.29). Su vertiente proximal desciende ~7 m a lo largo de una pendiente bien

definida hacia el espacio intermorrénico. En este sector se despliega otra cresta secundaria de
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menor prominencia topografica. El area frontal de CR1 estd dominada por restos de crestas

morrénicas altamente erosionadas y discontinuas probablemente afectadas por procesos fluviales.

b)
Cresta CR1 principal

Cresta CR1 principal
7| S CrestaCRTinterna -

Figura 6.30: Detalles de las crestas CR2 en VCR. a) Vista de CR2 hacia el area frontal. b) Vista de CR2 hacia el area

interna.

El complejo CR2 (Fig. 6.30) exhibe continuidad morfoldgica y posee una vertiente distal
suave, mientras que su sector proximal grada con mayor pendiente elevandose ~10 m desde el
espacio intermorrénico. En esta zona, a una elevacién intermedia, surge una pequefia cresta
secundaria adicional. El sector frontal del complejo CR2 se caracteriza por una agrupacién de

crestas morrénicas difusas y discontinuas con claras evidencias de erosion fluvial.

CR3 constituye la cresta morrénica de mayor prominencia topogréafica del sector (Fig.
6.31). Esta geoforma discurre de forma continua adoptando una morfologia en planta arqueda.
Esta unidad se eleva ~20 m sobre la topografia colindante a partir de una pendiente distal bien
definida en la que se aprecian ciertos rasgos de deflacion, mientras que la vertiente proximal esta
poblada por un denso bosque que se extiende hasta una llanura glaciofluvial intermedia. En su
limite SO, la cresta principal de CR3 presenta evidencias de erosion fluvial, lo que sugiere que
pudo haber funcionado como represa morrénica antes de ser rebalsada por el lago interior. El
sector frontal de CR3 exhibe una cresta secundaria sobre su pendiente distal, cuya vertiente
exterior grada hacia un canal actualmente abandonado.

El espacio intermorrénico entre CR2 y CR3 esta ocupada por el lecho de un canal que

discurre en direccion SO-NE a una elevacion que oscila entre los ~1045 y los ~940 m.s.n.m. Este
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canal disecta las crestas CR1 y CR2 en su sector frontal, asi pues, su relacion morfoestratigrafica
con las crestas morrénicas adyacentes sugiere que este canal pudo estar activo en el momento en

que se construyé CR3.

El complejo CR4 esta compuesto por varias crestas morrénicas discontinuas que surgen
desde la vertiente proximal de CR3 cerrando el VCR. Estas crestas se elevan ~20 m sobre el
terreno adyancente el cual estd compuesto por dos llanuras glaciofluviales situadas tanto a distal
como proximal del complejo morrénico. La totalidad de CR4 se encuentra cubierto de una profusa

vegetacion, lo que dificulto la identificacion precisa del recorrido de las crestas individuales.

= CR3 externa
CR2 principal
CR2 interna

CR3 principal

CR3 principal

Figura 6.31: Detalles de las crestas CR3 en VCR. a) Vista de CR3 principal hacia el érea frontal. b) Vista de CR3
principal hacia el rea interna.

Finalmente, CR5 constituye el conjunto de crestas morrénicas mas interno del VCR. El
estado de conservacién de este complejo morrénico es pobre, encontrandose solo un reducto en
las cercanias de la ladera SO del valle. Aqui, las crestas destacan ~15 m sobre la Ilanura
glaciofluvial que domina el fondo del valle. Tanto su vertiente distal como proximal presentan
pendientes acusadas pobladas de vegetacion. El extremo oriental de este conjunto de crestas se
encuentra disectado por el rio principal, dejando al descubierto la unidad de till que conforma esta

geoforma.

En el VCR existen al menos dos llanuras glaciofluviales que se despliegan a una altura
constante de ~1030 m.s.n.m (Fig. 6.32). La llanura més externa discurre a lo largo de ~400 m

contenida entre las crestas morrénicas CR3 y CR4. La llanura més interna se extiende mas de ~1
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km a través del fondo del VCR hasta la pendiente proximal del complejo CR4. Sobre ésta abunda
pequefias cuencas lacustres y areas pantanosas que son atravesadas por un canal fluvial que

atraviesa la totalidad de los complejos morrénicos CR.

Llanura glaciofluvial CR interna

N Cresta CR3 principal

Figura 6.32: Vista general de la llanura glaciofluvial interior del VCR.

6.2.2 Cronologia glacial de Lago Palena/General Vintter y Valle Cerro Rifion

En LPV se obtuvieron 30 dataciones cosmogénicas de °Be (Fig. 6.33), de las cuales 4
provienen de la cresta morrénica mas interna del complejo PV (i.e. PV6), 25 de los complejos
morrénicos ubicados en el VCR (i.e. CR) y una datacion adicional que corresponde bloque erratico

localizado en una posicién morfoestratigrafica exterior respecto a los complejos CR (Tabla 4).

Los datos cronoldgicos de cada complejo morrénico son representados como graficos de
probabilidad kernel no normalizados (curva negra; Fig. 6.33). Ademas, se presentan la edad media
(linea vertical azul), el error a 1o (caja amarilla) y 26 (linea vertical verde). Adicionalmente se
muestran las estadisticas descriptivas correspondientes con nimero de muestras por cada complejo
morrénico (n), la media aritmética acompanada de 1o considerando la propagacion del error de la
tasa de produccion (3%; Kaplan et al., 2011), la media ponderada, la mediana, el pico de
probabilidad y el chi cuadrado reducido (RX?; Fig. 6.33), el cual indica que una morrena ha
experimentado una historia de exposicion compleja (i.e. degradacion/herencia) cuando es >2-3
(Balco, 2011).
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ID Muestra  Latitud Longitud Elev Espesor Apantallam  Cuarzo °Be 10Be/*Be 10Be
iento Carrier

(DD) (DD) (msn.m) (cm) () () (1014 (10* atoms/g)
Complejo
PV6
LVM17-19 -43.95039 -711.47274 966 15 0.99999 10.0587 0.1827¢  13.3693 +0.2753 16.7204 +0.3451
LVM17-20 -43.96147 -71.48231 986 1.46 0.99999 10.0695 0.1824¢ 14,9934 +0.2778 18.7157 +0.3475
LVM17-21  -43.96136 -71.48222 987 212 0.99999 10.2666 0.1825¢ 14.2141 +0.4076 17.4056 + 0.4997
LVM17-23  -43.95932 -71.48016 988 1.73 0.99999 10.2027 0.1828¢ 14.5319 £ 0.4113  17.9385 + 0.5082
Complejo
CR1
LV17-15 -43.95631 -71.63477 989 0.83 0.99561 10.0593 0.1810°  11.9671+0.2223 14.7759 +0.2754
LVv17-17 -43.95763 -71.63805 1028 0.92 0.99436 7.3368 0.1811° 8.4723+0.1780  14.3194 +0.3024
LV17-18 -43.95779 -71.63845 1033 0.66 0.98835 8.5175 0.1824%  11.9671+0.2223 14.8313 +0.2852
LV17-34 -43.95681 -71.63554 999 1.66 0.99431 10.0111 0.1817°  10.0501 +0.1932 13.8238 +0.3937
LV17-35 -43.95674 -71.63504 991 2.03 0.99035 10.0145 0.1804°  11.9671+0.2223 13.4924 +0.3087
LV17-36 -43.95656 -71.63422 977 1.89 0.99531 10.0420 0.1810°  10.8833 +0.2483 14.6171 +0.3836
LV17-41 -43.95595 -71.63452 993 1.44 0.99553 10.0267 0.1818°¢  11.4006 +0.2171 14.1814 +0.2710
Complejo
CR2
LV17-20 -43.95951 -71.64014 1057 1.49 0.99168 9.8171 0.1806° 9.5606 +0.2271  12.1003 + 0.2883
LV17-21 -43.959 -71.639%4 1051 0.99 0.99415 10.6714 0.1824°  11.0940 +0.1887 13.0509 + 0.2231
LV17-23 -43.95738 -71.63653 1016 1.47 0.99672 10.0129 0.1817¢  9.9408 £0.1855  12.3656 +0.2318
LV17-24 -43.95723 -71.63578 1007 1.25 0.99564 7.7729 0.1798°  9.5606 +0.2271  12.3310 + 0.2849
LV17-25 -43.95721 -71.63571 1006 0.96 0.99536 10.0773 0.1817°¢  7.7533+£0.1782  11.9031 +0.2277
LVv17-27 -43.9569 -71.63461 987 112 0.99631 10.5152 0.1811° 9.7772+0.1833  11.5858 +0.2183
Complejo
CR3
LV17-03 -43.95847 -71.63325 1000 0.98 0.99529 9.4877 0.1823%  9.1395+0.1725  12.1005 * 0.2285
LV17-04 -43.95846 -71.63338 1003 1.71 0.99529 6.3327 0.18222%  5.8934+£0.1295 11.6772 +0.2569
LV17-05 -43.95816 -71.6346 997 0.91 0.9947 10.0425 0.1818%  9.1985+0.2390  11.4743 £0.2982
LV17-06 -43.95891 -71.63708 1034 0.99 0.99307 10.0736 0.1811°¢ 9.5331+0.1876  11.7448 +£0.2321
LV17-07 -43.95936 -71.63822 1060 2.53 0.99282 7.1468 0.1801°  6.9884 +0.1533  12.1040 + 0.2675
LV17-08 -43.95942 -71.63835 1066 0.99 0.99467 5.4946 0.18232%  5.3347 £0.1266  12.1869 + 0.2895
LV17-12 -43.96037 -71.64056 1076 161 0.99337 10.3945 0.18222  10.0876 £0.1887 12.1851 +0.2281
Complejo
CR4
LV17-29 -43.9607 -71.63497 1017 0.83 0.98634 10.0145 0.18252%  9.1901+0.1884  11.5402 +0.2367
LV17-30*  -43.9607 -71.63545 1014 1.18 0.99355 11.0143 0.1818°¢  8.3826 £0.1910  94.735+0.2168
LV17-37 -43.96248 -71.63354 1030 1.36 0.98865 15.0622 0.1818°¢  14.6167 £0.2916 12.1180 + 0.2422
Complejo
CR5
LV17-38 -43.9689 -71.64705 1048 1 0.93103 14.0461 0.1821°¢  12.9493 +£0.2468 10.7591 + 0.2056
LV17-39 -43.9688 -71.64677 1050 1.66 0.93104 12.0197 0.1817°  10.4793 £0.1950 10.7913 £ 0.2020
Blogue
erratico
LV17-42 -43.95883 -71.62435 962 1.56 0.99333 10.0267 0.1825°¢  11.3490+0.2922 14.1715 +0.3656

Tabla 3: Datos analiticos de las dataciones de °Be organizados por complejo morrénico en LPV y VCR mostrando

datos atipicos (*). Valores de la proporcion corregida por Boro de °Be/°Be fueron medidos considerando el estandar
de AMS 07KNSTD con una proporcion de °Be/°Be de 2.85 x 10*2 (Nishiizumi et al., 2007; °Be vida media = 1.36

Ma). Se muestra la incertidumbre 1 asociado al error interno de la medida AMS. Las concentraciones de °Be son

corregidas mediante blancos de °Be en cada conjunto de edades procesadas. Densidad rocas = 2.65 g/cm?. Correccion
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erosion = 0 mm/ka. Concentracion de los carrier en ppm, acompafada de las proporciones de °Be/°Be medidas en los
blancos en cada conjunto de edades procesadas es el siguiente: (%) 1031.92; 9.348 x 107; (?) 1032; 2.51655 x 10-15; ()
1037.83; 6.21585 x 10°16; (9) 1029.5; 9.94 x 10°6; (°) 1030; 1.06362 x 10'°

Las edades cosmogeénicas finales calculadas considerando los factores de escala no dependientes
del tiempo St (Stone, 2000) y dependientes del tiempo Lm (Lal, 1991; Stone, 2000) y LSDn (Lifton
et al., 2014) ofrecen resultados similares con diferencias que oscilan entre el ~1 y el ~2% y, por

lo tanto, no alteran las conclusiones alcanzadas en este estudio (Tabla 4).
6.2.2.1. Cresta PV6

En la cresta PV6 se obtuvieron cuatro edades cosmogénicas las cuales provienen de las
muestras LVM17-19, LVM17-20, LVM17-21 y LVM17-23, arrojando valores de ~18,9 + 0,4,
~20,1+0,4,~19,4 £ 0,6 y ~19,9 £ 0,6 ka, respectivamente (Tabla 4).

Las edades obtenidas en esta morrena no presentan ningun valor atipico, aungue la
dispersion de estas es significativa (RX? = 3,73). La edad media de esta morrena es de ~19,7 +1,0

ka, presentando un méximo de probabilidad en torno a ~19,1 ka (Fig. 6.33).
6.2.2.2 Complejo CR1

Un total de siete muestras fueron extraidas del complejo CR1. La muestra LV17-41 fue
tomada en la cresta secundaria mas externa, arrojando una edad de ~15,8 + 0,3 ka, En la cresta
principal se procesaron las muestras LV17-15, LV17-17 y LV17-18, las cuales resultaron en
edades de ~16,4 £ 0,3, ~15,5 £ 0,3 y ~16,0 + 0,3 ka, respectivamente. Finalmente, las muestras
LV17-34, LV17- 35, LV17- 36 fueron extraidas de la cresta secundaria interior, dando edades de
~15,4+0,4,~15,3+ 0,4y 16,6 £ 0,4 ka, respectivamente (Tabla 4).

Ninguna muestra del complejo CR1 arroja valores atipicos, presentando una dispersién
relativamente reducida (RX?=1,91). La edad media de este complejo morrénico es de ~15,9 + 0,7

ka, mientras que el méaximo de probabilidad a ~15,8 ka (Fig. 6.33).
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Id Muestra Edad; St (ka) Edad; Lm (ka) Edad; LSDn (ka)

Complejo PV6 LVM17-19 19210 + 400 18860 + 390 19050 + 400
LVM17-20 21150 + 400 20660 + 390 20790 + 390
LVM17-21 19760 + 570 19370 + 560 19530 + 560
LVM17-23 20280 + 580 19860 + 570 20000 +570
Media + ¢ 20100 + 1030 19690 + 970 19840 + 950
Complejo CR1 LV17-15 16620 + 310 16440 + 310 16640 + 310
LV17-17 15640 + 330 15510 + 330 15690 + 330
LV17-18 16200 + 310 16040 + 310 16220 + 310
LV17-34 15550 + 440 15420 + 440 15630 + 450
LV17-35 15380 + 350 15260 + 350 15470 + 360
LV17-36 16750 + 440 16560 + 440 16770 + 440
LV17-41 15980 + 310 15830 + 300 16040 + 310
Media £+ ¢ 16020 + 720 15860 + 690 16070 + 700
Complejo CR2 LV17-20 13000 + 310 13070 + 310 13270 + 320
LV17-21 14000 + 240 13980 + 240 14170 + 240
LV17-23 13660 + 260 13670 + 260 13880 + 260
LV17-24 13710 + 320 13720 + 320 13930 + 320
LV17-25 13210 + 250 13260 + 260 13500 + 260
LV17-27 13060 + 250 13120 + 250 13370 + 250
Media + ¢ 13440 +570 13470 + 550 13690 + 550
Complejo CR3 LV17-03 13500 + 260 13530 + 260 13760 + 260
LV17-04 13070 + 290 13130 + 290 13370 + 300
LV17-05 12830 + 330 12910 + 340 13150 + 340
LV17-06 12780 + 250 12870 + 260 13090 + 260
LV17-07 13070 + 290 13130 =290 13330 + 300
LV17-08 12910 + 310 12990 + 310 13180 + 310
LV17-12 12880 + 240 12970 + 240 13160 + 250
Media + ¢ 13010 + 460 13070 =450 13290 + 460
Complejo CR4 LV17-29 12800 + 260 12890 + 270 13110 £270
LV17-30* 10480 + 240 10720 + 250 11010 =250
LV17-37 13330 £ 270 13360 + 270 13590 + 270
Media + ¢ 13060 + 540 13130 + 520 13350 + 520
Complejo CR 5 LV17-38 12340 + 240 12460 + 240 12700 + 240
LV17-39 12420 + 230 12540 + 250 12770 = 240
Media + ¢ 12380 + 380 12500 + 380 12730 =390
Bloque errético LV17-42 16420 + 430 16250 + 420 16470 =430

Tabla 4: Conjunto de edades de °Be de LPV y VCR en ka (miles de afios BP) calculadas en CRONUS v.3 (Balco et
al., 2008) considerando los factores de escala no dependientes del tiempo (St) de Stone (2000) y los factores de escala
dependientes del tiempo de Lal/Stone (Lm; Lal, 1991; Stone, 2000) y Lifton (LSDn; Lifton et al., 2014). En negrita se
presenta la edad media de los complejos morrénicos (datos atipicos excluids (*) acompafiadas por su incertidubre (1c)
considerando la propagacion del error asociado a la tasa de produccion local (3%; Kaplan et al., 2011).
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6.2.2.3 Complejo CR2

De la cresta morrénica principal del complejo CR2 se procesaron seis muestras etiquetadas
con los cddigos LV17-20, LV17-21, LV17-23, LV17-24, LV17-25 y LV17-27. Las edades
cosmogeénicas obtenidas son ~13,1 + 0,3, ~14,0 £ 0,2, ~13,7 + 0,3, ~13,7 £ 0,3, ~13,3+ 0,3 y
~13,1 + 0,2 ka, respectivamente (Tabla 4).

En el conjunto de datos no se detectaron valores atipicos, mostrando un grado de
dispersion relativamente bajo (RX? = 2,00). Los valores de las muestras indican una edad media
de CR2 de ~13,5 £ 0,6 ka, mientras que la probabilidad méxima indica una edad de ~13,2 ka (Fig.
6.33).

6.2.2.4 Complejo CR3

En el complejo CR3 se recolectaron siete muestras en total. Las muestras LV17-03, LV17-
04 y LV17-05 fueron obtenidas de la morrena secundaria externa, ofreciendo edades de ~13,5 +
0,3, ~13,1 £ 0,3y ~12,9 £ 0,3 ka, respectivamente. Cuatro muestras adicionales fueron extraidas
de la cresta principal, las cuales se etiquetaron como LV17-06, LV17-07, LV17-08 y LV17-12,
resultando en edades de ~12,9 + 0,2, ~13,1 £ 0,3, ~13,0 £ 0,3 y ~13,0 £ 0,2 ka, respectivamente
(Tabla 4).

El conjunto de edades cosmogénicas de CR3 no presenta ningln valor atipico, mostrando
una reducida dispersion de los datos (RX? = 0,72). La edad media de este complejo morrénico es
de ~13,1 + 0,5 ka y la méaxima probabilidad de ~13,0 ka (Fig. 6.33).

6.2.2.5 Complejo CR4

El estado de conservacion y la escasez de blogues que caracteriza CR4 solo permitié la
extraccion de tres muestras, LV17-29, LV17-30 y LV17-37. Los resultados de las mismas ofrecen

edades cosmogénicas de ~12,9 £ 0,3, ~10,7 £ 0,2y ~13,4 £ 0,3 ka, respectivamente (Tabla 4)

La edad correspondiente a LV17-30 se considera como un valor estadisticamente atipico
sobre la base del analisis de Grubbs (1969). Excluyendo el valor atipico, la dispersion de las edades
restantes es reducida (RX2 =1,62), mostrando una edad media para CR4 de ~13,1 + 0,5 ka, con el
méaximo de probabilidad a los ~13,1 ka (Fig. 6.33).

104



6.2.2.6 Complejo CR5

CR5 corresponde con el conjunto de crestas morrénicas mas internas del sitio. Por motivos
de conservacion y falta de bloques, solo se recolectaron dos muestras, LV17-38 'y LV17-39, cuyas
edades son ~12,5 + 0,2y ~12,5 + 0,2 ka, respectivamente (Tabla 4).

No se observan edades estadisticamente atipicas y la dispersién de los valores es muy
reducido (RX? = 0,06). La edad media de depositacion de CR5 es de ~12,5 + 0,4 ka, mientras que
la méxima probabilidad es de ~12,5 ka (Fig. 6.33).

6.2.2.7 Bloque erratico colgado en la topografia

Adicionalmente a las edades obtenidas de bloques morrénicos, la muestra LV17-42 fue
extraida de un bloque erratico en reposo sobre un afloramiento de roca madre localizado en la
ladera norte del Cerro Rifién, ~500 m hacia el este de la pendiente distal del complejo morrénico
CR y a unos ~90 m por encima del nivel del lago. La edad obtenida de esta muestra es de ~16,3 +
0,4 ka (Tabla 4).
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Capitulo 7 - Discusion

En este capitulo, primero, discutiré los resultados obtenidos en este estudio con el fin de
reconstruir la estructura y cronologia de las fluctuaciones del LGC y el I6bulo LPV en Patagonia
norte durante el altimo ciclo glacial. A continuacion, compararé el comportamiento de ambos
I6bulos glaciales entre ellos y con otros glaciares patagonicos y fuera de América del Sur con el
objetivo de evaluar la sincronia de la actividad glacial en latitudes medias del hemisferio sur
durante la LGT. Finalmente, integraré la secuencia de eventos glaciales del LGC y el I6bulo

LPV con los modelos evolutivos de los SWW durante este intervalo.

7.1 Actividad glacial del 16bulo de Corcovado y el I6bulo de Lago Palena/General Vintter

durante el Gltimo ciclo glacial
7.1.1 Fluctuaciones del 16bulo Golfo de Corcovado durante el dltimo ciclo glacial

Los ensambles de geoformas glaciales marginales, en conjunto con las secciones
estratigréficas identificadas en IGC, me permiten inferir tentativamente la existencia de, al
menos, cuatro estabilizaciones del frente del LGC durante el ultimo ciclo glacial, las cuales he
nombrado de Corcovado 1 a Corcovado 4 (COR1 — COR4) de maés externo a mas interno.
Ademas, he identificado tentativamante la ocurrencia de una fase adicional de expansion o
estabilizacion del LGC, el cual no esta representado en el registro geomorfolégico local, al que
he llamado Evento 2-3 por situarse temporalmente entre la construccion de los limites COR2 y
COR3 (Fig. 7.1).

Para acotar la cronologia de las fluctuaciones del LGC durante este intervalo consideraré
las edades radiocarbonicas obtenidas en este estudio en combinacién con la informacion
levantada por otros autores en trabajos sin publicar (e.g. Fercovic, 2020; Moreno com. pers.;
Ugalde, 2016) y previamente publicados (e.g. Abarza & Moreno, 2008; Abarzua et al., 2004;
Denton et al., 1999; Moreno et al., 2015; Pesce & Moreno, 2014). Estos datos corresponden en
su mayoria a edades minimas obtenidas en lagos, turberas y secciones estratigréaficas asociadas a

las posiciones inferidas del frente del LGC.

Debido al estado de preservacion de los limites COR, los cuales son frecuentemente

difusos y discontinuos, y a que las edades radiocarbénicas disponibles se distribuyen a lo largo
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de IGC, la cronologia de las fluctuaciones del LGC se realizara extrapolando las edades
radiocarbdnicas a través de las relaciones morfoestratigraficas entre los ensambles de geoformas

que componen los limites glaciales COR.

La posicién mas externa del LGC (i.e. COR1) esta representada por la Ilanura
glaciofluvial de mayor elevacion localizada en el area de Cucao y la pendiente de contacto de
Lago Quilque. Hacia el sur, en Lago Tepuhueico, las evidencias de este limite glacial son
escasas, apareciendo representadas tentativamente por una secuencia escalonada de pendientes
de contacto de hielo visibles en el flanco oriental de la Cordillera de la Costa. Finalmente, en el
sector sur correspondiente a Tantauco, identifico preliminarmente un grupo de, al menos, dos
crestas morrénicas discontinuas asociadas a la culminacion de una pendiente de contacto de
hielo bien definida excavada en la llanura glaciofluvial sobre la que discurre el rio Medina a

través de la Cordillera de la Costa.

Las edades radiocarbdnicas obtenidas en la seccién Quilque, la cual reposa sobre la
llanura glaciofluvial superior de Lago Cucao, indican que el LGC alcanzd su méxima extensién
durante el altimo ciclo glacial llegando al limite COR1 antes de ~45,9 ka durante el MIS 3 0
antes. Esta interpretacion esta acorde con la edad basal de la turbera Taiquemdé (inmediatamente
al norte del area de estudio; Anexos; Tabla 1a), la cual se encuentra asociada al limite glacial
maés externo del LGC en el sector norte de IGC, que indica que el hielo alcanz6 su méxima
extension antes de >49,9 C ka (Denton et al., 1999; Heusser et al., 1999). En cojunto, las
evidencias geomorfoldgicas, estratigraficas y cronoldgicas parecen indicar que el LGC no
alcanzo el Océano Pacifico como consecuencia del obstaculo ejercicio por la topografia de la

Cordillera de la Costa, al menos, durante el Gltimo ciclo glacial (Garcia, 2012).

La siguiente posicion del frente del LGC hacia el interior (i.e. COR2) esta definida
preliminarmente por la pendiente de contacto de hielo de ubicada a una menor elevacion en la
vertiente oriental de la Cordillera de la Costa, a distal de Laguna Pastahué, y que continua hacia
el sur a través de la costa occidental del estero Castro hasta conectar con restos de crestas
morrénicas discretas y afloramientos rocosos pulidos en la conexién de los lagos Cucao y
Huillinco y, finalmente, con una pendiente de contacto de hielo adosada al flanco oriental de la

Cordillera de la Costa al oeste de Lago Tepuhueico (Fig. 7.1).
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Figura 7.1: Limites del LGC (COR) durante el tltimo ciclo glacial.

A pesar de no obtener un control cronolégico directo para la construccion de las
geoformas que componen COR2, postulo que este limite glacial podria reflejar el avance glacial
identificado en la seccion estratigrafica del sitio Dalcahue antes de ~32,8 + 0,5 ka (Denton et al.,
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1999). Esta interpretacion concuerda con el sitio Las Lajas en el sector centro-norte de IGC,
donde existe una unidad de till depositada antes de ~28,0 + 0,4 ka (Garcia, 2012), cuya edad
podria representar una edad minima no cercana para la formacion de COR2. Si mi interpretacion
es correcta, entonces es posible que el LGC haya avanzado hasta el flanco oriental de la
Cordillera de la Costa en los sectores norte y centro de IGC antes de ~32,8 + 0,5 ka (Denton et
al., 1999) durante el MIS 3, mientras que las extension del LGC durante este evento glacial en el

sur de la isla es desconocida.

Tras el pulso glacial anterior, las evidencias estratigraficas y cronoldgicas sugieren que
algunos sectores del LGC experimentaron un marcado retroceso hasta una posicion
indeterminada, dejando los sitios Dalcahue y Las Lajas, ambos en la costa oriental de IGC, libres
de hielo entre ~32,8 y ~17,9 ka (Denton et al., 1999) y 28,0 + 0,4y ~25,7 + 0,5 ka (Garcia,

2012), respectivamente.

A continuacién, sobre la base de la estratigrafia de Laguna Pastahué, la cual reposa sobre
el nivel intermedio de la llanura glaciolfuvial de Piruquina en una posicién distal respecto a la
pendiente de contacto de hielo del estero Castro, propongo tentativamente que la edad basal de
esta localidad podria interpretarse como la culminacion de un reavance o estabilizacion del LGC
asociado al Evento 2-3 antes de los ~24,2 £ 0,5 ka (Moreno, com. pers.). Este evento glacial no
esta directamente representado por geoformas marginales originadas por el frente glacial (i.e.
morrenas). No obstante, la posicién de las llanuras glaciofluviales superiores de Piruguina y la
estratigrafia de Laguna Pastahué sugieren que es probable que el hielo alcanzara, al menos, la
orilla septentrional del estero Castro, sitAndose al interior del limite glacial precedente (i.e.
COR3). En el sector meridional de IGC (Fig. 7.1), la edad basal de Lago Emerenciana sugiere
que el frente del LGC se internd a través de la Cordillera de la Costa hasta las cercanias de la
costa pacifica antes de ~23,9 £ 0,7 ka (Moreno, com. pers.). La ocurrencia de este avance glacial
es consistente con las evidencias estratigraficas del sitio Las Lajas, el cual indica que el hielo
rebaso la costa oriental del sector central de IGC después de ~25,7 + 0,5 ka (Garcia, 2012), asi
pues, este evento glacial quedaria constrefiido cronolégicamente entre ~25,7 + 0,5y ~23,9 £ 0,7
ka. Sin embargo, cabe sefialar que no existen evidencias claras de geoformas de margen glacial
en el area de Lago Emerenciana, por lo que no es posible correlacionar con certeza los eventos

glaciales inferidos entre los sectores norte y sur de IGC durante este intervalo.
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Si mi interpretacion es correcta, entonces, en conjunto, las evidencias estratigraficas y
cronoldgicas de la ocurrencia del Evento 2-3 indican de manera preliminar un comportamiento
asimétrico entre los sectores septentrional y meridional del LGC. Asi pues, mientras que, en el
sector norte, la falta de evidencias geomorfoldgicas asociadas a este evento sugiere que éste
pudo ser de escasa magnitud y, por tanto, destruidas por un avance posterior (i.e. COR3; Denton
et al., 1999), en el sector sur, la edad basal de Lago Emerenciana sugiere que, durante el Evento
2-3, el hielo experiment6 un avance de magnitud similar a los que construyeron COR1y COR2,
Ilegando a las cercanias del Océano Pacifico. Pese a que las evidencias son exiguas, propongo
cautelosamente que esta circunstancia podria explicarse por la variacion del estilo de glaciacion
en IGC propuesta anteriormente sobre la base de la geomorfologia local (Garcia, 2012; ver

seccion 7.4.2).

El siguiente limite glacial hacia el interior (i.e. COR3), en el sector norte, esta bien
definido por las pendientes de contacto de hielo y crestas morrénicas asociadas que discurren
desde el norte de Dalcahue y estero Castro hasta la orilla suroccidental de este Gltimo. Hacia el
sur, en el sector central de IGC, este conjunto de geoformas contacta con crestas morrénicas que
se despliegan entre Quinched, Petanes y Lago Huillinco (Fig. 7.1). Al sur de Lago Tepuhueico,
sobre la base de relaciones morfoestratigraficas, infiero preliminarmente que el frente del LGC
pudo situarse en el terreno morrénico que domina las cabeceras de una serie de llanuras
glaciofluviales gque se extienden aproximadamente de norte a sur (Fig. 7.1). En el sector de
Tantauco, en una posicién morfoestratigrafica similar a las cabeceras de las llanuras
glaciofluviales de Lago Tepuhueico, reconozco una pendiente de contacto de hielo asociada a
afloramientos rocosos pulidos ubicados al oeste de Lago Chaiguata que se conectan hacia el sur
con parches de terreno morrénico y apices de llanuras glaciofluviales (Fig. 7.1). Las evidencias
geomorfoldgicas sugieren que, al menos, en el sector norte y centro-norte este avance del frente
del LGC alcanzé una mayor extension gue en el sector sur de IGC, aunque no es posible

identificar con precisién la posicion exacta donde se situd el margen glacial.

Aunque no obtuve edades para acotar temporalmente la formacion de COR3, varios
estudios han reconocido la ocurrencia de una fase de expansion glacial que rebaso el sitio
Dalcahue en torno a los ~17,9 £ 0,2 ka durante el final del LGM (Denton et al., 1999; Moreno et
al., 2015). Debido a que no se han identificado limites glaciales claros en una posicion méas

externa de esta localidad, se ha argumentado que este pulso glacial podria corresponder con la
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etapa de mayor extension del LGC durante el LGM en este sector de IGC (Denton et al., 1999;
Moreno et al., 2015). Las evidencias geomorfoldgicas y la estratigrafia de Laguna Pastahué no
registran este avance glacial, por lo que surgen dos posibles escenarios. Por un lado, es posible
que el frente del LGC alcanzara la pendiente de contacto de hielo del estero Castro y el agua de
fusion discurriera por un canal que surge de ésta y desemboca en el estero Pellahua, el cual se
encaja decenas de metros en la llanura glaciofluvial donde reposa Laguna Pastahué, evitando
potencialmente la influencia del LGC en la cuenca lacustre durante este evento glacial. Por otro
lado, existe la posibilidad de que el LGC no cubriera el estero de Castro y se situara en las
crestas morrénicas de la peninsula de Rilan. Sin embargo, las evidencias geomorfolégicas y
sedimentolégicas del area entre Castro y Dalcahue sugieren que el frente del LGC se situé en
peninsula de Rilan de manera puntual, probablemente tras el inicio de la deglaciacién. Asi pues,
sobre la base de las evidencias identificadas, propongo tentativamente que durante la fase final
del LGM el frente del LGC se localiz6 en la orilla septentrional del estero Castro, drenando a
través del estero Pellahua. Hacia el sur, en el interior de COR3, edades radiocarbonicas basales
obtenidas en Lago Taruman (Gonzalorena, 2015; Moreno et al., 2015), Estero Huitanque y
Laguna Mayol (Heusser et al., 1999; Denton et al., 1999) indican el establecimiento de
condiciones libres de hielo poco antes de ~17,7 + 0,2 ka, lo que implica que el LGC avanzé
hasta las cercanias del flanco oriental de la Cordillera de la Costa y, por tanto, la ocurrencia de
un pulso glacial de gran magnitud durante el término del LGM (Denton et al., 1999). Esta
interpretacion también concuerda con la edad basal de Lago Lepué, la cual indica que el hielo
permanecid en el interior de IGC hasta ~17,8 0,1 ka (Moreno et al., 2015; Pesce & Moreno,
2014), probablemente extendiéndose hasta el area entre los lagos Natri y Tepuhueico (Fig. 7.1).
En Tantauco, la edad basal de Lago Huillin indica el cese de la influencia glacial en la cuenca
poco antes de ~18,0 £ 0,1 ka (Moreno, com. pers.), probablemente como consecuencia del
abandono del frente del LGC de la pendiente de contacto de hielo meridional desde la surge el
canal donde reposa la cuenca lacustre. Debido a que CORS3 parece ser resultado de un avance de
gran magnitud del LGC, es probable que esta fase de expansién glacial destruyera las geoformas
resultantes del Evento 2-3 inferido a partir de los registros de los lagos Pastahué y Emerenciana
(Moreno, com. pers.) y el sitio Las Lajas (Fig. 7.1; Garcia, 2012). Subsecuentemente, el conjunto
de edades basales asociadas al limite CO3 sugieren que el LGC comenz0 a retroceder de manera
simultanea a lo largo de IGC a ~17,7 + 0,2 ka marcando el inicio local de la LGT (Fig. 7.1;
Denton et al., 1999; Moreno et al., 2015).
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Tras el inicio de la deglaciacion, la presencia de un paleodelta colgado en la topografia
en la peninsula Rilan y depdsitos glaciolacustres asociados al sector proximal de COR3
identificados previamente (Heusser & Flint, 1977) y en este estudio sugieren la aparicién de un
lago proglacial represado por el frente del LGC en el area del estero Castro y Dalcahue. Dada su

localizacion lo he denominado informalmente lago glacial Castro (ver seccion 7.1.2).

Finalmente, el limite méas interno del LGC (i.e. COR4) esta representado, en el sector
norte, por una pendiente de contacto de hielo que se despliega a lo largo de Punta Tenaun, Isla
Quinchao y la costa suroriental de Peninsula de Rilan, aparentemente conectada por
alineamientos submarinos. Hacia el sur, la pendiente de contacto de hielo de Peninusla de Rilan
parece coincidir morfoestratigraficamente con una geoforma similar que discurre a lo largo de
Isla Lemuy, prosiguiendo a través de alineamientos submarinos hasta emerger nuevamente en la
costa oriental de IGC dejando en su interior los lagos Melli y Tahui. Esta interpretacion
concuerda con la extension de los sedimentos glaciolacustres que determinan la extensién de
Lago Castro (Fig. 7.1y 7.3; ver seccion 7.1.2). En el sur de IGC, la evidencia més clara de la
posicién mas interna del LGC se refleja en la pendiente de contacto de hielo que bordea la orilla
oriental de Estero Compu y que, posteriormente, se dirige hacia el sur a través de alineamientos
submarinos localizados en la costa de Queilen y una pendiente de contacto de hielo en Isla
Tranqui. En el estero Yaldad ésta se asocia con afloramientos pulidos y terreno morrénico en su
continuacion hacia Isla San Pedro, donde parece virar hacia el oeste siguiendo la costa sur de

IGC hasta desaparecer en el Océano Pacifico.

La cronologia de COR4 esta acotada por varias edades radiocarbénicas minimas
obtenidas en localidades en el interior de los ensambles de geoformas que conforman este limite
glacial. En el sector norte de IGC, la edad basal de Isla Quenac, localizada en el interior de este
limite glacial, sugiere el establecimiento local de condiciones libres de hielo antes de ~16,2 + 0,3
ka, respectivamente. En el sector centro-norte de IGC, concretamente en Isla Lemuy, la edad
basal de Pantano Pindal, el cual se encuentra en un canal que probablemente fue ocupado por
agua de fusion glacial cuando el LGC se encontraba en la pendiente de contacto de hielo de Isla
Lemuy, indica el cese de la influencia glacial antes de los ~16,8 + 0,2 ka (Ugalde, 2016).
Mientras que las edades basales de Lago Melli y Lago Tahui sugieren el abandono local del
frente del LGC a~16,7 + 0,1y ~17,0 + 0,1 ka, respectivamente (Fig. 7.1; Abarzia & Moreno,
2008; Abarzua et al., 2004). En el sector sur de IGC, la edad de Laguna Oqueldén sefiala la
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persistencia local de condiciones glaciales previas a ~15,5 + 0,5 ka (Fercovic, 2020). Sobre la
base de la posicion morfoestratigrafica de estas edades en relacion con el limite COR5, y
considerando que los datos cronolégicos de Isla Quenac y Laguna Oqueldan (Fercovic, 2020)
podrién no corresponder con edades minimas cercanas, propongo tentativamente que COR5
podria estar reflejando una estabilizacion del frente del LGC a ~16,8 + 0,2 ka durante la fase
inical del HS1 (Fig. 7.1y 7.3; ver seccion 7.1.2).

Finalmente, una edad radiocarbdnica obtenida en una seccion estratigrafica en Chaitén
indica que el frente del LGC ya se encontraba en el continente en torno a ~16,7 + 0,1 ka
(Moreno et al., 2015). Ya que esta edad es estadisticamente indistinguible (2c) de aquella
obtenida en Pantano Pindal (i.e. Isla Lemuy), el escenario mas probable es que el LGC
retrocediera ~70 km desde las inmediaciones de Isla Lemuy hasta el continente de manera cuasi-
instantanea como consecuencia de un colapso repentino del LGC durante el HS1 (Moreno,
2020). Esto implicaria que, al menos, en este sector norte de IGC, el LGC habria retrocedido
lentamente durante el primer milenio de la LGT para, posteriormente, retirarse catastroficamente

hasta el continente durante el HS1 (Fig. 7.3).

El hecho de que el frente del LGC ya se encontrara en el continente poco antes de ~16,7
+ 0,1 ka (Moreno et al., 2015), sugiere que las potenciales evidencias de actividad glacial
durante el ACR y el YD identificadas en otros sectores de Patagonia centro y sur, se localizan
cerca de la Cordillera de los Andes y, por tanto, no fueron identificadas al encontrarse fuera del

area de estudio.

En el sector meridional de IGC, edades basales obtenidas entre los limites COR3 y
COR4 en, concretamente en turberas en Lago Chaiguata, Laguna Soledad y Puerto Carmen
indican tentativamente la persistencia del LGC en el interior de IGC hasta los ~15,5 + 0,5 ka
(Fig. 7.2; Villagran, 1988). Esta circunstancia plantea dos posibles escenarios. Por un lado,
considerando las edades basales de Huillin y Laguna Oqueldan, las cuales se encuentran en
orden estratigrafico con los limites COR 3 y COR4, respectivamente (Fig. 7.2; Fercovic, 2020;
Moreno, com. pers.) y, por tanto, son coherentes con mi modelo de las fluctuaciones del LGC,
cabe la posibilidad de que los datos obtenidos en turberas (Villagran, 1988) constituyan edades
minimas no cercanas para el abandono local del hielo, sobre todo considerando que las bases de
los testigos de sedimentos se describen escuetamente como limos o arenas con presencia de

polén fésil (Villagran, 1988), sugiriendo que estos testigos sedimentarios no representan un
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registro estratigrafico completo, a diferencia de la base de Laguna Oqueldan que estd compuesta
de arcillas inorganicas laminadas (Fercovic, 2020). Si esta interpretacion es correcta, entonces es
probable que el LGC retrocediera simultdneamente a los ~17.7 + 0,2 ka, tal y como muestran
numerosos registros en IGC (Denton et al., 1999; Moreno et al., 2015). Por otro lado, si estos
datos corresponden con edades minimas cercanas, entonces indicarian que el LGC persisti6 en
este sector unos ~2500 afios después del inicio de la LGT, implicando una respuesta diferencial
de los sectores septentrional y meridional del LGC ante el inicio de la LGT, lo que sugiere la
intervencion de un mecanismo independiente del forzamiento climético tipico de la LGT. Esta
interpretacion podria ajustarse al cambio en el estilo de glaciacion ocurrido en el sector centro-
sur de IGC propuesto previamente (Garcia, 2012), el cual conllevaria una modificacion local del
regimen glaciolégico que, potencialmente, habria dirigido el comportamiento asimétrico del
LGC (ver seccion 7.4.2).
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Fig.7.2: Mapa geomorfolégico del rea comprendida entre Lago Huillin y Laguna Oqueldan.

En sintesis, mi cronologia glacial de IGC, en combinacion con los resultados de trabajos
previos (Denton et al., 1999; Moreno et al., 2015), indican que el LGC avanz6 o se estabilizo, al
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menos, en cinco ocasiones durante el Ultimo ciclo glacial antes de ~45,9 ka, entre ~45,9 y ~32,8
+ 0,8 ka (Denton et al., 1999), durante el MIS 3 o antes, entre ~25,7 £ 0,5y ~23,9 + 0,7 ka
(Garcia, 2012; Moreno, com. pers.) y entre ~17,9 £ 0,2y los ~17,7 + 0,2 ka (Denton et al., 1999;
Moreno et al., 2015), durante el LGM, y, finalmente, antes de los ~16,8 + 0,2 ka (Abarzla &
Moreno, 2008; Abarzua et al., 2004; Ugalde, 2016), durante el HS1 (Fig. 7.1).

Figura 7.3: Extension inferida del LGC durante el tltimo ciclo glacial. a) Maxima extension del LGC durante el MIS
3 0 antes. b) Maxima extension del LGC durante el LGM temprano. c) Extension durante LGM. d) Extensién durante
el tltimo pulso glacial durante el LGM. e) Extension tras el inicio de la LGT.
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7.1.2 Evolucion del lago glacial Castro

En la costa oriental de IGC, entre Dalcahue y Chonchi, trabajos previos han reconocido
la presencia de depositos de sedimentos glaciolacustres localizados al interior del limite COR3
gue ha sido interpretados como evidencias de la presencia de un lago proglacial tras el inicio de
la LGT (Garcia, 2012; Heusser & Flint, 1977). Sobre la base de la distribucién y elevacion de
numerosos afloramientos de estos sedimentos glaciolacustres, en conjunto con la seccion de
depositos deltaicos indentificada en la peninsula de Rilan, infiero que el lago glacial Castro
ocupd dos subcuencas, una en el estero Castro y otra comprendida entre las costas de Dalcahue e
Isla de Quinchao, las cuales aparecen conectadas por una depresion localizada en el sector
central de Peninsula de Rilan (Heusser & Flint, 1977; Fig. 7.4).

Paleodelta
(~100 m.s.n.m.)

- Alineacion/Colina morrénica Batimetria inferida (m)
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Figura 7.4: Evolucion de Lago Castro durante la LGT. a) Extension potencial del paleolago Castro drenando por el
canal de Mocopulli y posicion tentativa del frente del LGC alrededor de ~17,7 ka. b) Extensidn potencial del
paleolago Castro drenando por las cuencas del rio Cipresal y los lagos Huillinco y Cucao y posicién tentativa del
frente del LGC alrededor de ~16,8 ka. Modelo digital de elevaciones ALOS Palsar.
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Si la reconstruccion de los limites del LGC durante este periodo es correcta, es probable
que el lago glacial Castro comenzara a rellenarse de agua de fusion tras la culminacion del
altimo pulso glacial del LGM a ~17,7 + 0,2 ka (Denton et al., 1999; Moreno et al., 2015). En
este periodo, sobre la base de las relaciones morfoestratigraficas entre las geoformas glaciales y
los afloramientos de sedimentos glaciolacustres, asi como las edades basales obtenidas en
trabajos anteriores (Denton et al., 1999; Moreno et al., 2015), propongo que el frente del LGC
podria haberse situado en la pendiente de contacto de hielo situada al oeste de Dalcahue
continuando por crestas morrénicas de Isla Quinchao y, finalmente, por la costa suroriental de la
peninsula de Rilan hasta el area de Quinched. Entonces es posible que el nivel del paleolago
alcanzara los ~100 m.s.n.m., como evidencia la elevacion del paleodelta identificado en la
peninsula de Rilan (Fig. 7.4), ocupando tentativamente una extension de ~150 km? y
conteniendo un volumen de agua en torno a ~8,3 km?®. Durante este periodo, es muy probable
que el drenaje del lago glacial Castro hacia el Oceano Pacifico ocurriera por el canal que

discurre sobre la llanura glaciofluvial de Mocopulli hacia la cuenca del rio Butalcura (Fig. 7.4).

A continuacién, el frente del LGC retrocedié ligeramente hasta situarse en el limite
glacial correspondiente a las pendientes de contacto de Isla Quinchao, Isla Lemuy y el &rea de
los lagos Melli y Tahui, inundando los canales que rodean Isla Lemuy. En conjunto, las edades
basales de Pantano Pindal, Lago Melli y Lago Tahui sugieren que el hielo se mantuvo en esta
posicién hasta antes de ~16,8 + 0,2 ka. Durante este intervalo, es probable gue el paleolago
Castro drenara a través de los canales identificados en el area de Quinched, los cuales discurren
desde los ~65 m.s.n.m. hacia las cuencas del rio Cipresal y los lagos Huillinco y Cucao. En este
periodo, el paleolago Castro cubrié una superficie de ~260 km?, almacenando un volumen de
agua de ~9,2 km®. Posteriormente, cuando el hielo abandond Isla Lemuy, el paleolago Castro se

vacio rapidamente hacia el Mar Interior de Chiloé (Fig. 7.4).

En sintesis, debido a las exiguas evidencias geomorfolégicas y cronoldgicas para acotar
la presencia de Lago Castro, infiero preliminarmente que este se formé como consecuencia de
un retroceso pausado y escalonado del margen del LGC hasta la costa oriental de IGC durante la
fase inicial de la LGT poco antes de ~17,7 + 0,2 ka, seguido de un evento de estabilizacion del
frente glacial en las inmediaciones de Isla Lemuy antes de ~16,8 £+ 0,2 ka. Tras este evento

glacial, considerando que la edad de Chaitén es estadisticamente indistinguible (2c) de ésta
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Gltima, las evidencias sugieren que el LGC colaps6 catastréficamente, liberando repentinamente
el agua contenida en el lago glacial Castro.

7.1.3 Fluctuaciones del 16bulo de Lago Palena/General Vintter y Valle Cerro Rifion durante el
Ultimo Maximo Glacial y la Ultima Terminacion Glacial

La geomorfologia relativamente simple de las areas de LPV y VCR, en conjunto con las
edades cosmogénicas obtenidas, me permiten reconstruir con precision el comportamiento del

I6bulo LPV y del glaciar de VCR durante la LGT con una resolucién submilenial.

En el complejo morrénico mas externo de LPV (i.e. RCC) no se obtuvieron edades
directas. Sin embargo, basandome en su posicion morfoestratigrafica externa y en su morfologia
suavizada, infiero tentativamente que este ensamble de geoformas podria estar representando la

posicion del margen del 16bulo de LPV durante las primeras fases del LGM o previamente.

Hacia el interior, bordeando el lago, se encuentran las crestas morrénicas que conforman
el complejo PV. Las edades cosmogénicas obtenidas en la cresta morrénica PV6, la cual
constituye el limite glacial mas interno de este complejo, indican que el I6bulo LPV abandon6 su

posicién final durante el LGM a los ~19,7 £ 1,0 ka, marcando el comienzo local de la LGT.

A continuacién, el frente glacial continu6 retrocediendo hacia la Cordillera de los Andes,
probablemente en un ambiente glaciolacustre. En la entrada del valle de Cerro Rifion (VCR), la
edad cosmogénica de un blogue erratico colgado de la topografia sugiere que el hielo continuaba
remitiendo a los ~16,3 + 0,4 ka. Debido a la posicion morfoestratigrafica de este bloque erratico
en relacién con VCR, es probable que el I6bulo LPV se dividiera durante esta fase, promoviendo

la completa individualizacion del glaciar VCR (Fig. 7.5).

En la entrada del valle del Cerro Rifién, el glaciar experimentd una fase de avance o
estabilizacion dando como resultado el complejo CR1 poco antes de ~15,9 £ 0,7 ka, como
demuestran las edades cosmogénicas obtenidas en las crestas del complejo (Fig. 7.5). Aungue las
evidencias geomorfoldgicas y cronoldgicas apuntan hacia una reactivacién de la actividad
glacial local durante el HS1, cabe la posibilidad de que el complejo morrénico CR1 tenga su
origen en la modificacion de la dinamica del glaciar como consecuencia de la transicion del

margen desde un ambiente lacustre a uno terrestre. De cualquier manera, este grupo de morrenas
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sugiere que el glaciar del VCR alcanzé la maxima extensién de su fase individualizada durante

la LGT de manera coetanea con el HS1.

Posteriormente, las evidencias geomorfoldgicas indican que el frente del glaciar de VCR
reavanzo nuevamente formando la secuencia de crestas morrénicas correspondientes con los
complejos CR2 y CR3, cuyas edades cosmogeénicas sitdan el fin de su formacion hace ~13,5 +
0,6 y ~13,1 £ 0,5 ka, respectivamente, durante el ACR (Fig. 7.5). Mientras que CR2 representa
la méaxima extensidn local del hielo durante el ACR, CR3 constituye la geoforma méas
prominente del valle, lo que sugiere que el hielo se mantuvo estable en dicha posicion durante un
periodo de tiempo mas prolongado, probablemente, como consecuencia de la culminacion del

enfriamiento caracteristico del ACR.

A continuacidn, el margen glacial retrocedié formando una llanura glaciofluvial antes de
reavanzar hasta el limite CR4. A pesar de que el control cronoldgico de esta geoforma carece de
la solidez de otros complejos morrénicos del VCR, las edades cosmogénicas indican que,
probablemente, fue originada poco antes de ~13,1 + 0,5 ka (Fig. 7.5). Aunque esta edad es
estadisticamente indistinguible de la obtenida para CR3, la presencia de la llanura glaciofluvial
entre ambos complejos morrénicos sugiere que CR4 representa un evento glacial independiente
ocurrido durante la fase final ACR. Por lo tanto, basdndome en la cronologia de las morrenas
CR2, CR3y CR4 concluyo que el glaciar VCR exhibi6 una secuencia de, al menos, tres pulsos
de avance o estabilizacion durante este intervalo. Merece la pena resefiar que estas morrenas
constituyen la evidencia de fluctuaciones glaciales contemporéaneas con el ACR méas
septentrional de Patagonia, expandiendo la influencia de este evento paleoclimatico en los

glaciares patagonicos hasta los 43,5°S.

Finalmente, aguas arriba, edades cosmogénicas indican tentativamente el fin de la
construccion del complejo morrenénico CR5 a los ~12,5 + 0,4 ka (Fig. 7.5). Aunque
estadisticamente (1o) esta edad solapa con el término del ACR, considero que la presencia de la
llanura glaciofluvial indica que este limite refleja una fase de actividad glacial puntual ocurrida
tras un periodo de retroceso de gran magnitud, sugiriendo una reanudacion discreta de la
actividad glacial durante el YD. En términos generales, CR5 representa la minima extension del
glaciar VCR durante la LGT. No obstante, ya que la edad de este complejo morrénico esta

acotada solo por dos edades cosmogénicas y no se identificaron méas bloques erraticos datables,
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para corroborar la ocurrencia de actividad glacial coetanea con el YD es necesario ampliar las

cronologias morrénicas a otras localidades de Patagonia norte.

Figura 7.5: Extension inferida del glaciar de VCR durante la LGT. a) Maxima extension del glaciar VCR durante el
HS1 (CR1). b) Extension del glaciar VCR durante el ACR temprano (CR2). c) Extension del glaciar VCR durante el
ACR tardio (CR3). d) Extension del glaciar VCR durante el ACR tardio (CR4). e) Extension del glaciar VCR durante

el YD (CR5). f) Extension glacial actual hoy (basado en imagen Sentinel 2, ver capitulo area de estudio).
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Los resultados presentados permiten establecer con precision la estructura y cronologia
de las fluctuaciones del I16bulo LPV y el glaciar del VCR entre los ~19,7 y los ~12,5 ka,
constituyendo el Unico registro glacial de la totalidad de la LGT en una Unica localidad de
Patagonia. Asi pues, el conjunto de edades de *°Be sugiere que este glaciar experimento
maltiples fases de expansion o estabilizacion durante el LGM (PV6: ~19,7 + 1,0 ka), el HS1
(CR1: ~15,9 £ 0,7 ka), el ACR (CR2: 13,5+ 0,6 ka; CR3: ~13,1 + 0,5 kay CR4: ~13,1 £ 0,5 ka)
y durante el YD (CR5: ~12,5 £ 0,4 ka). Subsecuentemente, es probable que el glaciar VCR
retrocediera a lo largo del valle durante el Holoceno hasta convertirse en un glaciar de ladera y,

finalmente, de circo (Fig. 7.5).

7.2 Evaluacion de la sincronia de las fluctuaciones glaciales de los 16bulos Golfo de

Corcovado y Lago Palena/General Vintter durante la Ultima Terminacion Glacial

En este apartado compararé la secuencia de eventos glaciales del LGC y del 16bulo LPV

con el objetivo de evaluar la sincronia de la actividad glacial en Patagonia norte durante la LGT.

Durante el inicio de la LGT, los datos cronoldgicos obtenidos en este estudio y trabajos
previos indican que, en el flanco atlantico de los Andes norpatagénicos, el 16bulo LPV comenzé
a retroceder desde su posicion final del LGM en PV6 alos ~19,7 + 1,0 ka, mientras que, en la
vertiente pacifica, el frente del LGC lo hizo poco antes de los ~17,7 + 0,2 ka (Denton et al.,
1999; Moreno et al., 2015). Aunque la probabilidad maxima del conjunto de edades
cosmogeénicas de LPV podria sugerir que el hielo retrocedié antes en LPV que en IGC, si se
consideran 2c de incertidumbre, entonces las edades que situan el inicio de la deglaciacion de

ambos l6bulos son estadisticamente indistinguibles (Fig. 7.6).

Este escenario podria ajustarse a varias potenciales explicaciones. Por un lado, es posible
que el LGC y el l6bulo LPV se comportaran de manera sincronica avanzando simultdneamente a
~17,9 + 0,2 ka, tal y como indican numerosas edades radiocarbénicas obtenidas en IGC (Denton
et al., 1999; Moreno et al., 2015). Por otro lado, existe la posibilidad que el comportamiento del
LGC y el I6bulo LPV fuera asincronico. Ante este escenario, es posible que LPV abandonara
PV6 a~19,7 £ 1,0 ka y que no haya experimentados reavances o estabilizaciones equivalentes a
COR3 en IGC. Esta circunstancia podria estar relacionada con la aparicion de un lago proglacial,
el cual intensificaria el proceso de calving que promoveria el desacoplamiento de la dinamica

glacial de las condiciones climaticas, facilitando que el hielo entre en un modo de colapso sin

123



retorno (Hein et al., 2010; Thorndycraft et al., 2019). Otro escenario alternativo, aunque méas
especulativo, podria seria que el 16bulo LPV haya experimentado una fase de expansién
adicional de manera contemporanea con la formacion de COR3 a ~17,9 + 0,2 ka en IGC (Denton
et al., 1999; Moreno et al., 2015) y que la evidencia geomorfoldgica de este evento no haya sido
identificada en LPV debido a que este avance o estabilizacion del frente glacial haya ocurrido

cuando el margen de hielo reposaba en un lago proglacial, dando lugar a una morrena bajo el

lago actual.
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Fig. 7.6: Comparacidn rangos de edades radiocarbonicas asociadas al limite COR3 del LGC y edades cosmogénicas
obtenidas en el limite PV6 del 16bulo LPV. Franja roja vertical: Rango +2¢ edades radiocarbonicas minimas (Denton
et al., 1999; Moreno et al., 2015). Franja vertical azul: Rango +2¢ de edades radiocarbonicas maximas (Denton et al.,
1999). Curva negra: Distribucion de la probabilidad del conjunto de edades cosmogénicas. Linea vertical roja: Limite
+2¢ del conjunto de edades cosmogénicas. Linea vertical verde: Limite +1c del conjunto de edades cosmogénicas.
Linea vertical azul: Media aritmética del conjunto de edades cosmogénicas. Circulos grises: Edades cosmogénicas
individuales acompafiada de +2c de incertidumbre y la propagacion del error de la tasa de produccion (3%).

En conclusion, los datos cronoldgicos disponibles para acotar la actividad del LGC vy el
I6bulo LPV durante la fase terminal del LGM son estadisticamente indistinguibles (£2c), lo que
indica tentativamente que existe la probabilidad de que ambos l6bulos glaciales de Patagonia

norte se hayan comportado de manera sincrénica durante este intervalo.

Tras el comienzo local de la LGT, en IGC, la presencia del Lago Castro, asi como otras
evidencias geomorfoldgicas, sugieren que el frente del LGC se estabilizé temporalmente en Isla

Lemuy antes de ~16,8 = 0,2 ka (i.e. COR4) tras el inicio de la LGT. De la misma manera, el

124



glaciar tributario del LPV ubicado en el VCR se estabilizo entre ~16,3 £ 0,4 y ~15,9 £ 0,7 Kka,
como evidencian las edades del bloque erratico colgado en la topografia en las cercanias de la
desembocadura del VCR y el complejo morrénico CR1. Las edades que acotan ambos eventos
son estadisticamente indistinguibles (+2c) lo que sugiere que el LGC y el glaciar del VCR se
comportaron de manera sincrénica durante la etapa inicial del HS1. No obstante, la posicion
morfoestratigrafica de las geoformas que reflejan estas fases de actividad glacial indican que el
LGC experimentd una contraccion de escasa magnitud desde COR3 antes de estabilizarse en
COR4, mientras que el 16bulo de LPV sufri6 un retroceso de gran magnitud desde PV6 antes de
deternerse en CR1 (Fig. 7.7). Existe la probabilidad de que este comportamiento glacial distinto
estuviera modulado por las diferencias en los tamafios de ambos glaciares y por la presencia de
un lago proglacial en LPV que promovié el incremento de episodios de calving contribuyendo a
un retroceso del frente glacial mas acentuado (Thorndycraft et al., 2019).
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Figura 7.7: Distancias normalizadas de los frentes del LGC y el I6bulo LPC/glaciar VCR durante la LGT respecto a su
posicion final durante el LGM. Los datos cronoldgicos derivados de dataciones cosmogénicas se presentan con £1c
(linea vertical corta) y +2¢ (linea vertical larga) de incertidumbre, mientras que las dataciones radiocarbénicas se
muestran Gnicamente con +2c (linea vertical larga) de incertidumbre. Franja vertical roja: Periodo de retroceso glacial.
Franja vertical azul: Periodo de avance/estabilizacion glacial.
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A partir de este evento, los limites glaciales del LGC no han sido identificados ya que se
encuentran fuera del area de estudio. Por lo tanto, a continuacién, la cronologia de las
fluctuaciones glaciales en Patagonia norte durante el resto de la LGT se basa Gnicamente en el
registro geomorfolégico y cronoldgico del glaciar VCR.

En sintesis, la falta de evidencias geomorfol6gicas y control cronoldgico de la actividad
glacial del LGC y el 16bulo LPV durante la totalidad de la LGT impide evaluar con seguridad la
sincronia de las fluctuaciones glaciales entre ambos flancos de los Andes norpatagénicos. Sin
embargo, considerando las incertidumbres de las edades radiocarbonicas y cosmogénicas (2c),
no es posible descartar que el comportamiento de ambos I6bulos glaciales fuera sincrénico, al

menos durante la fase inicial de la LGT.

7.3 Comparacion de la historia glacial de Patagonia norte durante el Ultimo Maximo
Glacial y la Ultima Terminacion Glacial con otras cronologias glaciales regionales y

hemisféricas

A continuacién, compararé las cronologias del LGC y del 16bulo LPV con la historia
glacial de otras localidades en Patagonia y otras regiones de latitudes medias del hemisferio sur
con el objeto de evaluar la sincronia de la actividad glacial a escala regional y hemisférica
durante la LGT.

7.3.1 Pre-Ultimo Méaximo Glacial (>26,5 ka)

A lo largo de Patagonia, las evidencias mas claras de actividad glacial durante el
Plestoceno tardio previas al LGM se restringen al MIS 3 (Darvill et al., 2015; Denton et al.,
1999; Garcia et al., 2018; Moreno et al., 2015) y, mas recientemente, hacia el final del MIS 5
(Mendelova et al., 2020) y el MIS 8 (Hein et al., 2017; Kaplan et al., 2005).

Mi cronologia radiocarbénica sugiere que el avance mas extenso del LGC (i.e. COR1)
ocurrié antes de ~45,9 ka. Esta edad es similar a aquella extraida de la turbera Taiquem®d, la cual
se asocia morfoestratigraficamente al cinturén morrénico mas externo del LGC observable en el
norte de IGC, sugiriendo que que este limite glacial refleja una fase de avance del hielo
probablemente durante el MIS 3 o previo (Denton et al., 1999; Heusser et al., 1999; Moreno et
al., 2015). De la misma manera, en Patagonia sur, se ha reportado que los l16bulos de Torres del

Paine y Ultima Esperanza (52° S) experimentaron avances de gran magnitud a ~48,0 + 1,6 ka
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(Garcia et al., 2018). Mientras que, en Tierra del Fuego, el I6bulo de Bahia InGtil-Bahia San
Sebastian (53,5° S) pudo expandirse en torno a ~45,6 (+139,9/-14,3) ka (Darvill et al., 2015). Si
mi edad radiocarbonica corresponde con una edad minima cercana, entonces es muy probable
que el LGC haya avanzado de manera contemporanea con otros I6bulos glaciales de Patagonia
durante el MIS 3 o antes (Fig. 7.8).

Posteriormente, otros autores han demostrado en el sitio Dalcahue la ocurrencia de una
reactivacion del LGC poco antes de ~32,8 + 0,8 ka (i.e. COR2; Denton et al., 1999). Este evento
glacial coincide temporalmente con la actividad inferida de otros I6bulos glaciales de la Regién
de los Lagos chilena (41° S) alrededor de ~33,6 £ 0,2 ka durante el MIS 3 (Moreno et al., 2015).
Asi como con el comportamiento de los 16bulos de Torres del Paine y Ultima Esperanza, los
cuales experimentaron una fase de construccién morrénica que culminé a ~34,0 + 1,3 Kka,
también durante el MIS 3 (Garcia et al., 2018). Por lo tanto, si la edad radiocarbénica del sitio
Dalcahue corresponde con una edad minima cercana, entonces es muy probable que el LGC
haya avanzado coetdneamente con otros lébulos patagdnicos durante el final del MIS 3 (Fig.
7.8).

Asi mismo, en Nueva Zelanda, se han reportado multiples fases de expansion del 16bulo
glacial de Lago Pukaki (44° S) a ~40,7 + 1,0y ~34,7 + 1,4 ka (Doughty et al., 2015; Kelley et
al., 2014) y Lago Ohau (44,3°S) a ~31,6 + 1,2 ka (Putnam et al., 2013) durante el MIS 3 (Fig.
7.8), las cuales coinciden temporalmente con la construccién de los limites COR1 y COR2 del
LGC.

7.3.2 Ultimo Méaximo Glacial (~26,5 - ~18,0 ka)

En Patagonia, numerosas cronologias morrénicas han demostrado la ocurrencia de
multiples avances glaciales durante el LGM, los cuales parecen haber ocurrido regionalmente en
cuasi-sincronia (e.g. Denton et al., 1999; Douglass et al., 2006; Hein et al., 2010; Kaplan et al.,
2004; McCulloch et al., 2005).

Las edades basales de Laguna Pastahué y Lago Emerenciana, en combinacion con la
cronologia obtenida en el sitio Las Lajas, sugieren la reanudacion de la actividad del LGC entre
25,7 + 0,5 (Garcia, 2012) y ~23,9 + 0,7 ka (Moreno coms. pers.) durante el LGM (i.e. Evento 2-
3). Esta fase de avance o estabilizacion del LGC coincide con aquella reportada en trabajos

previos para otros I6bulos glaciales de Patagonia norte a ~26,0 + 0,1 ka (Moreno et al., 2015).
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Asi mismo, en Patagonia centro, edades cosmogénicas indican que los I6bulos de Lago Buenos
Aires/General Carrera (46,5°S) y Pueyrredén/Cochrane (47°S; Fig. 7.8) avanzaron entre ~26,4 +
1,5 (Douglass et al., 2006; Kaplan et al., 2004) y ~25,1 + 0,9 ka (Hein et al., 2010),
respectivamente. Recientemente, se ha informado de un avance del glaciar de Lago Belgrano en
torno a ~24,8 + 1,1 ka (Mendelova et al., 2020). En conjunto, mi interpretacion de la edad de
Laguna Pastahué, Lago Emerenciana y Las Lajas esta en consonancia con otras cronologias
morrénicas de Patagonia. Por lo tanto, concluyo preliminarmente que el LGC fluctu6 en

sincronia con otros glaciares patagénicos muy probablemente entre ~26,0 y ~24,0 ka.

En LPV registro la culminacién de un avance glacial poco antes de ~19,7 + 1,0 ka
durante el LGM, justo antes de comenzar a retroceder significativamente. La probabilidad
maxima del conjunto de edades cosmogeénicas que acotan este evento glacial coindice con el
comportamiento reportado para el I6bulo Rio Cines (44° S), el cual experimenté un reavance o
estabilizcidn alrededor de ~19,8 + 1,2 ka (Garcia et al., 2019). Asi mismo, el 16bulo de
Cochrane/Pueyrredon también reanudd su actividad a ~20,8 + 1,3 ka (Fig.7.7; Hein et al., 2010).
En Tierra del Fuego, el I6bulo de Bahia Inatil/Bahia San Sebastian se expandié a ~19,6 + 1,2 ka
(Kaplan et al., 2007; McCulloch et al., 2005), respectivamente. De la misma manera, en Nueva
Zelanda, el glaciar del Lago Pukaki también reavanz6 alrededor de ~20,3 £+ 0,7 ka (Fig. 7.8;
Doughty et al., 2015).

Aunque no obtuve edades para acotar la fase final de actividad del LGC durante el LGM
(i.e. COR3), trabajos previos determinaron con precision mediante edades maximas y minimas
de radiocarbono que ésta ocurrio6 entre ~17,9 £ 0,2 y ~17,7 £ 0,2 (Fig. 7.8; Denton et al., 1999;
Moreno et al., 2015). Este Gltimo pulso glacial es contemporaneo con numerosas evidencias de
actividad glacial distribuidas a lo largo de Patagonia. En Patagonia norte, coincide con la
construccion de la terraza de kame de Lago Llanquihue y Seno de Reloncavi (Denton et al.,
1999). En Patagonia centro, varias morrenas del Lago General Carrera/Buenos Aires fueron
originadas a ~18,5+ 0,7 y ~18,1 £ 0,2 ka (Fig. 7.8; Bendle et al., 2017; Douglass et al., 2006;
Kaplan et al., 2004). Mientras que, en Patagonia sur, se han reportado morrenas con edades de
~18,1+ 1,4y ~17,5+0,2 ka en el valle del Rio Guanacos (50°S) y el seno de Ultima
Esperanza, respectivamente (Murray et al., 2012; Sagredo et al., 2011).

Una circunstancia similar ha sido observada en Nueva Zelanda, donde las cronologias

morrénicas de los l6bulos de Ohau, Pukaki y Rakaia (43° S) muestran la ocurrencia de un pulso
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glacial en torno a ~17,9 £ 0,4 (Putnam et al., 2013), ~17,9 + 0,6 (Doughty et al., 2015) y ~17,5 +
0,6 ka (Putnam et al., 2013), respectivamente (Fig. 7.8; Doughty et al., 2015; Koffman et al.,
2017; Putnam et al., 2013).

En la actualidad, establecer la cronologia del inicio de la LGT en Patagonia resulta
problematico. Las cronologias glaciales mas robustas indican la culminacién del tltimo avance
glacial del LGM en torno a los ~18,0 ka, marcando el inicio de la LGT (Fig. 7.9; ver seccion
7.3.2). Sin embargo, existen evidencias puntuales que sugieren un inicio temprano de la LGT en
Rio Cisnes y Lago Cochrane/Pueyrredon (47,5°S), donde los glaciares retrocedieron desde su
altima posicion del LGM a~19,8 £ 1,2y ~19,1 + 1,0 ka, respectivamente (Fig. 7.9; Garcia et al.,
2019; Hein et al., 2010).

La cronologia de LPV indica que el glaciar se retir6 de su Ultima posicion durante el
LGM alos ~19,7 + 1,0 ka, coincidiendo con los Iébulos de Rio Cisnes (Garcia et al., 2019) y
Cochrane/Pueyrredon (Fig. 7.9; Hein et al., 2010). Sin embargo, considerando las
incertidumbres (20) de mi conjunto de datos es imposible distinguir esta fase de actividad glacial
de aquella documentada por edades radiocarbdnicas y cosmogénicas a los ~18,0 ka en otros
sitios de Patagonia (e.g. Bendle et al., 2017; Denton et al., 1999; Douglass et al., 2004; Kaplan et
al., 2004; Moreno et al., 2015; Sagredo et al., 2011), por lo tanto, no es posible asumir con
certeza que este evento glacial constituya la fase final de actividad del 16bulo LPV durante el
LGM. Puesto gque se han observado evidencias de lagos proglaciales en los glaciares que
iniciaron su deglaciacion de manera temprana en Patagonia, tal y como se ha reportado en Rio
Cisnes (Garcia et al., 2019), Lago Cochrane/Pueyrredon (Hein et al., 2010) y Valle de
Chacabuco (Henriquez et al., 2017; Thorndycraft et al., 2019; Villa-Martinez et al., 2012),
analizar la influencia de éstos en el comportamiento de los glaciares podria ofrecer informacion

crucial para determinar la cronologia exacta del inicio de la LGT en Patagonia.

Considerando mi interpretacién del registro geomorfolégico de los 16bulos LGC y LPV,
en combinacion con las evidencias cronoldgicas de Patagonia y Nueva Zelanda, parece muy
probable que los glaciares de las latitudes medias del hemisferio sur se comportaran de manera
sincrénica durante el final del LGM, tal y como indican estudios anteriores (Moreno et al., 2015;
Palacios et al., 2020; Schaefer et al., 2006). No obstante, reconozco que los datos de LPV no son

concluyentes e invitan a la elaboracién de cronologias glaciales adicionales en Patagonia norte.
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7.3.3.1 Estadial Heinrich 1 (~18,0 - ~14,5 ka)

Las evidencias geomorfoldgicas de periodos de avance o estabilizacion glacial en
Patagonia durante el HS1 son escasas o carecen de una cronologia robusta (Fig. 7.9; Ariztegui et
al., 1997; Murray et al., 2012; Sagredo et al., 2011).

Las cronologias del LGC y del I6bulo LPV sugieren preliminarmente que ambos lébulos
glaciales experimentaron, al menos, una fase de estabilizacion o avance durante el HS1. En el
caso del LGC, si mi interpretacion es correcta, esta estabilizacion en torno a Isla Lemuy culminé
~16,8 + 0,2 ka. Mientras que el LPV habria construido la morrena CR1 previamente a ~15,9 +
0,7 ka. Aunque estas edades son estadisticamente indistinguibles (+2c), sobre la base de la
posicion morfoestratigrafica de las geoformas asociadas a esta fase de actividad glacial,

considero que reflejan eventos glaciales individuales.

El comportamiento del glaciar de VCR durante el HS1 coincide temporalmente con unos
pocos glaciares de Patagonia (Fig. 7.9). Por ejemplo, en Patagonia norte, evidencias
sedimentolégicas sugieren la reactivacion de los glaciares de Cerro Tronador (41,3°S) a ~14,9 +
0,3 ka (Ariztegui et al., 1997). En Patagonia sur, edades cosmogénicas obtenidas en el valle de
Rio Guanacos muestran la presencia de morrenas originadas en torno a ~16,4 + 1,4 ka (Murray
et al., 2012). Mas al sur, una edad radiocarbénica minima sugiere que el I6bulo de Ultima
Esperanza se reactivd poco antes de ~16,4 + 0,1 ka (Sagredo et al., 2011). Aungue la ocurrencia
aparentemente simultanea de este evento glacial en varios glaciares de Patagonia sugiere un
origen climatico, la mayor parte de las cronologias mencionadas presentan debilidades que
dificultan la evaluacién de la naturaleza y sincronia de la actividad glacial durante el HS1 en la

regién patagonica (Fig. 7.9).

Ya que Patagonia no exhibe un registro morrénico claro asociado al HS1, una
posibilidad adicional para explicar este avance podria encontrarse en glaciares localizados fuera
del territorio patagonico. Asi pues, en Nueva Zelanda, sobre la base de un elevado nimero de
edades cosmogénicas, se ha reportado la culminacidn de una fase de estabilizacién o expansion
glacial a ~16,3 £ 0,3 ka en el valle de Rakaia (43°S), el cual esta representado por la morrena
Prospect Hill (Fig. 7.9; Koffman et al., 2017; Putnam et al., 2013).

En sintesis, el conjunto de evidencias geomorfoldgicas y cronoldgicas de la actividad

glacial en latitudes medias del hemisferio sur (Koffman et al., 2017; Murray et al., 2012; Putnam
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et al., 2013; Sagredo et al., 2011), incluyendo VCR, indican la ocurrencia puntual de
estabilizaciones glaciales durante un periodo de retroceso generalizado contemporaneo con el
HS1.

7.3.3.2 Reversion Fria Antartica (~14,5 - ~12,9 ka)

La reanudacion de la actividad glacial durante el ACR esta extensamente documentada
en Patagonia centro y sur (e.g. Davies et al., 2018; Garcia et al., 2012; Mendelova et al., 2020;
Menounos et al., 2013; Moreno et al., 2009; Sagredo et al., 2018; Strelin et al., 2011). Sin
embargo, hasta la fecha no se ha descubierto ninguna evidencia de fluctuaciones glaciales
contemporaneas en Patagonia norte, en parte debido a la dificultad de encontrar un registro

morrénico en buenas condiciones de preservacion.

En LPV, las edades cosmogénicas obtenidas en las morrenas CR2, CR3 y CR4 indican
la ocurrencia de una fase de expansion/estabilizacidn del glaciar del VCR entre ~13,5+0,6 y
~13,1 + 0,5 ka de manera contemporanea con el ACR (Fig. 7.9). La formacion de esta secuencia
de morrenas durante el ACR implica que este evento glacial exhibié una estructura interna
compleja con variaciones climaticas de escala submilenial. Si mi interpretacion es correcta,
entonces el frente del glaciar habria experimentado tres fases de construccién morrénica,
interrumpidas por un evento de retroceso alrededor de ~13,0 ka, el cual queda demarcado por la

llanura glaciofluvial presente entre CR3 y CR4.

El comportamiento del glaciar del VCR replica con precision aquel registrado en
Patagonia centro (Fig. 7.9), donde se ha reportado la presencia de numerosas morrenas formadas
por varios glaciares provenientes del macizo del cerro Cochrane/San Lorenzo (47,4°S) durante
el ACR. Asi pues, los glaciares del valle de Rio Tranquilo y Callugueo se expandieron o
estabilizaron repetidamente durante la LGT a~13,5+ 0,6 y ~12,9 + 0,6 ka, respectivamente
(Fig. 7.9; Davies et al., 2018; Sagredo et al., 2018). Ligeramente mas al sur, el I6bulo del lago
Belgrano también experiment6 varias fases de reavance o estabilizacion en torno a ~13,0 £ 0,9
ka (Mendelova et al., 2020). Asi mismo, en Patagonia sur (Fig. 7.9), el glaciar del valle de Cerro
Torre reanudd su actividad a ~13,5 £ 0,5 ka (Reynhout et al., 2019). Ligeramente al sur, el
I6bulo de Lago Argentino también experimento dos reavances o estabilizaciones de gran
magnitud seguida de un tercer evento mas restringido entre ~13,2 + 1,0y ~12,4 + 0,2 ka (Ackert

et al., 2008; Strelin et al., 2011). Mientras que en Torres del Paine, una fase glacial similar
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ocurrid alrededor de ~14,0 + 0,7 ka (Moreno et al., 2009; Garcia et al., 2012). Aunque mas
escasas, en Tierra del Fuego también se ha informado de evidencias de fluctuaciones glaciales
durante el ACR en torno a ~13,4 + 1,0 ka (Menounos et al., 2013).

Este comportamiento de los glaciares patagénicos es muy similar al determinado
mediante cronologias morrénicas basadas en *°Be de los I6bulos glaciales neozelandeses de Lago
Pukaki y su pequefia cuenca tributaria Irishman Stream, donde se han registrado avances
glaciales en torno a ~13,0 £ 0,5 ka (Fig. 7.3; Kaplan et al., 2010; Putnam et al., 2010), y Valle
Rakaia, cuyo I6bulo glacial reavanzé o se estabiliz6 en varias ocasiones entre ~13,9 + 0,4y
~13,1+ 0,5 ka (Fig. 7.9; Koffman et al., 2017; Putnam et al., 2013).

Hasta la fecha, mi cronologia morrénica del glaciar del VCR constituye la evidencia mas
septentrional de Patagonia de fluctuaciones glaciales durante el ACR, expandiendo la influencia
geografica de la sefial climatica antartica asociada a la LGT en el registro glacial hasta los 43,5°
S. Ademas, mis resultados, en combinacion con otras cronologias morrénicas independientes,
contribuyen también a reforzar la hipotesis de que el enfriamiento caracteristico de este evento
paleoclimatico de escala milenial podria haber alcanzado al menos los 40° S del hemisferio sur
(Pedro et al., 2016).

7.3.3.3 Dryas Reciente (~12,9 - ~11,7 ka)

El registro morrénico asociado al YD en Patagonia es puntual y, en la mayoria de los
casos, basado en cronologias poco robustas (e.g. Mendelova et al., 2020; Sagredo et al., 2018).
Por lo tanto, no ha sido posible determinar claramente si la reactivacion de los glaciares
patagonicos durante este periodo se debe a la influencia de condiciones locales o al

establecimiento de condiciones climaticas propicias para la actividad glacial.

En el VCR, las edades de ‘°Be sittian la construccion de la morrena CR5 poco antes de
~12,5 + 0,4 ka. Aunque el error de la edad de esta morrena solapa con el término del ACR, su
posicién morfoestratigrafica respecto a las morrenas mas externas, indica que CR5 se formé
durante un reavance o estabilizacion glacial de menor magnitud, por lo que intepreto
tentativamente que el glaciar del VCR reanudd su actividad de manera contemporanea con el
YD (Fig. 7.9).
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Aungue de manera preliminar, la cronologia cosmogénica de mi registro morrénico
coincide con aquella de Lago Belgrano, en Patagonia centro, donde varias edades de °Be
indican el fin de la culminacién de un avance glacial a ~12,4 + 1,0 ka (Mendelova et al., 2020).
En Patagonia sur, concretamente en Lago Argentino (50° S), edades cosmogénicas sefialan la
formacion de la morrena Herminita en torno a ~12,1 + 0,5 ka (Kaplan et al., 2011). Finalmente,
en Tierra del Fuego, dos edades radiocarbdnicas basales acotan un periodo de construccion

morrénica en torno a ~12,0 + 0,1 ka (Fig. 7.9; Menounos et al., 2013).

Debido a que las evidencias de fluctuaciones glaciales durante el YD en Patagonia son
poco concluyentes, observar el comportamiento de otros glaciares fuera de la region podria
ofrecer informacidn adicional. Asi pues, en Nueva Zelanda, pese a que las evidencias
geomorfoldgicas y cronolégicas indican un retroceso significativo de los glaciares durante la
mayor parte del YD, tanto el glaciar de Irishman Stream como el 16bulo del valle Rakaia
contienen morrenas datadas mediante *°Be en ~12,2 + 0,5 (Fig. 7.9; Kaplan et al., 2010) y ~12,2
+ 0,4 ka (Koffman et al., 2017).
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En términos generales, el registro geomorfoldgico y cronolégico del VCR presenta
claras semejanzas con otros sectores patagonicos y neozelandeses, en donde las morrenas
asignadas al YD se encuentran en una posicion muy interna respecto a las morrenas del ACR.
Asi pues, muy probablemente los glaciares de las latitudes medias del hemisferio sur
retrocedieron significativamente durante la mayor parte del YD, experimentando una corta fase
de estabilizacion o potencial reavance de escasa magnitud hacia el final del periodo. Esta

interpretacion coincide con la expuesta previamente por otros autores (e.g. Kaplan et al., 2010).

7.4 Contexto paleoclimatico regional y hemisférico en relacion con las fluctuaciones de los
I6bulos Golfo de Corcovado y Palena/General Vintter: posibles forzamientos de la

actividad glacial en Patagonia norte durante la Ultima Terminacion Glacial

7.4.1 Posibles forzamientos climaticos inferidos a partir de indicadores paleoclimaticos

independientes

En las Gltimas décadas se ha propuesto que el desplazamiento latitudinal del nucleo de
influencia de los Vientos del Oeste Australes (Southern Westerly Winds; SWW) respecto a su
posicion actual (50°S) constituye uno de los mecanismos responsables de la variabilidad
climética tipica de la LGT en el hemisferio sur (Imbrie et al., 1992; Toggweiler et al., 2006).
Numerosos estudios apuntan a que este componente de la circulacion atmosférica juega un papel
fundamental en el clima a escala hemisférica y global a través de la modificacion de la
circulacion oceénica de aguas profundas y del reforzamiento de la desgasificacion del Océano
Austral (Anderson et al., 2009; Denton et al., 2010). En este escenario, las condiciones estadiales
(frias) se vinculan con una migracion hacia el ecuador de los SWW, favoreciendo la captura de
COzen el Océano Austral, mientras que los periodos interestadiales (calidas) estarian
relacionados con un desplazamiento de los SWW hacia el polo, promoviendo la liberacién de
CO;a través del reforzamiento del afloramiento de aguas proundas en el Océano Austral. Asi
pues, varios trabajos han sugerido que la actividad glacial en latitudes medias del hemisferio sur
durante la LGT esta controlada por la dindmica de los SWW (Putnam et al., 2010; Sagredo et al.,
2018).

Actualmente, el comportamiento de los SWW en Patagonia durante la LGT resulta un
tema de debate debido a las divergencias entre los registros terrestres y marinos. Por un lado,

andlisis polinicos de testigos de sedimentos lacustres y de turberas de Patagonia noroeste indican
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que el ndcleo de los SWW se desplaz6 hacia Antéarctica entre los ~17,8 y los ~16,5 ka durante la
primera fase de la LGT. A continuacion, migraron hacia el ecuador a los ~16,5 ka,
intensificandose entre los ~15,0 y los ~12,7 ka, contemporaneamente con el ACR. Finalmente,
se habrian desplazado nuevamente hacia el polo durante el YD entre los ~12,7 y los ~11,5 ka
(Jara et al., 2019; Moreno et al., 2018; Pesce & Moreno, 2014; Vilanova et al., 2019). Por otro
lado, andlisis de alkenonas de sedimentos marinos obtenidos en la costa occidental de Patagonia
norte, sugieren que los SWW migraron hacia el polo entre los ~19,8 y los ~16,7 ka, durante el
inicio de la LGT, para posteriormente desplazararse ligeramente al norte, sin afectar
sustancialmente el clima de Patagonia norte, entre los ~16,7 y los ~12,7 ka durante el HS1y el
ACR. Por altimo, migraron nuevamente hacia el polo entre los ~12,7 y los ~12,1 ka

coincidiendo con el YD (Lamy et al., 2007).

Asumiendo que el retroceso del 16bulo de LPV desde la morrena PV6 fue sincrénico con
el abandono del LGC del limite COR3 a ~17,7 £ 0,2 ka (Denton et al., 1999; Moreno et al.,
2015), este evento esta en consonancia con numeroso estudios paleoecoldgicos realizados en
Patagonia norte que indican el aumento de especies arboreas adaptadas a condiciones célidas y la
disminucién del nivel de varios lagos en torno a los ~17,7 £ 0,2 ka (Fig. 7.10; Moreno et al.,
2015; Moreno & Videla, 2016; Pesce & Moreno, 2014). Asi mismo, el registro de analogos
modernos del testigo marino MD07-3100, recogido en la costa pacifica norpatagénica (41° S),
también muestra un aumento abrupto de la temperatura estival de la superficie del oceano de
manera casi simultanea (Fig. 7.10; Haddam et al., 2018). En Antartica, los testigos de hielo de
Dronning Maud Land (EDML, 75° S) y WDC registran un inicio contemporaneo de
calentamiento atmosférico acompafiado por el incremento del CO, atmosférico (Fig. 7.10;
EPICA, 2006; Marcott et al., 2014; WAIS, 2013). Esta circunstancia se ha interpretado como el
establecimiento de un periodo de aumento de las temperaturas y disminucién de las
precipitaciones promovido por desplazamiento hacia el polo del nucleo de influencia de los
SWW (Moreno et al., 2015, 2018).

Por otro lado, si asumimos que la deglaciacion en el sector LPV inici6 a ~19,7 = 1,0 ka,
es decir, antes que en el sector occidental de los Andes, entonces este evento glacial coincide con
el establecimiento de condiciones célidas inferidas a partir del aumento de polen arbéreo
detectado en la vertiente pacifica de los Andes en los sitios Lago Pichilaguna (41,2°S; Moreno et
al., 2018), Canal de la Puntilla (41°S) y Huelmo (41,7° S) entre los ~22,6 y los ~19,3 ka (Fig.
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7.10; Moreno et al., 2015) de manera contemporanea con el Interestadial Varas (Mercer, 1972;
Moreno et al., 2015), el cual constituye un periodo caracterizado por el aumento regional de las
temperaturas (Denton et al., 1999; Mercer, 1972; Moreno et al., 2015). Este intervalo coincide
con el registro isotdpico del testigo de hielo del Domo C (WDC) recuperado en el Manto de
Hielo Antartico Occidental (WAIS; 79°S), el cual muestra el inicio temprano de un pulso de
calentamiento a partir de ~22,0 ka (WAIS, 2013), precediendo el retroceso generalizado de los
glaciares patagénicos durante el inicio de la LGT (Fig. 7.10).

En sintensis, aunque resulta poco probable, las cronologias de las fluctuaciones del LGC
y el I6bulo LPV indican que estos respondieron de manera sincrénica a un incremento acusado
de las temperaturas acompafiado de un disminucion de las precipitaciones motivado por la
migracion hacia el polo de los SWW hacia los ~17,7 £ 0,2 ka, marcando el inicio local de la
LGT, tal y como reflejan indicadores paleoclimaticos terrestres y marinos independientes (Fig.
7.10; EPICA, 2006; Haddam et al., 2018; Moreno et al., 2015).

Tras el inicio de la LGT, la presencia del lago glacial Castro sugiere que el retroceso del
frente del LGC fue pausado, llegando incluso a estabilizarse en las islas de Archipiélago de
Chiloé antes de contraerse repentinamente a los ~16,8 + 0,2 ka. Este periodo de pausa en el
retroceso glacial en IGC coincide con el aumento de especies arbdreas detectado en el registro
polinico de los sitios Canal de la Puntilla, Huelmo y Lepué, los cuales alcanzan valores
interglaciales de manera contemporanea (Moreno et al., 2015; Pesce & Moreno, 2014). Asi
mismo, el registro de foraminiferos marinos muestra un aumento significativo de las
temperaturas superficiales estivales del mar en la costa chilena en torno a los ~17,0 ka (Fig.
7.10; Haddam et al., 2018). Por otro lado, los registros isotopicos y de CO; provenientes de los
testigos de hielo antarctico WDC (Marcott et al., 2014; WAIS, 2013) y EDML (EPICA, 2006)

sefialan una tendencia al calentamiento (Fig. 7.10).

Las edades '°Be sittian la construccion de la morrena CR1 en el VCR poco antes de
~15,9 + 0,7 ka durante el HS1, lo que siguere un retorno a condiciones frias, o al menos una
interrupcion en el calentamiento, e incremento en las precipitaciones. Esta interpretacion esta en
linea con los registros paleoclimaticos independientes obtenidos en el flanco pacifico de los
Andes Norpatagdnicos y Patagonia centro. Asi pues, el registro polinico de Lago Lepué (43°S)
muestra un incremento de coniferas higrdfilas y el declive de especies vegetales de aguas poco

profundas, indicando un aumento de las precipitaciones a los ~16,1 ka (Pesce & Moreno, 2014).
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Una tendencia similar se evidencia en el registro polinico de Lago Unco (~45,2°S; Vilanova et
al., 2019) y Lago Edita (47°S; Henriquez et al., 2017), ambos localizados en Patagonia centro.
Por otro lado, foraminiferos marinos sefialan un estancamiento en el incremento de las
temperaturas superficiales estivales del mar norpatagoénico entre los ~16,4 y los ~16,0 ka (Fig.
7.10; Haddam et al., 2018). Adicionalmente, en Antartica, el registro de CO del testigo de hielo
WDC presenta una estabilizacion en el aumento del CO- entre ~16,3 y ~14,8 ka (Fig. 7.10;
Marcott et al., 2014).

A la luz de los datos derivados de otros indicadores paleoclimaticos considero que la
construccion de la morrena CR1 durante el HS1 fue resultado de un aumento local de las
precipitaciones motivada por una excursion ecuatorial del nucleo de los SWW en torno a los
~16,4 ka (Fig. 7.10; Henriquez et al., 2017; Pesce & Moreno, 2014; Vilanova et al., 2019).

Subsecuentemente, durante el ACR, las formacion de las morrenas CR2, CR3y CR4 en
el VCR entre los ~13,5 £ 0,6 y ~13,1 £ 0,5 ka coinciden con la méxima abundancia de polen de
especies vegetales adaptadas a condiciones frias y himedas observada en varios testigos de
sedimentos lacustres de la region (Fig. 7.10; Moreno et al., 2015; 2018; Moreno & Videla,
2016), asi como de Patagonia centro (Henriquez et al., 2017; Vilanova et al., 2019) y sur
(Moreno et al., 2009; 2015) y con la minima temperatura estival de la superficie del mar
detectada en los testigos marinos de la costa patagonica (Fig. 7.10; Haddam et al., 2018). De la
misma manera, es contemporanea con la interrupcion en el aumento del CO. Yy la disminucion
del 580 registrados en los testigos de hielo antartico WDC (Fig. 7.10; Marcott et al., 2014;
WAIS, 2013) y EDML (EPICA, 2006).

Teniendo en cuenta estos datos en comparacion con la cronoldgica morrénica de VCR,
concluyo gue la formacién de las morrenas CR2, CR3 y CR4 durante el ACR fue principalmente
dirigida por un enfriamiento y un incremento de las precipitaciones locales promovida por el
reforzamiento de los SWW a Patagonia norte, tal como se infiere en otros registros

paleocliméticos regionales (Jara et al., 2019; Moreno, 2020; Moreno et al., 2015, 2018).

Finalmente, aunque la cronologia cosmogénica indica tentativamente la construccion de
CR5 previamente a ~12,5 + 0,4 ka durante el YD, otros indicadores paleocliméticos
independiente muestran el establecimiento de condiciones climaticas relativamente propicias

para la expansion glacial en Patagonia norte (Ariztegui et al., 1997). Concretamente, los
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registros polinicos del lago El Salto y Lepué muestran la aparicion de especies adaptadas a
condiciones relativamente frias y un aumento de incendios forestales ligado a una disminucion
de las precipitaciones entre los ~12,9 y los ~11,7 ka (Fig. Fig. 7.10; Moreno & Videla, 2016;
Pesce & Moreno, 2014). Asi mismo, la técnica de analogos modernos en sedimentos marinos
recuperados a una latitud similar, muestra la persistencia de temperaturas relativamente frias
hasta los ~12,5 ka (Fig. 7.10; Haddam et al., 2018). Sin embargo, estos resultados contrastan con
el registro de CO,y 50 obtenido en los testigo de hielo antartico WDC y EDML, los cuales
muestran una tendencia continuada al calentamiento desde el final del ACR en torno a los 13,0
ka (Fig. 7.10; EPICA, 2006; Marcott et al., 2014; WAIS, 2013).

En términos generales, la mayoria de los indicadores paleoclimaticos independientes
muestran una ligera tendencia al calentamiento y la disminucion de las precipitaciones durante el
YD, atributéndose al cese gradual de la influencia de los SWW como consecuencia de su
migracién hacia Antartica (EPICA, 2006; Haddam et al., 2018; Moreno & Videla, 2016; Pesce
& Moreno, 2014; WAIS, 2013), circunstancia que coincide con el retroceso del glaciar del VCR

seguido de la construccion de la morrena CRS.

En conclusion, las fluctuaciones del LGC y del I6bulo LPV parecen estar en sintonia con
el comportamiento de los SWW inferido a partir de indicadores paleocliméticos independientes
de cardcter terrestre y marino producidos en Patagonia norte (Fig. 7.10; Haddam et al., 2018;
Moreno et al., 2015; 2018; Pesece & Moreno, 2014), asi como el registro isotdpico y de CO;
atmosférico de los testigos de hielo antarticos (Fig. 7.10; EPICA, 2006; WAIS, 2013), lo que
sugiere fuertemente que la dindmica de los glaciares norpatagdnicos siguié un patrén similar al
registrado en Antartica durante la LGT mayormente controlado por la posicién latitudinal y la

intensidad de los SWW vy los corredores de tormentas asociados.
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Figura 7.10: Comparacion de las fluctuaciones del LGC y el 16bulo LPV con indicadores paleoclimaticos
independientes obtenidos en Patagonia norte y Antartica durante la LGT. a) Cronologia radiocarbénica del LGC. b)
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Cronologia cosmogénica del 16bulo LPV y del glaciar VCR. c) Temperatura estival de la superficie del mar (Haddam
et al., 2018). d) Abundancia de Podocarpus nubigena en Lago Pichilaguna (Moreno et al., 2018) y Lago Lepué (Pesce
& Moreno, 2014). ) Abundancia de polen arbdreo en Canal de la Puntilla + Turbera Huelmo (Moreno et al., 2015). f)
Concentracion de COzen el testigo de hielo antartico WDC (Marcott et al., 2014). g) Registro isotépico (3'20) del
testigo de hielo WDC de Antartica (WAIS, 2013). Franjas azul oscuro indican maxima influencia de los SWW en
Patagonia norte. Las barras azul claro indican influencia de los SWW en Patagonia norte. Franjas rojo claro indican
baja influencia de los SWW en Patagonia norte. Franjas rojo oscuro indican minima influencia de los SWW en
Patagonia norte.

7.4.2 Posibles forzamientos glacioldgicos

En IGC, las evidencias geomorfoldgicas y cronolégicas plantean el posible escenario de
que el LGC haya tenido un comportamiento asimétrico entre los sectores norte y sur durante el
altimo ciclo glacial. Por un lado, las edades basales de las lagunas Pastahué y Emerenciana
(Moreno, com. pers.) y la seccion estratigrafica Las Lajas (Garcia, 2012) indican que el LGC
experimentd una fase de expansion glacial entre ~25,7 £ 0,5y ~23,9 + 0,7 ka (i.e. Evento 2-3;
Garcia, 2012; Moreno, com. pers.). Sin embargo, la posicion morfoestratigrafica de estos sitios
sugiere quel mientras que, en el sector norte de IGC, este evento glacial quedd constrefiido a la
costa orienta, en el sector sur, el hielo avanzé hasta casi alcanzar el Océno Pacifico. Por otro
lado, varios autores han demostrado repetidamente mediante edades minimas cercanas de **C
que el margen glacial septentrional del LGC comenz6 a retroceder desde COR3 a ~17,7 £ 0,2 ka
(Denton et al., 1999; Moreno et al., 2015). Sin embargo, varias edades radiocarbdnicas minimas
sefialan que el frente meridional del LGC pudo haber perdurado en el interior de IGC hasta
~15,5 + 0,5 ka (Fercovic, 2020; Villagran, 1988). Aungue he argumentado gue estas Gltimas
podrian no corresponder con edades minimas cercanas, el hecho de gue se hayan obtenido
resultados similares en varios sitios del sur de IGC, abre el posible escenario, aungue no
necesariamente el mas probable, de que los sectores norte y sur del LGC presentaran un desfase
de ~2500 afios en el inicio del retroceso generalizado de los margenes glaciales que acompafia el
inicio de la LGT.

Si la interpretacion de ambos eventos es correcta, puesto que la extension del area de
estudio es demasiado reducida para exhibir diferencias climaticas relevantes, una posible
explicacion es que el comportamiento asimétrico del LGC durante este intervalo estuviera
dirigido por la dindmica interna del glaciar en relacién con el control ejercido por la topografia y

la litologia local sobre el mismo.
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Sobre la base de la geomorfologia local se ha sugerido que el Manto de Hielo
Patagonico pasé de estar caracterizado por la presencia de glaciares de piedemonte a constituir
un manto glacial continuo en el sector central de IGC, indicando un cambio en el estilo de
glaciacion (Garcia, 2012). En este contexto, sobre la base de la presencia de alineamientos
rocosos pulidos y orientados y de alineamientos submarinos de mega escala (Stokes, 2018),
localizados preliminarmente en el sector Tantauco-Quelldn y el canal Moraleda,
respectivamente, propongo tentativamente que el LGC pudo contener corrientes de hielo (i.e. ice
stream) en el sector meridional de IGC. Si esta interpretacion es correcta, entonces es probable
que, mientras el sector septentrional de IGC estaba dominado por un Iébulo glacial de descarga
en reposo sobre sedimentos poco consolidados, el sector meridional estuviera cubierto por una

corriente de hielo sobre los afloramientos rocosos de la Cordillera de la Costa.

Las corrientes de hielo de flujo rapido constituyen las rutas de transferencia de hielo mas
determinantes para el balance de masas de los mantos de hielo continentales (Stokes et al.,
2007). Gracias a observaciones directas de corrientes de hielo vecinas en Antartica Occidental se
ha constatado que el comportamiento de éstas es altamente variable tanto en el tiempo como en
el espacio (Dowdeswell et al., 2008). Esta circunstancia sugiere que la dindmica de las corrientes
de hielo podria estar controlada primordialmente por la variacién en las caracteristicas de su base
en lugar de variaciones climaticas (MacAyael, 1992; Truffer & Echelmeyer, 2003), en particular,
a la presencia de areas de anclaje basales (i.e. sticky spots; Alley, 1993; Stokes et al., 2007).
Varios estudios geofisicos, geomorfoldgicos, geocronoldgicos y modelos numéricos han
concluido que el aumento de la rugosidad de la base vinculado a la presencia de afloramientos
rocosos, en combinacion con las caracteristicas geométricas de las cuencas, podrian constituir
los factores de control mas influyentes en la dindmica de las corrientes de hielo (Alley, 1993;
Jamieson et al., 2012; Small et al., 2018; Stokes et al., 2007). Asi pues, se ha propuesto que las
corrientes de hielo sobre sustratos rocosos son poco proclives a experimentar la migracién de sus
margenes debido al incremento de la fuerza de arrastre basal, generando la fusion parcial de la
base del hielo y posterior recongelamiento del agua subglacial (Alley, 1993; Stokes et al., 2007).
Este fendmeno produciria que las corrientes de hielo entraran en un estado de histéresis que las
Ilevaria a experimentar cambios en su extension en escalas de tiempo mayores (Schoof, 2007;
Truffer & Echelmeyer, 2003). Por lo tanto, existe la posibilidad de el sector meridional de IGC

estuviera cubierto por una corrente de hielo procedente del canal Moraleda, el cual transferia una
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cantidad significativa de hielo desde las cabeceras andinas hasta IGC, el cual quedaba
solidamente anclado al basamento rocoso como consecuencia de procesos de fusion y
recongelamiento de la base del glaciar, dificultando la ocurrencia de grandes fluctuaciones del
frente del LGC. Adicionalmente, es posible también, que este fenémeno se viera reforzado por la
topografia estrecha del canal Moraleda, el cual fluye entre el continente y el archipiélago
Melinka, y que habria generado un incremento de las fuerzas de arrastre en los laterales de la
corriente de hielo, ocasionando la desaceleracion de la transferencia de hielo. Si esta hip6tesis es
correcta, es posible que el LGC haya perdurado mas tiempo en el sector meridional de IGC
debido, por un lado, a la inmovilidad del frente glacial como consecuencia del anclaje basal
ejercido por la Cordillera de la Costa y, por otro lado, a la lentitud de la transferencia de grandes
volimenes de hielo provenientes de la divisoria de la Cordillera de los Andes promovida por la

relativa estrechez del Canal Moraleda.

En sintesis, las diferencias observadas en la magnitud de los eventos glaciales ocurridos
entre los sectores norte y sur del LGC durante el LGM vy el inicio de la LGT podrian ser
explicadas por la existencia de dos regimenes glacioldgicos distintos en IGC (Garcia, 2012).
Sobre la base de mi analisis geomorfoldgico preliminar del sector desplegado entre Tantauco y
Quelldn, propongo tentativamente que esta zona estuvo bajo la influencia de una corriente de
hielo que fluia desde el Canal Moraleda hacia el sector meridional de IGC. Esta habria reposado
sobre materiales rocosos asociados a la Cordillera de la Costa, lo que podria haber promovido,
por un lado, fluctuaciones de escasa magnitud durante el LGM, permitiendo que el frente del
LGC se mantuviera cercano al Océano Pacifico hasta los ~24,0 ka y, por otro lado, su
permanencia local durante el inicio de la LGT. Sin embargo, considerando la abrumadora
evidencia cronoldgica que sitta la desaparicion local del hielo en todo IGC en torno a los ~18,0
ka (Denton et al., 1999; Moreno et al., 2015), incluyendo Lago Huillin en Tantauco, concluyo
gue muy probablemente las edades radiocarboénicas obtenidas en el area entre Lago Chaiguata y
Quellédn (Fercovic, 2020; Villagran, 1988) representan un fendmeno diferente al establecimiento

de condiciones libres de hielo.
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Capitulo 8 - Conclusiones

El anélisis geomorfoldgico y geocronoldgico de los ensambles de geoformas y depositos
glaciales localizados en Patagonia norte entre 42,5° y 43,5° S permiten acotar la estructura y
cronologia de las fluctuaciones de los I6bulos glaciales de Golfo de Corcovado y Lago
Palena/General Vintter durante el ultimo ciclo glacial, constituyendo el registro de actividad
glacial més completo y septentrional de Patagonia durante la transicion desde las condiciones

glaciales del Ultimo Maximo Glacial a las condiciones interglaciales del Holoceno.

En la vertiente pacifica de los Andes norpatag6nicos, concretamente en Archipiélago e
Isla Grande de Chiloé, el I6bulo Golfo de Corcovado avanzé o se estabilizd, al menos, en cinco
ocasiones durante el ultimo ciclo glacial. La méaxima extensién alcazada por el hielo ocurrié
antes del Ultimo Maximo Glacial previamente a ~45,9 ka, probablemente durante el MIS 3 o
antes. Durante este evento, el frente glacial llegé a localizarse puntualmente en las cercanias del
Océano Pacifico a través de los valles transversales de la Cordillera de la Costa, manteniéndose
en su mayor parte contenido en el flanco oriental de la cadena montafiosa. A continuacion, el
I6bulo Golfo de Corcovado experiment6 sucesivas fases de expansion que oscilaron entre la
vertiente oriental de la Cordillera de la Costa y la costa oriental de Isla Grande de Chiloé entre
antes de ~32,8 ka, durante el MIS 3, y entre ~25,7 y ~23,9 ka y, finalmente, entre ~17,9y ~17,7
ka durante el MIS 2, coincidiendo con el Ultimo Maximo Glacial. Subsecuentemente, el frente
glacial abandond su posicion terminal durante el Ultimo Méaximo Glacial a los ~17,7 ka dando
inicio a la Ultima Terminacion Glacial en la region. Por Gltimo, evidencias geomorfoldgicas y
estratigraficas sugieren que el frente glacial experimentd un retroceso pausado seguido de una
fase adicional de estabilizacion en el Archipiélago de Chiloé entre ~17,7 y ~16,8 ka de manera
contemporanea con el Estadial Heinrich 1, justo antes de retroceder catastréficamente hasta el

continente a los ~16,7 ka.

La abundante presencia de depdsitos glaciolacustres contenidos dentro del limite
geomorfoldgico atribuido a la posicion final del 16bulo Golfo de Corcovado durante el Ultimo
Méaximo Glacial, en conjunto con las edades basales extraidas de lagos y turberas a lo largo del
sector central de Archipiélago e Isla Grande de Chiloé, indican la formacion del paleolago

Castro entre los ~17,7 y los ~16,8 ka durante la fase inicial de la Ultima Terminacién Glacial,
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gracias al blogueo de los canales marinos del arpichiélago debido a la estabilizacion del margen
glacial en Isla Lemuy.

Mi interpretacion geomorfoldgica y cronologia radiocarbdnica, en conjunto con trabajos
previos, muestra un comportamiento escalonado del I6bulo de Golfo de Corcovado durante el
inicio de la Ultima Terminacion Glacial, caracterizado por un primer evento de retroceso
pausado del margen glacial durante el primer milenio de la LGT, seguido de un colapso
repentino que habria llevado al hielo hasta el continente de manera practicamente instantanea

durante el Estadial Heinrich 1.

En la vertiente atlantica de los Andes norpatagdnicos, en la cuenca de Lago
Palena/General Vintter (43,5° S), el 16bulo del mismo nombre se expandi6 hasta ocupar una
posicion mas alla de la costa del lago actual depositando al menos seis crestas morrénicas
durante el Ultimo Méaximo Glacial. La edad cosmogénica de la morrena mas interna de este
grupo indica que el hielo abandoné dicha posicién a los ~19,7 ka durante el Interestadial Varas,
marcando el inicio de la deglaciacion en la zona. A continuacion, mientras el 16bulo Lago
Palena/General Vintter se retiraba hacia las divisorias andinas, varios glaciares se
individualizaron ocupando los valles tributarios de la cuenca lacustre actual durante el Estadial
Heinrich 1. Asi pues, el glaciar que ocupd el valle de Cerro Rifion experimentd sucesivas
pulsaciones que construyeron morrenas hace ~15,9 ka, durante el Estadial Heinrich 1, ~13,5y
~13,1 ka, coetaneas con la Reversion Fria Antartica, y ~12,5 ka, de manera contemporanea con
el Dryas Reciente. Subsecuentemente, el frente glacial se retird hasta su cabecera sin dejar

evidencias de posteriores etapas de avance o estabilizacidn del frente durante el Holoceno.

Mis resultados no permiten evaluar con certeza la sincronia de las fluctaciones glaciales
en ambas vertientes de la Cordillera de los Andes en Patagonia norte durante la Ultima
Terminacion Glacial ya que solo se identificaron geoformas de margen glacial para ambos
I6bulos glaciales originados durante la fase temprana de este intervalo. Las edades obtenidas en
Lago Palena/General Vintter que situan el inicio de la deglaciacion a los ~19,7 ka son
estadisticamente indistinguibles (25) de las edades que indican el retroceso glacial generalizado
en Isla Grande de Chiloé a los ~17,7 ka, abriendo la posibilidad de que el inicio de la Ultima
Terminacidn Glacial en la region comenzara de manera sincrénica. De manera similar, la
actividad del I6bulo Golfo de Corvado a ~16,8 ka también es estadisticamente indistinguible

(20) de aquella registrada en Lago Palena/Vintter a ~15,9 ka, indicando un comportamiento
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sincronico de ambos l6bulos durante el Estadial Heinrich 1. Asi pues, mi registro
geomorfoldgico y cronoldgico deja dudas abiertas sobre sincronia en el comportamiento de
ambos ldbulos glaciales durante la Ultima Terminacion Glacial.

A escala regional y hemisférica, por un lado, las fluctuaciones del I6bulo Golfo de
Corcovado durante el Ultimo Méaximo Glacial coinciden temporalmente con el comportamiento
de otros glaciares en Patagonia y Nueva Zelanda.. Por otro lado, los eventos glaciales registrados
en el valle de Cerro Rifion (Lago Palena/General Vintter) durante la Ultima Terminacion Glacial
estan en concordancia con cronologias morrénicas de varios sitios de Patagonia centro y sur,
expandiendo la sefial climatica de la Reversion Fria Antartica hasta los 43,5° S en Patagonia
norte. Es mas, tentativamente también indica la reanudacion puntual de la actividad glacial
durante eventos de retroceso glacial generalizado contemporaneos con el Estadial Heinrich 1 y el
Dryas Reciente. La cronologia morrénica del valle Cerro Rifién coincide con las
reconstrucciones glaciales de varias localizaciones en Patagonia y Nueva Zelanda, demostrando
un comportamiento zonal sincrénico de las fluctuaciones glaciales en latitudes medias del

hemisferio sur durante la Ultima Términacién Glacial.

En términos generales, mi cronologia glacial de Archipiélago e Isla Grande de Chiloéy
Lago Palena/General Vintter durante la Ultima Terminacion Glacial replican el patron de
deglaciacidn registrado otros glaciares de latitudes medias del hemisferio, asi como la estructura

observada en el registro isotopico de Antartica.

Las fluctuaciones del glaciar de Valle Cerro Rifi6n durante la Ultima Terminacion
Glacial coninciden temporalmente con periodos de condiciones frias y/o himedas detectados en
el registro paleoecoldgico y marino de la vertiente pacifica de Patagonia norte. Ya que estos
eventos han sido atribuidos a la migracion hacia el ecuador y/o intensificacién del nicleo de
influencia de los Vientos del Oeste Australes sobre latitudes medias del hemisferio sur, concluyo
que la actividad glacial de Patagonia norte durante la Ultima Terminacion Glacial estuvo
controlada mayormente por la llegada de humedad de origen pacifico en conjunto con el

enfriamiento atmosférico promovido por la expansion hacia el norte del frente polar antértico.
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ANnexos

Prof. 14C Cal afio Interpretacion Fuente
sitio Latitud Longitud Cédigo Cddigo testigo BP Rango 25 (Cal
(°decimales)  (°decimales) laboratorio testigo (cm) Material “Cafio BP  (Mediana) afio BP)
Taiquem6 Sedimento Edad minima para el abandono del frente glacial Heusser et al., 1999
-42.173611 -73.597222 AA-14770 HE94-2B 600 >49892 - - o i
lacustre del limite glacial COR1
Sedimento Edad minima para el abandono del frente glacial Heusser et al., 1999
Mayol _42.643055 73.759722 AA-20370 HE95-2A 285 14941 + 97 18117 17865 - 18376 del limite glacial COR3
lacustre
Edad minima para el abandono del frente glacial Heusser et al., 1999
Mayol 42 643055 73759722 Beta-67039 M-8 540 Gytja 14270 + 170 17307 16789 — 17803 del limite glacial COR
Edad minima para el abandono del frente glacial Heusser et al., 1999
Mayol 42 643055 73759722 T-9660A M-8 570 Gytja 13935 + 270 16827 16074 — 17577 del limite glacial COR
AA-TUa- 23 0 % 678 16298 Edad minima para el abandono del frente glacial Heusser et al., 1999
Huitanque . 13345 + 105 15995 15678 — 1
q -42.641212 -73.802503 258A EH-4 480 Gytja del limite glacial COR3
. Edad minima para el abandono del frente glacial Heusser et al., 1999
Huitanque 45 541012 73.802503 Beta-62029 EH-4 460 Gytja 14350 + 240 17452 16779 - 18067 del limite glacial COR3
LT ) CAMS- 0504CT8 14175 + 40 17357 17037 - 17655 Edad minima para el abandono del frente glacial Gonzalorena, 2015;
. Taruméan - ; + -
-42.707430  -73.930487 114969 5 808 Gytja del limite glacial COR3 Moreno et al., 2015
. Edad minima para el abandono del frente glacial Abarzia et al., 2004
L. Tahui _42.815947 73.561000 NSRL-12474 0004D 995 Gytja 14050 + 80 17011 16671 — 17332 del limite glacial COR3
. Edad minima para el abandono del frente glacial Abarzia & Moreno,
L. Melli 42779226 73552054 ETH-25252 0005C 881 Gytja 13820 + 90 16658 16331 - 16982 del limite glacial COR3 2008
) Edad minima para el abandono del frente glacial Pesce & Moreno,
L. Lepué _42.805582 73713277 ETH-25455 0201DT12 1182 Gytja 14700 + 90 17836 17585 — 18072 del limite glacial COR3 2014
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CAMS- . Edad minima para el abandono del frente glacial Ugalde, 2016
Pindal 45600135 -73.651787 CHCL4-03- oo Sedimento 13770170 16576  16303- 16884 o P ’ ¢
156396 BT11 lacustre del limite glacial COR4
Chaitén ) ) CAMS-15848 i i Limo 1383050 16674 1641816934 Edad minima para condiciones libres de hielo Moreno et al., 2015
organico
L. . ] S ] Villagran, 1988
Beta-10485 420 - Limo  13000+260 15472  14461-16254 Edad minima para condiciones libres de hielo
Chaiguata  -43.172491  -73.902288 - .
440 orgénico
_ 260 - Limo _ . i H H Villagran, 1988
L.Soledad 43170491  .73.002088  Deta-1484 } . 12350 + 100 14332 13967 — 14868 Edad minima para condiciones libres de hielo 9
280 organico
P.Carmen o ace0s 7757959 Beta-10481 ) 227:0_ Arenas  13040£210 15546 1486816205 Edad minima para condiciones libres de hielo Villagrén, 1988
i CAMS- Restos . . Garcia, 2012
Las Lajas -42.75991 7359814 1ps361 } } 24000 + 130 28034 27724 — 28344  Edad mimina para avance glacial COR2
vegetales
i CAMS- R Edad méxima para avance glacial correspondiente Garcia, 2012
Las Lajas 4275991 73.50814 estos 215104180 25740 25403 — 26077
e s 125362 N N vegetales a Evento 2-3

Tabla 1la: Edades radiocarbonicas obtenidas en Archipiélago e Isla Grande de Chiloé en trabajos previos.
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14C Cal afo Interpretacion Fuente
sitio Latitud Longitud Cédigo BP Rango 26 (Cal
(°decimales)  (°decimales) laboratorio Material “Cafio BP  (Mediana) afio BP)
Dalcahue 42379197 73.651843 AA-13710* Madera 14458 + 98 17570 17266 - 17876 Edad méxima para avance glacial asignado al limite COR3 Denton et al., 1999
Dalcahue 42379197 73.651843 AA-13711 Madera 14697 £ 125 17831 17512 — 18150 Edad méxima para avance glacial asignado al limite COR3 Denton et al., 1999
Dalcahue 42379197 .73.651843 AA-13712 Madera 14799 £ 91 17956 17689 — 18216 Edad maxima para avance glacial asignado al limite COR3 Denton et al., 1999
Dalcahue 42379197 .73.651843 AA-13713 Madera 14689 + 102 17823 17552 — 18084 Edad maxima para avance glacial asignado al limite COR3 Denton et al., 1999
Dalcahue 42379197 73.651843 AA-13714 Madera 14653 + 99 17786 17523 — 18033 Edad méaxima para avance glacial asignado al limite COR3 Denton et al., 1999
Dalcahue 42379197 .73.651843 AA-13715 Madera 14710 + 130 17846 17516 — 18182 Edad méaxima para avance glacial asignado al limite COR3 Denton et al., 1999
Dalcahue 42379197 .73.651843 AA-13716 Madera 14682 + 101 17816 17547 — 18073 Edad méaxima para avance glacial asignado al limite COR3 Denton et al., 1999
Dalcahue 42379197 .73.651843 AA-13717 Madera 14703 + 101 17839 17567 — 18100 Edad méaxima para avance glacial asignado al limite COR3 Denton et al., 1999
Dalcahue 42379197 _73.651843 AA-13718 Madera 14589 + 101 17722 17459 — 17959 Edad méaxima para avance glacial asignado al limite COR3 Denton et al., 1999
Dalcahue 42379197 .73.651843 AA-13719 Madera 14663 + 121 17794 17485 — 18093 Edad méaxima para avance glacial asignado al limite COR3 Denton et al., 1999
Dalcahue 42379197 .73.651843 AA-13720 Madera 14620 + 134 17749 17409 — 18080 Edad méaxima para avance glacial asignado al limite COR3 Denton et al., 1999
Dalcahue 42.379197 73.651843 AA-13721 Madera 14880 + 99 18052 17798 — 18329 Edad méaxima para avance glacial asignado al limite COR3 Denton et al., 1999
Dalcahue _42.379197 73.651843 AA-13722 Madera 14991 + 100 18172 17910 — 18431 Edad méaxima para avance glacial asignado al limite COR3 Denton et al., 1999
Dalcahue 42379197 _73.651843 AA-13723 Madera 14720 £ 90 17860 17603 — 18099 Edad méaxima para avance glacial asignado al limite COR3 Denton et al., 1999
Dalcahue 42379197 _73.651843 AA-13724 Madera 14951 + 100 18129 17874 — 18386 Edad maxima para avance glacial asignado al limite COR3 Denton et al., 1999
Dalcahue _42.379197 73.651843 AA-13725 Madera 14836 + 100 18002 17725 — 18281 Edad maxima para avance glacial asignado al limite COR3 Denton et al., 1999
Dalcahue 42379197 _73.651843 AA-13726 Madera 14874 + 123 18048 17724 — 18357 Edad maxima para avance glacial asignado al limite COR3 Denton et al., 1999
Dalcahue 42379197 _73.651843 AA-13727 Madera 14834 + 111 18005 17705 — 18301 Edad maxima para avance glacial asignado al limite COR3 Denton et al., 1999
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Dalcahue 42379197 73.651843 AA-13728 Madera 14671 + 133 17802 17468 — 18136 Edad méxima para avance glacial asignado al limite COR3 Denton et al., 1999
Dalcahue 42379197 .73.651843 AA-13729 Madera 14806 + 104 17965 17678 — 18254 Edad méxima para avance glacial asignado al limite COR3 Denton et al., 1999
Dalcahue 42379197 _73.651843 AA-13730* Madera 15062 + 118 18251 17950 — 18549 Edad méaxima para avance glacial asignado al limite COR3 Denton et al., 1999
Dalcahue 42379197 _73.651843 A-7727 Madera 14915+ 75 18085 17879 — 18310 Edad maxima para avance glacial asignado al limite COR3 Denton et al., 1999
Dalcahue 42379197 .73.651843 A-7716* Madera 15045 + 80 18229 17979 — 18455 Edad méaxima para avance glacial asignado al limite COR3 Denton et al., 1999
Dalcahue 42379197 .73.651843 UGA-6822 Madera 14610 + 180 17734 17246 — 18178 Edad maxima para avance glacial asignado al limite COR3 Denton et al., 1999
Dalcahue 42379197 .73.651843 UGA-6921* Madera 14520 + 105 17646 17353 — 17937 Edad maxima para avance glacial asignado al limite COR3 Denton et al., 1999
Dalcahue 42379197 _73.651843 UGA-6933 Madera 14915 + 105 18091 17830 — 18367 Edad méaxima para avance glacial asignado al limite COR3 Denton et al., 1999
Dalcahue 42379197 .73.651843 UGA-6983* Madera 15260 + 115 18479 18177 — 18743 Edad méaxima para avance glacial asignado al limite COR3 Denton et al., 1999
Dalcahue 42379197 .73.651843 UGA-6823 Madera 15050 + 180 18240 17838 — 18658 Edad méaxima para avance glacial asignado al limite COR3 Denton et al., 1999
Dalcahue _42.379197 73.651843 UGA-6824 Madera 14700 + 170 17835 17431 - 18281 Edad méaxima para avance glacial asignado al limite COR3 Denton et al., 1999
Dalcahue _42.379197 73.651843 UGA-6825 Madera 14620 + 180 17745 17264 — 18196 Edad méaxima para avance glacial asignado al limite COR3 Denton et al., 1999
Dalcahue 45 520147 73651843 UGA-6918 Sedimento 14480 + 180 17582 17086 — 18010 Edad méxima para avance glacial asignado al limite COR3 Denton etal., 1999
' ' orgéanico
Dalcahue 42379197 73651843 UGA-6922 Sedimento 14995 + 100 18176 17913 — 18436 Edad méxima para avance glacial asignado al limite COR3 Denton et al., 1999
’ ' organico
Dalcahue 42379197 73651843 A-6190 Sedimento 14770 + 110 17920 17623 — 18220 Edad méxima para avance glacial asignado al limite COR3 Denton et al., 1999
’ ' organico
Dalcahue 45 520197 73.651843 A-6189 Sedimento 14720+ 100 17859 17585 — 18122 Edad méxima para avance glacial asignado al limite COR3 Denton et al., 1999
’ ' organico

Tabla 2a: Edades radiocarbonicas recalibradas del sitio Dalcahue en Archipiélago e Isla Grande de Chiloé obtenidas en el sitio Dalcahue (Denton et al., 1999).
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