CENTRO DE INVESTIGACION CIENTIFICA Y DE

EDUCACION SUPERIOR DE ENSENADA

N

CICESE

ESTRUCTURA DE LA LITOSFERA EN LA MARGEN CONTINENTAL DE CHI-
LE (27°S), INFERIDA MEDIANTE ANALISIS DE ADMITANCIA, SISMICIDAD Y

MODELADO GRAVIMETRICO

TESIS
MAESTRIA EN CIENCIAS

JORGE MANUEL CANUTA CANUTA

ENSENADA, B. C. FEBRERO DE 2003.



TES'S DEFENDIDA POR

JORGE MANUEL CANUTA CANUTA

Y APROBADA POR EL SIGUIENTE COMITE

Dr. Juan Garcia Abdeslem

Director del Comité

Dr. Carlos Francisco Flores Luna Dr. Luis Alberto Delgado Argote
Miembro del Comité Miembro del Comité

Dr. Jorge Abelardo Céceres Martinez
Miembro del Comité

Dr. Juan Garcia Abdeslem Dr. Luis Alberto Delgado Argote
Jefe Departamento de Geofisica Aplicada Director de Estudios de Posgrado

14 defebrero de 2003



Resumen de la Tesis que presenta JORGE MANUEL CANUTA CANUTA como requisito
parcial para obtener e grado de MAESTRO EN CIENCIAS en Ciencias de la Tierra con
orientacion en GEOFISICA APLICADA. Ensenada, Bgja California, México. Febrero de 2003.

ESTRUCTURA DE LA LITOSFERA EN LA MARGEN CONTINENTAL DE CHI-
LE (27°S), INFERIDA MEDIANTE ANALISIS DE ADMITANCIA, SISMICIDAD Y
MODELADO GRAVIMETRICO

Resumen aprobado por:

Dr. Juan Garcia Abdeslem
Director de Tesis



RESUMEN

Con € proposito de inferir la estructura de la litosfera en la margen continental de
Chile, en laregion comprendida entre las latitudes 26° y 28°S las longitudes 67°y 74°W, se
han modelado anomalias gravimeétricas en tres transectos, que con longitud de 700 km abar-
can laregion oceanicay continental. Dadalano unicidad en lasolucion del problemainverso
en gravimetria, se harestringido lageometriadel modelo inicial que explicalas anomalias de
gravedad observada, utilizando inferencias independientes. En la region continental se ha
utilizado la sismicidad registrada instrumentalmente a distancias telesismicas, para construir
la geometria de la zona Wadati-Benioff. Se utilizé la teoria de admitancia para determinar la
geometria de la discontinuidad de Mohorovicic, através del andlisis einversion del cociente
espectral entre la anomalia de Bouguer y latopografia. El grosor de la litosfera oceanica se
calcul6 apartir de un modelo de difusién térmica, en donde €l grosor de lalitésferaes propor-
cional alaraiz cuadrada de su edad, la cual fue determinada de la edad de aineamientos

magnéticos observados en e piso oceanico adyacentes ala margen continental de Chile.

Del andlisis de admitancia se puede concluir que la porcion continental de la zona
estudiada se encuentraen equilibrio isostético, €l cual puede ser explicado tanto por un meca-
nismo de compensacion local, como por uno de compensacion regional caracterizado por una
baja rigidez flexural. La estructura de la litésfera que resulta de modelar las anomalias de
gravedad, acotada con informacion independiente, ha permitido obtener un modelo robusto,
en donde e maximo grosor cortical, del orden de 60 km, se encuentra justo por debajo de la
Cordillera Principal de los Andes. El modelo obtenido sugiere que, a partir de 100 km de
profundidad, e angulo de subduccion decrece paulatinamente, de manera consistente con los

resultados de otros estudios.

Palabras clave: litGsfera, isostasia, gravimetria, sismicidad, admitancia gravimétrica, mode-

lado gravimétrico 2-D, Copiapd, Chile.



ABSTRACT

With the purpose of inferring the structure of the lithosphere in the Chilean margin, in
the region comprised between the latitudes 26° and 28°S longitudes 67° and 74°W, gravity
anomalies were modeled along three 700 km long transects that include both the oceanic and
continental regions. Because of the non-uniqueness characteristic intheinverse gravity problem,
the initial geometry of the model that explains the observed gravity was constrained using the
following independent inferences. For the continental region, instrumentally recorded
earthquakes at teleseismic distances were used to infer the Wadati-Bennioff zone. The
admittance theory was used to determine the geometry of the Mohorovivic discontinuity, by
the analysis and inversion of the spectra ratio between the Bouguer gravity and topography.
The thickness of the oceanic lithosphere was computed using a thermal diffusion model,
where the thickness of the lithosphere is proportional to the square root of its age, and that
determined using the age of magnetic lineation observed at the seafloor adjacent to the Chilean

continental margin.

The admittance analysis alows concluding that the continental portion of the study
area is in isostatic equilibrium, which can be explained either by a local compensation
mechanism, or by aregional compensation mechanism, characterized by low flexurd rigidity.
The structure of the lithosphere that results from gravity modeling, constrained using
independent information, results in a robust model, where the maximum thickness of the
continental crust, of about de 60 km, occurs just under the Andes Principal Cordillera. The
obtained model suggeststhat the subduction angle dightly but continuoudly decreases at depths

grater than 100 km, in agreement with results from other studies.

Key words: lithosphere, isostasy, gravimetry, seismicity, gravity admittance, 2-D gravity

modeling, Copiapd, Chile.
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ESTRUCTURA DE LA LITOSFERA EN LA MARGEN CONTINENTAL DE
CHILE (27°S), INFERIDA MEDIANTE ANALISIS DE ADMITANCIA,
SISMICIDAD Y MODELADO GRAVIMETRICO

CAPITULO |
INTRODUCCION

El objetivo planteado en estatesis consistio en construir un modelo bidimensiona de
la geometriay densidad de la litésfera que explicara las anomalias de Bouguer y Aire Libre
observadas en la region de Copiapd, Chile, en un transecto que cubriera desde € Océano
Pacifico, laregion delafosa Pert-Chiley lacordilleraPrincipa delos Andes, extendiéndose

hasta la zona occidental de Argentina.

Debido alano unicidad inherente en la solucion del problemainverso apartir de datos
gravimétricos, se consider6é importante introducir informacién independiente con € propési-
to de acotar €l nimero de soluciones compatibles con los datos ainterpretar. Considerando las
caracteristicas del estudio, se seleccionaron tres condicionantes pararealizar e modelado. La
primerade ellas planted €l problemade inferir lageometriay profundidad de la zona Wadati-
Benioff, a partir de la sismicidad registrada instrumentalmente. La segunda condicionante
consistio en determinar la geometria 'y profundidad de la discontinuidad de Mohorovicic a
través de latopografiay del modelo de compensacion isostética de tipo local y posteriormen-
te, de un modelo de compensacion regional. La tercera condicionante consistio en la utiliza-
cion del modelo estéandar de difusion térmica donde el grosor de lalitésfera ocednica resulta

ser proporcional alaraiz cuadrada de su edad.

Posteriormente, buscando la manera de discernir entre |os mecanismos de compensa-

cion isostética en forma cuantitativa, se recurrié a calculo de la admitancia, definida en for-



mageneral como € cociente espectral entre laanomalia de Bouguer y latopografia, incluyen-
do € célculo de la funcién de admitancia tedrica para los mecanismos de compensacion

isostéticadetipo local y regional.

En una etapa mas avanzada del proyecto de investigacion, se planted e problema
inverso deinferir lavariacién del contraste de densidad con la profundidad y lavariacion del
gradiente de densidad con la profundidad, a partir de la admitancia calculada, mediante €l

método de expansion espectral y de programacion lineal.

Por ultimo, habiéndose determinado que € mecanismo de compensacion compatible
con la admitancia observada corresponde a uno de compensacién regional con baja rigidez
flexural, y utilizando la informacion independiente antes citada, se procedié a modelar tres
transectos con longitud de 700 km, que expliquen la anomalia de Bouguer en un tramo conti-

nental y lade Aire Libre en lamarina.

L os tépicos pertinentes a este trabajo de investigacion se dividen en siete capitul os.
En el Capitulo | se presentan |os aspectos bésicos de lainformacion sobre la cua se cimienta
el desarrollo de estatesis, como son: |os antecedentes histéricos del concepto deisostasia, la
descripcién de la zona de estudio que incluye su geomorfologia y relieve topografico-
batimétrico, la distribucion y calidad de los datos gravimétricos y sismicos, y la descripcion
cualitativadel carécter y lineamientos observados en |os mapas delas anomalias gravimétricas
deairelibrey de Bouguer. Enel Capitulo |1 se describe el marco tecténico delos Andesy las
principales unidades geoldgicas y estructuras presentes en el area de estudio, reconociendo
una estratigrafia continua desde el Paleozoico tardio (300 Ma) hasta € Cuaternario. En €l
Capitulo 111 se desarrollan, completamente, |os aspectos tedricos de |os mecanismos de com-
pensacién isostéticalocal y regional, con laintencion de entender |os principios que losrigen,

relacionar |os conceptosy proposiciones a model os simples, permitiendo formularlosy otor-



garles significado de acuerdo al marco tedrico planteado. En el Capitulo |V setratalateoriay
el calculo numérico de laadmitanciaa partir de latransformada de Fourier de laanomalia de
Bouguer y de la topografia; se presenta un giemplo con datos sintéticos de topografia, y se
aplicalateoriaexpuestaal célculo delaadmitanciaal areade estudio, incluyendo un andlisis
de coherenciay su comparacion con la funcion de admitancia tedrica, teniendo en cuentalos
model os de compensacion local y regional. En el Capitulo V se estudian |os aspectos basicos
delainversion lineal utilizando el método de expansién espectral y €l de programacion lineal.
En este capitulo se entregan los resultados obtenidos de cada proceso de inversion. En €
Capitulo VI se presentan y examinan los elementos utilizados para redlizar la modelacion de
la anomalia de aire libre y Bouguer sobre tres transectos de orientacion W-E, utilizandose
para ello informacién geofisica independiente para acotar €l nimero de soluciones compati-
bles con |os datos gravimétricos que seinterpretan. En € capitulo VII se analizan |os resulta-

dos obtenidos y las conclusiones alcanzadas en esta investigacion.
.1 ANTECEDENTES DE LA ISOSTASIA

A mediados del siglo X1X fueron propuestos dos modelos conceptualmente simples
paraexplicar ladesviacion delavertical observadaenlalndia, al pie delosHimalayas. En el
ano 1855, John Henry Pratt calcul 6 la atraccion gravitacional gjercida por los Himalayas en
Kdianay Kaliampur, y publicé sus resultados en un texto de 75 paginas, donde describe que
el efecto gravitaciona debido alos Himalayas era suficientemente grande como para desviar
la plomada de su vertical mas de tres veces € valor observado, concluyendo que no entendia

la causade ladiscrepanciay gque el problemadebia ser investigado a profundidad.

Un mes después de la publicacion de Pratt, George Biddell Airy, en una nota corta,
ofrecio una sencilla explicacién a la discrepancia reportada por Pratt. Airy sugirio que las

capas més externas de la Tierra constituian una corteza delgada que sobreyace un estrato



fluido de gran densidad. Airy comparé a la corteza yaciendo sobre lava con un bloque de
madera flotando en agua, explicando que la desviacion de lavertical en la proximidad de una
cadena montafiosa de la magnitud de los Himalaya se debe a la presencia de un defecto de

masa a profundidad.

En 1859 Pratt postulé que los continentes estaban constituidos por una serie de blo-
ques de diferente alturay densidad, de modo que la densidad de cada bloque erainversamente
proporcional asu elevacion, requiriendo que a cierta profundidad, definida como la profundi-

dad de compensacion, la presién gjercida por cada blogque debia ser lamisma.

Posteriormente en 1931, Vening Meinesz modificod € concepto de compensacion de
Airy, suponiendo gue la corteza es capaz de comportarse elésticamente bajo una carga
topogréfica, espacialmente, corresponde a una version suavizada de las raices del modelo de

compensacion isostatica de Airy.

En 1970, Dormany Lewisdesarrollaron un método paracalcular larespuestaisostatica
a partir de la informacion gravimétrica y topografica observada sin establecer a priori una
hip6tesis de compensacion isostética. Esta técnica supone que € mecanismo de compensa-
cién isostatico es lineal e isotropico para una carga puntual, donde la respuesta del campo
gravimeétrico puede ser representada como la convolucion bidimensional de latopografiacon
la respuesta isostética de la Tierra. A esta relacion entre las anomalias gravimétricas y la

topografia se le denomina admitancia.

Ladeterminacién delaadmitancia, a partir de larazon espectral entrelagravedad y la
topografia, es generalmente calculada en €l dominio de la frecuencia espacia 0 nUmero de
onda. Su comparacion con las funciones de admitanciatedricas correspondientes alos mode-
los de compensacion local y regiona permitira discriminar, en principio, € mecanismo de

compensacion isostatica mas probable.



L os resultados obtenidos por Dorman y Lewis (1970), fueron estudiados por otros
investigadores, entre ellos citamos a Banks et al. (1977 y 1978) y McNutt (1979, 1983,
1984). Banks et al. (1977) aplicaron la técnica de programacion lineal y programacion
cuadrética para invertir la respuesta isostética para la zona continental de Estados Unidos,
utilizando lateoria de Dorman y Lewis (1970). Banks et al. (1977) andizaron la funcién de
respuesta isostética para una carga aplicada a la placa en € techo de lamisma, bagjo € punto

de vista de los model os clasicos de compensaci on.

Forsyth (1981), sugiri6 quelos valores derigidez flexural deducido delos estudios de
admitancia pueden ser subestimados s la litésfera es cargada desde la base o dentro de la

placa.
1.2 UBICACION DE LA ZONA DE ESTUDIO

La zona en estudio se encuentra ubicada en Chile, comprende la region entre los 26°-
28°Sy los 74°-66°W, abarcando parte del océano Pacifico, laHoja Copiapd, escala 1:500.000,
y la parte occidental de Argentina (Figura 1).

|.3 RELIEVE DE LA REGION

Al sur del rio Salado (22°20'S, 68°35' W), las cuatro provincias fisiogréficas, Plani-
ciesLitorales, CordilleradelaCosta, laDepresion Intermediay lacordilleraPrincipal delos
Andes, pierden sus rasgos longitudinales con la aparicion de una serie de cordones transver-
sales de relieve que se desprenden del macizo andino para unirse ala cordillera de la Costa,
formandose asi |os Valles transversales. La cordillera Principal de los Andes se presenta en
esta region como la seccién mas elevada de toda el area de estudio y del pais. El monte més
ato de la region de estudio y también de Chile es el Nevado Ojos del Salado con 6893 m

sobre € nivel medio del mar. La Depresion Intermedia desaparece, después de la cuenca de
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Diego de Almagro (26°23'S, 70°02' W), para ser reemplazada por |os cordones montaiiosos
gue se extienden hacia el oeste y por las mesetas que quedan entre ellos. La Cordillerade la
Costa se ve atravesada por rios mostrando sierras aisladas. Las planicieslitorales se van ha-
ciendo cadavez mésamplias, llegando adesplazar alacordillerade laCosta, muy erosionada.

Frente ala Hoja Copiapd, se encuentra la fosa de chilena con casi 8000 m de profundidad.



| .4 GEOMORFOLOGIA DE LA REGION

A continuacién se describe lageomorfol ogia correspondiente a Chile continental dela

zona de estudio (Figura 2), cuyos antecedentes estan tomados de Borgel (1983).
|.4.1 COSTA
a) Farellon Costero

El farellon costero se levanta desde la linea de costa, hasta aturas del orden de los
1000 m sobre € nivel del mar. La aturadd farellén disminuye paulatinamente en la medida
que se avanza a sur. El poblado de Taltal marca el limite entre la zona caracterizada por un
farellon atoy laotra, mas deprimida. En toda su extension alo largo del litoral, el acantilado
costero esta bien conservado y solo parcialmente roto por gargantas profundas de quebradas

secas que logran llegan a mar.

Desde laactividad orogénicadel Cretécico, el area costera haestado siempre sobre el
nivel del mar. Las planicieslitorales se extienden como limite en altura hastalos 300 m s.n.m.
En lamayor parte de este litoral nortino, las acciones abrasivas del mar han dominado sobre

un estrén rocoso.
|.4.2 CORDILLERA DE LA COSTA
a) Cordillera de la Costa

Se considera cordillerade |la Costaaquellos pafios y alineamientos de cerros altos que
sobresalen del nivel general de la pampa, por encima de los 1500 m s.n.m. Considerando la
alturamedia de las depresiones locales, la atura promedio de los cerros que conforman esta
cordillera seriadel orden de 400 a 600 m. La Cordillera de la Costa conserva el caracter de
cerros aislados, empinandose sblo algunas centenas de metros por encimadel plano ato dela

pampa.
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Figura 2. Esguema geomorfoldgico de la zona de estudio. Chile Continental



|.4.3 DEPRESION INTERMEDIA
a) Pampa Ondulada o Augtral

Corresponde alaporcién deladepresion intermediainstalada entre las sierras Vicuiia
Mackenna (24°27' S, 70°02' W), del Muerto (24%48' S, 70°08' W) y Pefiafiel (24°50' S, 69°35' W)
por €l nortey € rio Copiap0 (27°22' S, 70°20' W) por e sur. Con 250 km de gje N-Sy 70 km
en € sentido E-W, la pampa ondulada se estrecha entre las planicies litorales y los planos

inclinados, ya en extincion.
b) Pampa Transicional

Sedesarrollaentre el rio Copiap6 por €l nortey € rio Elqui (29°53'S, 71°15' W), por €l
sur. Cubriendo una extensidon N-S estimada en 300 km y ancho medio de unos 55 km, es una
zona donde |l os efectos erosivos del paisgje se manifiestan con mayor vigor y donde las pam-
pas y llanos &ridos se estrechan en medio de una red andrquica de lomas, sierras 'y cerros

aislados.

Debido alos agentes erosivos que han trabajado su superficie, la Pampa Transicional
se presenta cruzada por lomasy sierras, |o cual determina que sus depresiones internas adop-
ten forma de embudo, estrechandose en un extremo y ensanchandose en € opuesto. A través
de estas depresiones se establecen las comunicaciones terrestres, constituyendo las cuestas el

vinculo de unién entre las depresiones vecinas.
|.4.4 PRECORDILLERA
a) Precordillera de Domeyco

Laprecordilleraandina, en laregion septentrional delas pampas desérticasy cordille-

ras preadtiplanicas, se extiende desde €l volcan Tacora (17°43'S, 69°46'W y 5420 m) en €l



10

norte hasta el curso superior de la quebrada de Paipote en €l sur, situadaa SE de Copiap0. El

sector presente en el mapa geomorfol dgico corresponde al sector de la precordillera denomi-
nadaprecordillerade Domeyco. Estaprecordillerase originaen el Oligoceno como unaserra
nia baja, pero su adturay envergadura actuales corresponden a las dislocaciones tectonicas

pliocénicas, luego de las grandes efusiones de riolitas que cubren las cordilleras altiplanicas.
[.4.5 CORDILLERA PRINCIPAL DE LOS ANDES
a) Lagran fosa

Esta seccion otorga su nombre, por extension, atodo el ambito depresivo prealtiplanico,
ya que es la més caracteristica desde € punto de vista geomorfolégico, su aineamiento en
direccion NNE. Aqui se ubican los salares de Pedernales (26°12' S, 69°08' W), con una exten-
sion N-S de 30 kmy E-W de 18 km, y € Saar de Maricunga (26°55'S, 69°05'W), con
dimensiones N-S 20 km y E-W 10 km.

b) Cordillera Prealtiplanica

Al oriente de las depresiones y fosas descritas en €l punto anterior se levanta un con-
junto muy variado de alturas. En general, estas cordilleras se caracterizan por su gran aturay
el carécter volcanico, por lapersistenciade lanieve, € hielo en sus cumbresy por constituir
un verdadero biombo climatico paralas masas de aire que provienen de la cuenca amazénica.
En vastos sectores constituyen el limite natural que separa internacionalmente a Chile de sus

vecinos situados al oriente.
c) Sierras Transversales

Al este delaPampa Transiciona seextienden algunassierrasy cordilleras en disposi-
cién oblicua, caracterizadas por un franco drengje exorréico. Todas ellas forman parte de un

tronco ato y tabular, que constituye &l encadenamiento principal de la cordillerade Los An-
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des. Esta zona se extiende desde el nevado Ojos del Salado (27°06'S, 68°32’W y 6893 m)
hasta el cerro Juncal (32°56'S, 70°11'W, 4520 m) por € sur, con un ancho medio de 90 kmy
una extension longitudinal de aproximadamente 630 km. En & sector mas alto de la cordille-
ra, sobre el limite fronterizo, se instalan las alturas méximas, tales como, cerro Tres Cruces

(27°07'S, 68°53' W y 5438 m) y cerro Solo (27°06'S, 68°42'W y 6213 m).
1.4.6 LA FOSA CHILENA

Uno delos rasgos fisiograficos mas prominentes en €l areade estudio correspondeala
fosa Chilena. Esta fosa tiene una extensién de ~5900 km, un ancho medio de 70 km, y una
profundidad méxima de 8 km. Esta fosa tiene la particularidad de estar muy préxima a la
cordillera Principal de los Andes (250 km), un arco volcanico que alcanza en la region de

estudio una eevacion media de 5000 m s.n.m.

Lafosaa norte delos 27°S se caracteriza porgue | os sedimentos que cubren su gje son
de poco espesor 0 no existen, entrelos 27°S hastalos 33° S se produce una zonadetransicion,
cuya caracteristicamés notabl e esla disminucion delaprofundidad en el gedelafosa. Al sur
de los 33°S comienza a ser llenada con sedimentos hasta lalatitud de 45°S, y méasal sur lafosa

aparece cas cubierta por sedimentos.
|.5 DATOS UTILIZADOS EN ESTE ESTUDIO

Para realizar este estudio geofisico se dispuso de informacion generada y recopilada
por diferentes organismos, las cuales se detallan a continuacion: @) gravedad (Figura 3); b)

topografiay batimetria (Figura 4); y ¢) sismicidad (Figuras5 a 7).
1.5.1 ANTECEDENTES GRAVIMETRICOS CONTINENTALESY MARINOS

Lainformacion mas importante son |os datos de gravedad y esta comprende tres fuen-
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Figura 3. Distribucion de estaciones gravimétricas en zona continental.

tesdeinformacién: a) 6700 estaciones gravimétricas distribuidas por |os diversos caminos de
accesosdelaregion, y con perfiles de campo logrando una coberturaentre los 25°30" hastalos
28°30’' Sy que corresponde a informacion adquirida por e Servicio Nacional de Geologiay
Mineriade Chile (SERNAGEOMIN); b)1100 estacionesgravimétricas distribuidas al este del
limite Internacional Chile-Argentina hasta los 64°W, cuya fuente de informacién son las

bases de datos Gravity Land and Global del National Geophysical Data Center and National
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Ocean Service (1999); c) y por ultimo lainformacion gravimétricadel proyecto Marine Gravity
Anomaly from Geosat and ERS 1 Satellite Altimetry (Sandwell y Smith, 1997) seleccionada
de la margen chilena hasta los 75°W, obtenida de la base de datos que mantiene el Scripps

Ingtitution of Oceanography, 1GPP.

La informacién de la zona continental chilena fue obtenida por los sefiores Héctor
Zuiiga, Claudio Bello y por € autor de estainvestigacion entre los afios 1994 a 1996, tenien-
do en cuenta las facilidades de acceso, buena determinacion de cota y posicion del lugar de
medicion. Se establecieron una serie de estaciones distribuidas por toda la zona correspon-
diente ala Hoja Copiapd y que conforman distintas redes (primarias, secundarias y de enla-
ce). Debido a que con €l instrumento utilizado (Scintrex CG-3) sblo es posible medir valores
relativos de gravedad y no valores absol utos, fue necesario establecer unared de enlaceala
Base Gravimétrica situada en la plaza principal de la ciudad Copiap6 (978984.9 mGal). La
metodol ogia de observacion fue en circuitos cerrados para controlar laderivadel gravimetro

y loscierres altimétricos.
|.5.2 ANTECEDENTES DEL MODELO TOPOGRAFICO Y BATIMETRICO

Latopografiay la batimetria que cubre el segmento marino continental entre las lati-
tudes 24° a 30°S tienen las siguientes fuentes de informacion: @) en el sector Chile continental
entre las latitudes 26° y 28°S, y la linea de costa hasta el limite internacional entre Chiley
Argentinalatopografiacorresponde adigitalizacionesde 77 cartasregularesdel Instituto Geo-
gréfico Militar de Chile (IGM) a escala 1:50.000. Un grado de latitud al nortey sur del area
mencionada tiene una cobertura extraida de las cartas regulares del IGM a escala 1:250.000
Taltal, Sdlar delalda, Valenar y Transito, complementada con puntos de nivelacion y vérti-
ces geodésicos. Topografia con Datum Provisorio Sudamericano 1956 La Canoa, Elipsoide

de Referencia Internaciona 1924 y Proyeccion Universal de Mercator.
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Figura4. Modelo de elevacion de las superficies continental y marina. Las lineas rectas
indican la ubicacion de los trnasectos gravimétricos entre las UTM Este 0 a 700 km.

Lainformacion topogréfica a este del limite internacional hasta los 63°E, y un grado
delatitud haciael norte delos 25°Sy un grado haciael sur delos 29°S, fue obtenida de labase
de datos Global Topography Digital Elevation Model (GTOPO30, 1996), del United States
Geological Survey EROS Data Center (EDC). Informacion regularmente espaciada a una
longitud de arco de 30 segundos (aproximadamente 1 km), Proyeccion Geogréfica, Datum
WGS84 y Esferoide WGS84. b) La batimetria del margen chileno hastalos 75°W correspon-
de a proyecto de investigacién Global Sea Floor Topography from Satellite Altimetry and
Ship Depth Soundings (Smith y Sandwell, 1997), informacion con Proyeccion Geogréfica,
Datum WGS84 y Esferoide WGS34.

Lafigura4 muestrae modelo de elevacion de la superficie continental y marina obte-
nido a escala de una porcién de la superficie de la Tierra entre las latitudes UTM N 6700 a

7300 kmy UTM E —100 a 1000 km, (aproximadamente entre los 24° a 30°Sy los 75° alos
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64° W). Muestra detalladamente la morfologia, observando planicies, cerros, montafias, la

fosa chilenay € piso marino.
|.5.3 ANTECEDENTES SISMICOS DE LA REGION EN ESTUDIO

Los antecedentes de la sismicidad registrada instrumentalmente y utilizada en este
estudio corresponde de la base de datos Preliminary Determinations of Epicenters (PDE) del
National Earthquake Information Center del United States Geologica Survey (USGS), infor-
macion obtenida, principalmente, mediante la red mundial de sismografos, a distancias
telesismicasyy, por lo tanto, adolece de |os errores propios de este tipo de redes. La precision
con que es posiblelocalizar los epicentrosy determinar su profundidad focal es muy variable,
depende de la distribucién relativa de las estaciones mas cercanas respecto al epicentro (dis-
tanciay azimut), y delas propiedades |ocales de la corteza terrestre en la zona epicentral, por
lo tanto, la precision con que es posible determinar los epicentros de los sismos (longitud,
latitud y profundidad focal), mediante una red telesismica, puede variar de unos pocos kil 6-

metros hasta varias decenas de kil dmetros.

Lasfiguras5 a7, ilustran como los focos de |os terremotos se distribuyen cercade la
trincheray conforme profundizan se algjan de la misma. La principal causa de la sismicidad
que se observaalo largo detodalacostadel continente sudamericano se debe alasubduccién
de la placa Nazca bgjo la Sudamericana. La subduccion en esta zona se realiza en un plano
inclinado de aproximadamente 30° hacia €l este, definido por la zona de contacto entre pla-

cas, denominada cominmente zona de Wadati-Benioff.
1.6 GRAVIMETRIA

Lainterpretacion delas observaciones gravimeétricas parafines geol 6gicosy geodésicos

serealiza sobre un conjunto de val ores observados dela acel eracion delagravedad (g), donde
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Figura5. Distribucién de sismos de magnitud (Mb) 3 a 6.5 y hipocentro calculado con 40 0
mas estaciones sismol égicas.

su magnitud depende de la distribucion de masas de la Tierra, de la altura, del entorno topo-
gréfico y posicion geogréfica del punto de observacion, representando interés los valores

anomalos de gravedad y no asi los valores absolutos de g.
1.6.1 DESCRIPCION DE LA ANOMALIA DE AIRE LIBRE

El mapa de anomalia de aire libre (Figura 8) se puede caracterizar por 4 dominios

gravimeétricos principales, mencionado de oeste a este: anomalias situadas en € mar, la zona
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Figura 6. Isométrico de hipocentros de lafigura 5.

correspondiente a la fosa chilena, € sector continental chileno, y el sector argentino.

Las anomalias del campo gravimétrico en € mar hastala UTM E 80 km tienen longi-
tudes de onda intermedia y baja amplitud, con valores isoandmalos positivos y cercanos a
cero. En esta zona, las anomalias no muestran rasgos definidos, a excepcion de las que se

identifican al sur, estas anomalias circulares tienen correlacion con montes submarinos.

El dominio identificado con lafosa se distingue por su baja frecuenciay por un grupo
de anomalias de orientacién NNE/SSW con un ancho medio de 100 km y una amplitud de

170 mGal.

El sector chileno continental presenta las anomalias de menor longitud de onda con

valores entre 30 a60 miligales, hacia € este se distingue un cambio brusco de esta caracteris-
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figura .

ticaen correlacion con el lado este delacordillerade Los Andes. En estazonalas anomalias

son més intensas, sin embargo, hacia el SE aparecen anomalias negativas.

En general e patrén gravimétrico se correlaciona positivamente con e relieve topo-

gréfico de la zona en estudio.
1.6.2 LA ANOMALIA DE BOUGUER

Laanomalia de Bouguer es e elemento basico de trabajo en diversas investigaciones
geofisicas. En la vertiente de la prospeccion gravimétrica es la mas adecuada, debido a que
dicha anomalia es fécil de obtener, ya que con respecto a la isostética no hay que suponer un
modelo de compensacion y, respecto ala de aire libre, resulta practicamente insensible ala
accion de laatraccion gravitacional del relieve topogréfico. En cambio, es notablemente sen-

sible a las variaciones en densidad de las rocas més superficiaes, de ahi su importancia e
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Figura8. Mapade anomaliade Aire Libre.

interés en la prospeccion geofisica.

Las medidas gravimétricas se utilizan para obtener informacion sobre la distribucion
de masas terrestres, paraello se comparan los val ores observados con una gravedad tedricao
normal. Estagravedad tedricao normal eslaatraccion de lagravedad sobrela Tierratedrica,
en lacual las masas estan en equilibrio perfecto bajo los efectos de larotacion y de atraccién
mutuay desprovistos de topografia exterior a dicha superficie, en cuyo interior no hay irregu-

|aridades masicas.

El andlisis de las anomalias de manera cualitativa y cuantitativa permite descubrir la
extension, contraste de densidades y profundidad a que se encuentran |os cuerpos o estructu-
ras que provocan las anomalias gravimeétricas, constituyéndose de esta forma, en informacién
primordia de los estudios geol 6gicos, hidrogeol égicos, y de yacimientos de mineralesy pe-

tréleo.
|.6.3 DESCRIPCION DE LA ANOMALIA DE BOUGUER

El mapa de anomalias de Bouguer de laregion (Figura 9) esta caracterizado por gran-
des longitudes de onda, con una direccién preferencial N5°E. Estas anomalias de gravedad

tienen un rango de 50 a-400 mGal, la cota superior de estarespuesta se sitllaen las planicies,
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Figura9. Mapa de anomalia de Bouguer

con una ubicacién muy cercanaa lalinea de costa, y la cotainferior se correlaciona con las
altas cumbres situadas a oriente. La tendencia de anomalias presente tiene un gradiente me-
dio de -2.5 mGal/km con buzamiento hacia el oriente. La zona de la costa coincide con
equiespaciamiento regular de las anomalias, indicando rasgos o caracteristicas mas unifor-
mes de la corteza. Si avanzamos més hacia €l este, entre las coordenadas UTM E 300 a 400
km, alalatitud 27°S, la tendencia general de las anomalias es interrumpida por un area de
anomalias més positivas, 10 que podriaindicar un adelgazamiento local andmalo de la corteza
aeste meridiano, o la existencia de rocas mas densas, cuyalongitud de onda se sobrepone ala
firma geométrica de esta region. Hacia la parte oriental del mapa las anomalias sugieren un
mayor déficit de masa, donde la amplitud y longitud de onda son consistentes con los altos
topogréaficos observables, 1o cual se espera, pues estamos en delacordilleraPrincipal deLos
Andes, cuyas raices son las méas profundas. También observamos un grupo de anomalias
aproximadamente paralelas y de menor longitud de onda, pues debajo de este arco magmatico
la placa subductada esta a una profundidad mayor. Anomalias menores se correlacionan con
la zona de cuencas altiplanicas que se enmarcan dentro de una amplitud de 50 mGal, entre las

isobouguer -350 a-400 mGal.
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CAPITULO II
MARCO GEOLOGICO REGIONAL
1.1 MARCO TECTONICO DE LOS ANDES CENTRALES

De acuerdo con Mpodozisy Allmendinger (1992), los Andes centralesy meridionales
se caracterizan por una tectonica paleozoica colisional donde la subduccion de la corteza
ocednicadel Pacifico estuvo acompafiada por |a acrecion de diversos terrenos exoticos (Ra-
mos et al., 1986). Al amagamarse finamente Gondwana con Pangea en €l Permo-Triasico
(Veevers, 1989) cesd la subduccion en gran parte del borde pacifico sudamericano. Esto fue
acompafiado de fusion cortical, extensiony ‘rifting’, prevaleciendo estas condiciones hasta el

Triasico-Jurasico temprano (Charrier, 1979; Kay et al., 1989; Jaillard et al., 1990).

La subduccién reinicié en lamargen andina en €l Jurasico temprano amedio de forma
sincronica con € inicio de la ruptura'y separacion de Pangea de Gondwana (Dalzid et al.,
1987). Durante el Jurasico tardio, la subduccién parece haber estado nuevamente activaalo
largo de gran parte de los Andes centrales. Entre el Jurasico y € Cretécico temprano, la
subduccion estuvo acompafiada por extension, cuya expresion es una complea serie de cuen-
cas de trasarco que presenta grandes variaciones longitudinales tanto en € tipo de relleno
como en grado de extension. En el norte del Chile, entrelos 21° y 27°S, se formd la cuenca de
Tarapaca, unacuencaensidlica, en parte heredada de unade las cuencas de ‘rift’ triasicas, que
en el transcurso del Juréasi co-Cretécico temprano recibio el relleno de varios miles de metros
de calizasy sedimentos marinosterrigenos (Coiraet al., 1982; Boric et al., 1990; Mpodozisy
Ramos, 1990). En Chile Central, entrelos 27° y 33°S, si bien laevolucioninicial del sistema
es similar, e Cretécico temprano registra un violento pulso de volcanismo que se manifiesta
en la acumulacion de hasta 10 km de lavas andesitico-basdlticas, asociadas a sedimentos

marinos y continentales en la antigua zona de trasarco jurasica (Aberg et al., 1984; Levi y
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Aguirre, 1981; Mpodozisy Ramos, 1990). Entre los 33°-41°S, se desarroll$ una cuenca pura-
mente sedimentariaen lazonadetrasarco, la Cuencadel Neuguen, que registra dos transgre-
siones marinas en € Jurasico temprano-medio y en el Cretacico temprano (Gulisano et al.,
1984ay b; Mpodozisy Ramos, 1990). Las variaciones en la naturaleza e historia de las cuen-
cas de trasarco parecen haber sido controladas por |a naturaleza de su basamento ya que los
limites entre algunos de los segmentos coinciden con limites paleogeogréficos o bordes de

terrenos pal eozoicos.

En el Cretacico tardio se produjo €l cierre de las cuencas de trasarco a lo largo del
margen andino, desde Peru hasta Tierradel Fuego. Este cambio de un régimen de subduccién
‘tipo Marianas' hacia un régimen de subduccién tipo ‘chileno’ (Uyeday Kanamori, 1979), sin
cuencas extensionales en la zona de trasarco, se correlaciona con larupturadel Atléntico sur
einicio de laderivahacia el oeste de la placa Sudamericana (Dalziel, 1981; Cobbing et al.,
1981; Mpodozisy Ramos, 1990). En el transcurso del Terciario varios episodios de reorgani-
zacion en €l régimen de convergencia de placas coinciden con eventos de deformacion en los
Andes, y las cuencas sedimentarias que se desarrollaron en la zona de trasarco definen cuen-
cas de antepais relacionadas, en lamayoriade los casos, alaflexuraelasticadelalitosferaen
el frente del orégeno andino en progresivo proceso de al zamiento por engrosamiento tectonico
compresional. Lamigracion haciael este delos arcos magmaticos en e transcurso del Tercia-
rio, en el norte'y centro de Chile, ha sido relacionada por diversos autores con un proceso de
erosion tecténica del margen continental (Rutland, 1970; Ziegler et al., 1981; Stern, 1991)

que explica la ausencia de asociaciones sedimentarias de antearco o prismas de acresion.

Durante e Mioceno tardio se produjo una disminucién del angulo de inclinacion dela
zona de Benioff en una zona localizada entre los 27° y 33°S. Esta zona se caracteriza, en la

actualidad, por una inclinacién subhorizontal de la placa subductada, ausencia de actividad
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volcanicay extension del frente de deformacion andino hasta 700 km de lafosa de Chile-Pert

(Jordan et al., 1983; Kay et al., 1987; Isacks, 1988).
11.2 GEOLOGIA DE LA ZONA EN ESTUDIO

La zona de estudio tiene como punto central la ciudad de Copiapd y se sitla en la
vertiente occidental de la Cordillera Principal de los Andes, entre los 26° y 28°S, region de
transicion entre laactual zona con subduccion fuertemente inclinada del norte de Chile con la
zona de subduccion subhorizontal del centro de Chile y Argentina (Jordan et al., 1983;
Mpodozisy Ramos, 1990). En esta region |os cordones montafiosos de |a costa se conectan a
travésdelazonacentral delaregion de Atacama(25°17'a29°11'S) conlallamadaPrecordillera
de Copiapd donde €l relieve aumenta progresivamente hasta alturas superiores alos 4000 m

en e extremo sur del Altiplano de los Andes centrales.

La zona costera esta formada por un batolito compuesto del Jurasico-Cretécico que
representa, probablemente, |as raices del arco magmético andino Mesozoico, y que intrusiona
a un basamento formado por asociaciones del prisma de acrecion del Paleozoico tardio
(‘Mélange’ de Chafiaral) e intrusivos pérmicos (Mercado, 1978; Berg y Bauman, 1985; Bell,
1987; Naranjo y Puig, 1984). El sistema de falas de Atacama (Figura 10) es una zona de
discontinuidad estructural activa desde € Jurasico tardio que, afines del Neocomiano habria
experimentado un movimiento siniestro, con desarrollo de flujo ductil y desplazamiento de
blogues por centenas de kildmetros, que atraviesa el batolito alo largo de su gje (Scheuber y
Adriessen, 1990). Al este del batolito, en la zona centra de laregion de Atacama aflora una
gruesa cubierta de rocas vol canicas cretacicas y calizas neocomianas alas cual es se superpo-
nen, en discordancia, lavas e ignimbritas, asociadas a calderas del Paleoceno-Eoceno

(Segerstrom, 1968; Mortimer, 1973; Zentilli, 1974; Riveray Mpodozis, 1991).

La Precordillera de Copiap0 se caracteriza por la presencia de estrechos ‘horsts' de
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basamento, orientados en direccion NNE formados durante e Terciario, antes del Mioceno
medio. Los‘horsts' de basamento incluyen intrusivos carboniferosy secuencias sedimentarias
del Devénico-Carbonifero, cubiertas en discordancia por ignimbritasrioliticas e intruidas por
granitoides pérmicos. La cobertura mesozoica incluye sedimentos continentales de ‘rift’

triasicos, junto a calizas, lavas andesitico-basalticas y secuencias continentales rojas, acumu-
ladas en ambiente de arco y trasarco durante € Jurésico, Cretacico temprano y Terciario tem-

prano (Segerstrom, 1968; Zentilli, 1974; Mercado, 1982; Sepulveda y Naranjo, 1982; Bell,
1985). El Altiplano es una elevada meseta a mas de 3500 m de atura; esta limitado al oeste
por una cadena volcanica del Oligoceno-Mioceno temprano. Esta incluye grandes
estratovol canes como e Copiapd (4000 m) y Dofa Inés (5070 m), cuya actividad es en €

Mioceno tardio, al desplazarse el frente volcanico activo de los Andes 70 km hacia €l este
debido aladisminucion en el angulo de subduccion (Gonzalez-Ferran et al., 1985; Sillitoe et
al., 1991; Davidson y Mpodozis, 1991). Entre ambas cadenas volcanicas se sitlian elevados
bloques de basamento (Kubabeck y Zeil, 1971) y se desarrollan |as grandes cuencas cerradas

de los salares Pedernalesy Maricunga.
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CAPITULO I
|SOSTASIA
I11.1 MODELOS ISOSTATICOS DE COMPENSACION LOCAL

L as primeras observaciones conducentes a descubrimiento del principio de isostasia
no fueron mediciones de la gravedad, sino estudios de laforma de la Tierra. Entre los afios
1735y 1745, Pierre Bouguer dirigié una expedicion a Pert, siendo una de sus finalidades la
medida de un arco de meridiano. En esta expedicion encontraron que la cordillera de Los
Andes g ercia una atraccion horizontal sobre su plomada, provocando unadesviacion local de
lavertical verdadera. Andlisis posteriores de sus datos demostraron que la desviaci én obser-
vada era mucho més pequefia que la esperada, considerando latopografiay ladensidad de la
cordillerade Los Andes. Posteriormente, trabajos de geodesiarealizado por Everest entrelos
anos 1840-1853 en la India encontraron comportamientos similares al comparar las medidas
efectuadas de dos sitios determinados por observaciones astrondmicas 'y por triangulacion,
encontrando unadiscrepanciade unos 57 de arco en laseparacion entre las estaciones. Everest
concluy6 que ladiscrepancia no se debia alas determinaciones astronémi cas porque conside-
raba que sus célculos eran correctos, por |0 que asocio la discrepancia a errores en la

triangulacion y alaeleccion incorrecta del elipsoide de referencia

Pratt (1855) estuvo en desacuerdo con Everest, y sugiriendo que esta discrepancia se
debia a efectos del entorno topogréfico que rodeaba las mediciones, calculé la atraccién
gravitacional gjercida por los Himalayas en Kalianay Kaliampur, y publicd sus resultados en
donde describe que € efecto gravitaciona debido alos Himalayas era suficientemente grande
como paradesviar la plomada de su vertical mas de tres veces el valor observado, concluyen-
do gue no entendia la causa de la discrepanciay que e problema deberia ser investigado a

profundidad.
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Poco tiempo después Airy (1855) ofrecié una explicacién sencilla a la discrepancia
reportada por Pratt. Airy sugirié que las capas més externas de la Tierra constituyen una
corteza delgada que sobreyace un estrato fluido de gran densidad. Compar6 a la corteza ya-
ciendo sobre lava, con un bloque de madera flotando en agua. Explicando, por lo tanto, que la
menor desviacion de la vertical observada en la proximidad de una cadena montafiosa de la
magnitud de los Himalaya, se debe ala presencia de un defecto de masa a profundidad. Se-
gun é, la corteza terrestre flota sobre un substrato poco resistente, pero no necesariamente
liquido, de gran densidad. En lugares montafiosos, donde la superficie alcanza gran altura, la
corteza ligera es anormalmente gruesa enraizandose profundamente en e substrato, de la

misma manera como un iceberg tiene gran parte de su masa sumergida en € agua

Cuatro afios mas tarde Pratt (1859) propuso una explicacion un poco diferente. Admi-
tia que e exceso de masa de las montafias por encimadel nivel del mar debia estar compen-
sado por un déficit de masa por debajo del nivel del mar, pero él suponia que la corteza bajo
el nivel del mar tenia un espesor uniforme y que su base soportaba en todas partes € mismo

peso por unidad de superficie.

Laidea de que las montafias no son excesos de carga situadas sobre la superficie, sino
gue su masa visible es compensada por un defecto de masa a profundidad, recibe el nombre
de teoria de laisostasia, y la compensacion del exceso de masa en superficie por una reduc-
ciéon de masa a profundidad es |lamada compensacion isostatica. No es necesario que los

materiales por debajo de la profundidad de compensacién sean rigidos.

La compensacion isostética puede explicarse de varias formas y, seglin se vera ense-
guida, las hipétesisde Pratt, Airy, Airy-Heiskaneny Vening Menesz representan estas posibi-
lidades. Vistos los principios de laisostasia, falta por determinar cdmo se compensan a pro-
fundidad |as masas distribuidas sobrelasuperficiedelaTierra. A continuacion seesquematizan

las hipétesis.
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111.1.1 TEORIA DE PRATT

Pratt (1859) sugirié que € nivel de compensacién esta situado a una profundidad
constante alrededor de la Tierray que el materia situado sobre € nivel de compensacion se
gjustaal equilibrio isostético por variacioneslaterales de densidad, que dependen delaeleva-
cion de latopografia. De este modo, |as montafias estén sostenidas por material de densidad
anormamente bajay, por contraste, las cuencas ocednicas estan sostenidas por un material de
densidad relativamente ata. El principio de laisostasia requiere entonces que lamasa de una
columnade material, con una seccion transversal de érea unitaria sobre €l nivel de compensa-
cién, debe gercer lamisma presion, independientemente de la posicién de la columna (conti-

nente u 0céano).

Considerando € diagrama mostrado en la figura 11, en donde todos los bloques de
igual seccion hastael nivel H tienen el mismo peso, larelacion paralas zonas montafiosas de

altitud h y regiones oceanicas de profundidad d est4 dada por:

S

d'A
Y

R Y

Figura 11. Esguema de la compensacion isostética de una region ocednica 'y otra montafiosa
segun la hipétesis de Pratt.
H?, 2 (H ? d)?,, ?2d?, ?(H ? h?,,,,

endonde ?  esladensidad del agua, ?, esladensidad del iésimo bloque, h eslaelevacion
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por encimadel nivel del mar, d representael tirante de aguay H la profundidad de compensa

cion.
Despegjando ?,.,, ¥ ?;,, delarelacion anterior se obtiene:
?2 2d? vd
?i?l ’)H'—dW ?i?l ? H il ) (1)
' H?d °’ “ H?h

Para todas las columnas, despreciando la curvatura de la Tierra, se cumple
?.(H?h)??,d ? congtante .
111.1.2 TEORIA DE AIRY

La hipétesis de Airy sugirié que, si bien €l nivel de compensacion esta situado a una
profundidad constante alrededor de la Tierra, el material que esta por encima forma una cor-
teza de bgja densidad que yace sobre un substrato de alta densidad. La cortezay € substrato
tienen densidades uniformes (aunque diferentes), y € limite entre ellosreflgjalatopografiade
lasuperficie. O sea, € equilibrio isostatico se consigue mediante variaciones en la profundi-
dad del limite corteza-substrato. Asi por g emplo, por debgjo de las montafias existiraunaraiz

y, por debajo de los océanos, una antiraiz.

Ladiferenciafundamental entre los dos sistemas descritos radica en como se logra el
equilibrio; parael sistemade Pratt selogracon unavariacion lateral deladensidad y, parael
sistema Airy, se logra variando la profundidad de compensacion, manteniendo constante la

densidad.
111.1.3 TEORIA DE AIRY-HEISKANEN

La hipdtesis de Airy-Heiskanen supone una densidad constante paralacorteza(r ) y
otradensidad para el manto (r_), con una superficie de separacion entre ambas regiones (H).

La compensacion isostética de |as regiones montafiosas y oceanicas se logra por variaciones
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del espesor de la corteza, que aumenta en las regiones en donde |as atitudes son positivas y
disminuye en las que son negativas esta compensacion implica que todos |os bloques prismé
ticos deigual seccidn, desde la superficie hastala profundidad por debajo del mayor espesor
de corteza, tienen igual peso. Si la corteza normal de espesor H es la que corresponde a los

continentes al nivel del mar, para una zona montafiosa de atitud h, la condicion deigual peso

h
'—A_r:-:-_'v-_ __]\__'_'_' -
bdie

’)C H
—_
a 7,
Y L

r ?

m
v

Figura 12.Esguema de la compensacion isostética de una regién ocednica y otra montariosa
segun la hipétesis de Airy-Heiskanen.
exige en ésta su espesor adicional r de corteza, tal como se muestra en la siguiente figura 12.
Luego por la compensacion isostética las ecuaciones de equilibrio son las siguientes
(H?d?a)?.?d?,?@?r)?,?H?.?2r?,
y
H?.?2r?,?2(?H?r)?. ,

endonde ?_esladensidad delacorteza, ?, . esladensidad del manto, h es la elevacion por
encimadel nivel del mar, H es el grosor cortical a nivel del mar, a representalaantiraizy r

denotalaraiz.

Despejando laraiz (r) y laantiraiz (a) de la expresion anterior:
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?. ?.?77,

r? h’ a? _ (2)
? 727 ? 727
2,272 2,272

En laexpresion anterior r eslaraiz de la montafia, y paralas zonas oceanicas a es la
antiraiz. En este modelo la isostasia requiere que para columnas cuya seccion transversal

sobre el nivel de compensacion tenga area unitaria se cumple
?.h?? r??,d?condante .

Como se havisto, Airy considera que la corteza flota sobre un magma mas denso, del
mismo modo que un tronco flota en € agua. Tal analogia sefidada por Airy no encuentra, sin
embargo, un paralelismo completo con la mecanica de la corteza. Las diferencias fundamen-
tales son: @) Laraiz de la masa de madera flotante comienza en la superficie del agua, mien-
tras que lasraices delos edificios corticales comienzan auna profundidad mediaentre 30y 40
km; b) la parte subyacente de los rasgos topograficos no presenta la misma facilidad para

penetrar en e magma més denso, que la que encuentra un tronco en € agua.
111.2 MODELO ISOSTATICO DE COMPENSACION REGIONAL

En los tres sistemas mencionados se admitid que la compensacion se realizaba estric-
tamente por debajo de las masas superficiales, esdecir, en formalocal. Cada prismade corte-
za modificaria su densidad o0 su presién para lograr la compensacion. Para Vening Meinesz
(1931) resulta dificil que esto siempre se cumpla en la naturaleza 'y pareciera mas correcto
admitir que, en ciertos casos, a una masa montafiosa corresponde un hundimiento general de
la corteza en & magma, mas que hacer corresponder exactamente un hundimiento para cada
elevacion y un levantamiento de la base para cada profundidad. El sistema de compensacién
regional (flexura) ha sido imaginado por Vening Meinesz (1931) para que responda a estas

consideracionesfisicas.

Estudiando € comportamiento mecanico y los esfuerzos de la litésfera cargada se
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lleg6 ala conclusién que el parametro importante no es en realidad el modulo eléstico E, sino
larigidez flexural D, variable que depende ademas deE, del coeficiente de Poissony el grosor
elastico T. Este pardmetro define la maxima magnitud y la maxima longitud de onda de las

cargas superficiales que pueden ser soportadas sin fracturacion elastica de lalitosfera.

En e modelo més simple, se considera que la litésfera es una placa horizontal infini-
tamente extensade densidad r, que flotaen un medio fluido dedensidadr  (laastendsfera). Al
actuar sobre la litésfera una carga P(x,y), la placa se deformay produce en cada punto una
flechaw(x,y). Se supone que el espacio que dejalaplacaal descender sellena constantemente
con material de lacorteza, y entonces, de acuerdo a principio de Arquimedes, el empuje que
gierce la astenosfera es proporcional alaflechay a contraste de densidad. La teoria de la
flexion el astica establece que la deformaci on w(x,y) satisface la ecuacion de equilibrio de una

placa deformada (Jeffreys, 1970).

111.2.1 DESARROLLO TEORICO DEL MODELO DE COMPENSACION
REGIONAL

Las bases tedricas que conducen a la formulacion matemética del modelo flexural

(Timoshenko y MacCullough, 1954) se presentan a continuacion.

En lafigura 13 se muestra la geometria de una viga flexionada y en la figura 14 una
seccion infinitessimal de la misma, en donde se indican las fuerzas axiales de corte y € mo-
mento de flexion. Del diagrama de cuerpo libre de un segmento de esta viga con longitud Dx
(Figura 14), setiene que € efecto de las cargas alaizquierda de este segmento sereduce ala
fuerza cortante V y d momento flexionante M. Las cargas a la derecha de este segmento
producen los valores ligeramente diferentes de fuerza cortante y momento flexionante V+DV
y M+MD. Aunque la carga es variable puede suponerse constante con una intensidad de P

(fuerzallongitud) sobre la pequefia longitud Dx produciendo una carga PDx que completa el
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Figura 13. Caracterizacion geométricade Figura 14. Diagrama de cuerpo libre de
una viga flexionada una seccion de una viga.

diagrama de cuerpo libre. Las ecuaciones de equilibrio (SF=0, SVI=0) son:

2V
- 2 92
?2F?20?°?, V2 p(x)?2x?2V 22V 20 ? - - P, 3
? ? ?
AM 2004+ M 22M 2 M 2Vox 2 P2 20 o Moy PX
7 Mo ’ 2 ?2X 2
Tomando € limite cuando 2x? 0
. 2V dv . ?2M  dM
Lim,.,, — ? — ? ?P Li 2222V
M2 0 ?2X dx Mhe 0 ?2x  dx ’
2
?p??ﬂ??i’?"»»—“”%?“” (4)
dx dx 2 dx ? dx? -

Debido alaflexion producida por unacargaP las seccionesab y cd giran, unarespec-
to delaotra, un peguefio angulo dg, pero permanecen planasy sin distorsion. Lafibraac dela
parte superior se acortay lafibrabd se adarga. En algin punto entre ellas existe unafibra, tal
como ef, cuyalongitud no varia. Trazando lalinea c¢'d” por f, paralelaa ab, se observaquela
fibra ac se ha acortado una longitud cc” y estd comprimida, mientras que la fibra bd se ha

alargado lalongitud dd” y esta sometida a traccion.
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Consideremos ahora la deformaci én de unafibra cualquiera gh situada aunadistancia
y de la superficie neutra (Figura 13). Su alargamiento hk es el arco de circunferenciade radio

y con angulo dg , que esta dado por
? ?2hk ? yd? .

La deformacion se obtiene dividiendo e alargamiento por lalongitud inicia ef de la

fibra
TXRPLA
L ef

Llamando R_a radio de curvatura de la superficie neutra, la longitud ef es igual a
R.dq, por lo que la deformacion unitariavale

??ﬂ?l

Rd? R
Suponiendo que € material es homogéneo y obedece alaLey de Hooke, latension en

lafibra gh estddada por

E
?2 2E?7 —
RY 6

Para satisfacer la condicion de que las fuerzas exteriores no tienen componente segiin

el gex, setiene

?X?0 P dA?0

E
donde ? equivalea? delaecuacion (5). Sustituyendo ? por su valor R Y resulta

C

E
— ydA? 0
=

C

Como ydA es el momento estético del area diferencial dA respecto de la linea neutra

(L.N.), laintegral oydA es e momento estatico total del area. Entonces
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E Ay ? 0
Rc
Sin embargo, como solamente y en esta expresion puede ser nulo, se deduce que la
distanciaalalinea neutra, € e de referencia del centro de gravedad de la seccidn recta, debe
ser cero, es decir, que lalinea neutra pasa por el centro de gravedad del &rea de la seccidn
recta. Consideremos ahorala condicion é’lMy: 0. Lasfuerzas exteriores no producen momento

respecto al geY, ni las fuerzas cortantes interiores. Por tanto

“2(? dA) 20

E
y sustituyendo s, por su valor, R Y, seobtiene

E
—2zydA? 0
R -

Laintegral 6zydA es el producto deinercia P, quees nulo solamente s Yy Z son gjes
de simetria o gjes principales de la seccion. De lacondicion de equilibrio &M =0, serequiere
que el momento flector sea equilibrado por € momento resistente, es decir, M=M . El mo-

mento resistente respecto de laL.N. de un elemento cualquieraes y(sdA) , por lo tanto

M ? (2 dA)

E
Sustituyendo s, por ?y resulta

C

M ?%Wsz . (6)

Puesto que 0y?’dA es el momento deinercial del arearespecto al eje dereferencia, que
en este caso es L.N., que pasa por e centro de gravedad, se obtiene

M?—1
R 7

Puesto que las deformaciones angulares forman angulos muy pequefios, comparados

con €l radio de curvatura (R ), se pueden suponer que ? ? tang? , y que ds ? dx, por |o tanto
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d
?7? d_i . Considerando lavariacion de q en unalongitud de arco ds producida por laflexion

delaviga, setiene que

1,®
ds? R.d? ? R ds -
dy 1 5 d?
Sustituyendo  ? ?& y a * s ©nlaexpresion anterior, se obtiene

2
R ds dx dx2dx? dx*’

ésto es
1 _d?%

C

y combinando las ecuaciones (7) y (8) obtenemos

d?y
M ? El
dXZ . (9)

Diferenciando la ecuacion (9) dos veces respecto de x, y combinando € resultado con
la ecuacion (4) obtenemos la ecuacion diferencial de cuarto orden

d*y

B s ?P 20 (10)

El momento de inercia (1) lo podemos expresar en términos de sus dimensiones, y por
unidad de longitud, como
| 2 Dy*dA ? r ,
: 12

y como no hay distorsiéon delaseccién delavigaal flexar, debemos tomar E/(1-n?) en lugar de
E. Aplicando sobre la ecuacion (10), la teoria de una placa bidimensional (Wattsy Cochran,

1974), se obtiene
ET® 2?°w, 2w?

3 2 ~372P?20
12(1222) 5%~ 2 ?, ’ (11)

en donde
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ET3
12(1?72)

?D (12)
eslarigidez flexural delaplaca, E esel médulo de Young, T es el grosor eléstico delaplaca,
yn es el coeficiente de Poisson. En la ecuacion (11) P representa la fuerza hidrostética neta
gue resultade la diferencia entre lafuerza de empuje, producto de la flecha de la deflexion de
laplacaen el manto, y lacargaegjercidapor el material querellenaladeflexion delalitésfera.
Si consideramos una placa deformada como se muestra en la figura 15, la geometria del
Moho esigua aw(r), y latopografia esta constituida por dos elementos: la topografia de la

carga h(r),y latopografiadeladeflexion wr). Siguiendo a Banks, et al. (1977) podemos

escribir laecuacion (11) como
D? *w(r) ? p(r), (13)

donde

2
a5 322W(r)  2*W(r) %
H . '? H O

5 % LA
{r) 2 22,0hdr) ? 2,041

Hr) 2 h{r) ? wr)

I A
Superlicie 1\/ /I\

- K n ‘\\ W X
. \
T fPa |

o, T a
Bea elas\'e’

Figura 15. Esguema del modelo de compensacion isostatica regional.
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Tomando latransformada de Fourier de la ecuacién de equilibrio de una placa defor-

mada (ec. 13) se obtiene

(22 DW(K) 2 (2, ? 29gW(K) 2 22,gH(K) |
en donde

W(k) ? n(r) exp(i 22k )dS .

S

Utilizando | as ecuaciones anteriores podemos obtener unaexpresion paraladeflexion,

W (k) , de una placa eléstica en términos de la topografia observada

2 2% B. 2K?D 3
? -O " . . 7

"

donde: g eslagravedad normal, r ladensidad de la corteza, r _ladensidad del manto, k esel

vector de nimero deonda, y H (k) representalatransformada de Fourier de la topografia.

Los esquemas de compensacion isostética propuestos contienen un pardmetro que
debe ser calculado con exactitud que, en e esgquema de Pratt es la profundidad de compensa-
cion, en e de Airy - Heiskanen es e espesor de la corteza a nivel del mar, y en de Vening
Meinesz es larigidez flexural. La rigidez flexura D tiene dimensiones de torque (Nm) y
caracteriza laresistencia de la placa a la flexion. En un extremo tenemos la flexion eléstica
con D constante, y en el otro caso un vaor de rigidez nulo (D=0). En esta Ultima situacion,
todala deformacion se produce exclusivamente debajo de la carga, de manera que genera una
raiz que la compense por flotacion, o sea, recaemos en € modelo de Airy. Si lalitosferatiene

gran rigidez, laraiz es précticamente indetectable.

Como seobservaen laecuacion (12), larigidez depende de dos propiedadesfisicas: el
modulo de Young y € coeficiente de Poisson. El valor del modulo de Young utilizado para

problemas de |a corteza es aproximadamente igual o muy préximo alamitad del valor corres-
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pondiente al acero (E»1x10™ N/n¥). El coeficiente de Poisson (n) varia de cero a un valor
maximo de 0.5. En materiales blandos, como sedimentos pobremente consolidados, n » 0.45,
y en rocas igneas puede variar entre 0.1 a 0.25 (Turcotte y Schubert, 1982. El médulo de
Young y € coeficiente de Poisson, en funcion de las constantes de Lamé, estan dados por:
E? A3 222/ (? ? ?),?2?2?/2(??7?).Sin embargo, como en la mayoria de las ro-

cas es posible suponer que? ? ? , e valor tipico del coeficiente de Poisson es n = 0.25.

La ecuacion (14) puede ser interpretada diciendo que laforma de la placa flexuraday
las anomal ias gravimétri cas asociadas dependen de larigidez flexural y delareparticion del

esfuerzo aplicado, asi como del contraste de densidad entre la topografiay € manto.

I11.3 ANALISIS ESPACIAL DE LOS MODELOS DE COMPENSACION
ISOSTATICA

Habiendo establecido |os principios que rigen a cada una de | as hipotesis de compen-
sacion isostati ca estudiaremos como es € comportamiento espacial de lasraices de los mode-
los de compensacion local y regional, mediante su aplicacién a un modelo topogréfico sim-
ple, que utiliza como carga topogréfica la cima del cerro Solo, que se encuentra ubicado a

este de lazona de estudio (27°06’'Sy 68°42'W y 6213 m s.n.m.).

Lasfigura 16y 17 representan el modelo de elevacién del cerro Solo cuya elevacion
hasta su cumbre es de 670 m, donde se ha aislado la topografia cercana a su entorno para
ilustrar mejor su representacion. La figura 18 muestra el comportamiento isostético de esta
topografia suponiendo un modelo de compensacion local, observando inmediatamente una

correlacion positiva entre latopografiay las raices al comparar lasfiguras 17y 18.

Para entender el concepto de compensacion regional con base en la visualizacién de

las diferencias 0 semejanzas con el mecanismo isostético local, se han aplicado |os mismos
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Figura 16. Model o de elevacién de cerro Solo correspondiente alos 670 m de la cumbre.

parametros de densidad, variando solamente el valor delarigidez, siendo trivial en estateoria
que unvalor derigidez nulo corresponde aun modelo de Airy, por tanto, este valor es nuestro

referente.

Lafigura 19 muestrael comportamiento de cerro Solo para unarigidez cuyo valor es
inferior ala media utilizada en la mayoria de los estudios flexurales de la litosfera (1210
Nm), observando una distribucion espacial de su raiz mucho mas amplia que la correspon-
diente asu topografia. Al incorporar al modelo unarigidez mayor (1210 Nm) lalongitud de
onda de su raiz es méas regiona y cubre una extension mayor que los modelos anteriores; sin
embargo, con una flecha maxima de deformacion menor (Figura 20), siendo asi larigidez €
parametro importante, que define la méxima amplitud de la longitud de onda y la méaxima

magnitud de las cargas superficial es que pueden ser soportadas sin fracturacion delalitésfera.

Las relaciones métricas presentes son resultado de correspondencias longitudinales
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Figura 19. Flexion debido ala carga de cerro Solo calculada con unarigidez de 1.0e18 N-m.
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43

del semiespacio de cada una de lasteorias. El sentido geométrico tridimensional del espacio
calculado, establece dimensionalidad y profundidad diferentes para cada modelo y 1o hacen
plausible y concreto al campo geoldgico. Espacialmente, aumenta la semejanza entre los
modelos a medida que disminuye e valor de larigidez y, contrariamente, a aumentar este
valor, se obtiene una superficie de labase cada vez mayor, con la consiguiente disminucion de

la deformacion.



44

CAPITULO IV
LA FUNCION DE ADMITANCIA

Dormany Lewis (1970), Lewisy Dorman(1970), Dormany Lewis (1972) desarrolla
ron el método de la funcion de admitancia, con € cual se ha podido cuantificar el grado de
compensacion isostatica asociada a los rasgos fisiograficos de la superficie terrestre. Este
método se basa en que la relacion que existe entre la gravedad y la topografia cambia como
funcién de su nimero de onda. Debido a que esta relacion también cambia dependiendo del
model o isostético considerado, analizando el espectro delagravedad observaday de latopo-
grafia, y comparandol o con la prediccién tedrica de model os de compensacion isostaticalocal

o regional, es posible inferir e mecanismo de compensacion.
IV.1 METODO DE DORMAN Y LEWIS

El modelo mediante el cual Dorman y Lewis (1970) explican la relaciéon entre los

datos de topografiay gravedad esta descrito por
G(k)? Q(K)H (k) ? Ng (k) (15)

endondeG(k) y H (k) denotan |atransformada de Fourier bidimensional de la anomalia de
Bouguer y topografia, respectivamente. El producto Q(k)H (k) representala porcion dela
anomalia de Bouguer, que para el nimero de onda k, puede ser atribuida a la distribucién de
masaen laregion de compensacion. N (K) representalaanomaliaresidual isostética, lacual,
en general, no se correlaciona con latopografia, y se debe avariaciones laterales en ladensi-
dad, de cortalongitud de onda, localizadas en la cortezay posiblemente en el manto superior

(Bankset al., 1977).

En forma explicita la funcién de respuesta isostatica 0 simplemente admitancia Q(K)
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esta dado por larelacion
(G(K)H" (k)
Q(k) ? 7————= 16
(HIOH () (16)
donde k ?|k| , € asterisco denota complegjo conjugado, y los paréntesis angulares indican
promedios alrededor de un anillo, del espectro cruzado de la anomalia de Bouguer y la topo-

grafia, y del espectro de potencia de latopografia

El mejor estimador de Q tal que N sea minimizado de acuerdo alateoriade minimos

cuadrados (McNutt, 1979) esta dado por

M
 ?ReGH")
Q] ’) i?1 o -
? Hil ’
i?1

en dondeM esel nimero dedatosen el j-ésimo anillo consideradoy Reindicalapartereal de

(17)

un nimero complegjo. Laincertidumbre de la respuesta espectral es
- ?
Q) —
AR 4o
i?1

donde

2 29 1
M1

M iy * oy *
? (G ?QH)(G ?QH;) .
i71

Estas son |as ecuaciones utilizadas para realizar 10s célcul os espectrales de la grave-
dad y de latopografia, paraobtener lafuncion de admitancia que contiene informacion acerca

del mecanismo de compensacion isostética.

También definiremoslacoherencia(Dormany Lewis, 1970; McKenziey Bowin, 1976;
Bendat y Piersol, 1980) como
[2GH (k) 2

70?75 (K)H () ??G(K)G (k) ?

, 0?2 727?21 . (19)
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Esta definicion nos permitira, mas adelante, analizar el comportamiento de la depen-

dencialineal entre lagravedad y latopografia.
V.2 ADMITANCIA TEORICA

La funcién de admitancia ha sido definida por Dormany Lewis (1970) como larazén

espectral entre laanomalia de Bouguer y la topografia:

G(k)

Z(k) ? )

A partir de esta definicion se derivard la funcién de admitancia gravitacional tedrica
para el modelo flexural, incluyendo la admitancia tedrica para € modelo de compensacion

local, como un caso particular.

El potencia gravitacional observado en laposicion r, ? (X,,Y,,2,) , debido aun es-
trato, cuyo contraste en densidad es ?? y esta limitado entre el plano horizontal z20 vy la

superficie z?w(r) , esta dado por

w(r)
u(r,)? ???;_ms'g dz/r, ?r| (20)

en donde?? ? ':?0 ? ?m': representa e contraste de densidad entre e manto y la topografia,
G0 es la constante de la gravitacion universal, r ? (X,Y,z) Yy su proyeccion en el plano hori-
zontal x-y estara indicada por . Bajo estas consideraciones, Parker (1972) ha demostrado

que €l potencial gravitacional en el dominio del nimero de onda esta dado por

2 c cn?2
FU? 2p??72 exp(?22kz,)? ple Fwvm? (21)
n?1 -

en donde E72 denota transformada de Fourier.

Debido aque el gradiente del potencia en ladireccién de z, representalacomponente

vertical del campo de gravedad: ?g ? ?U / ?z, y quedicharelacion en el dominio del nimero
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de onda esta dada por F72g%? ?2?k F'U%, entonces la componente vertical del campo

gravitacional debido al estrato en consideracion esta dada por

F2g? 207, 2 ?Oiéxp(?z?kzo)’i%k‘ Ewe? (22)

en donde z, eslaaturadel plano de observacion.

Una solucién aproximada, aplicada cominmente en estudios de isostasia, es conside-
rar Unicamente la parte lineal de la ecuacion (22), desechando términos de la serie donde (n
>1), con lo cual se obtiene unarelacion lineal entre latransformada de Fourier delaanomalia

de gravedad G(k)y latransformada de Fourier de la superficieW (k) :
G(k) ?2p?%?, ? ?, exp(?2? kz,)W(K) . (23)

La funcién de admitancia tedrica se obtiene sustituyendo en la ecuacion (23), la ex-

presién derivada previamente para la deflexion debida a una carga superficial

?1

o MIN P 7D 3
W(K) 2 .g?m?%@. > 2753 H (k)

y aplicando la definicion de admitancia, obtenemos la admitancia tedrica correspondiente al
modelo flexural

- 4 7?1
Z(k) ? 22p??, exp(?2?%k 20)781? %3) _ (24)

El caso particular que corresponde a D ? 0 en la ecuacion anterior, corresponde al
modelo tedrico de admitancia para un régimen de compensacion local. La representacion
lineal de la funcién de admitancia es una buena aproximacion, pues su contribucion alcanza
el 85-90% de la admitancia calculada mediante e método de la integral de linea (Mcnuitt,
1979).
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Figura2l. Modelo sintético de elevacion.

IV.3 CALCULO DE LA ADMITANCIA PARA DATOS SINTETICOS

Cond proposito devalidar losagoritmos desarrollados parael célculo delaadmitancia,
a partir de datos de topografiay gravedad, y compararlos con la funcién de admitancia tedri-
ca, en esta seccion utilizaremos un modelo sintético de elevaciones cuya geometria corres-
ponde a la superficie encerrada por un paraboloide de altura 1 km con la interseccion de un
plano horizontal coincidente con el nivel medio del mar (Figura2l). A partir de estatopogra-
fia se calcularon las raices correspondientes a modelo decompensacion local y la deflexion
para el modelo de compensacién regional, utilizando una densidad de 2.67 g/cn? para la
topografia, de 3.3 g/cm? parael manto, unarigidez flexural deOy 147102 Nmy un espesor
normal de corteza de 35 km. Una vez obtenida las raices y deflexiones se calcularon las
anomalias gravimétricas de cadamodel oy, dadalasimetriadelos resultados, éstos se mostra-

ran en perfilestransversales.
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En la figura 22 podemos observar un perfil de la variacién maxima de la deflexion
para diferentes valores de la rigidez, el caso particular para una rigidez nula presenta una
mayor profundidad de laraiz y su diametro es equivalente al diametro del modelo de eleva
cién (800 km). A medida que se incrementa larigidez aumenta el diametro de laflexion en €
plano horizontal pero disminuye la deflexion maxima de la placa, de esta forma podemos
decir entonces que existe unarelacion inversaentrela rigidezy ladeflexion delaplaca. Las
correspondientes anomalias de Bouguer para los modelos mencionados se muestran en la

figura 23.

Obtenidos los datos necesarios de topografiay gravedad podemos calcular y aplicar
los conceptos sobre admitancia descritos anteriormente, paralo cual analizaremos la funcion
de admitancia en el caso que se cumpla una compensacion isostética de tipo local y regional.
En laaplicacién de lametodol ogia para un tipo de compensacién local (Figura24) vemos que
laformay valores entregados por la admitancia tedrica predicen la respuesta observada para
un espesor normal de corteza de 35 km, espesor que es equivalente al valor utilizado en el
célculo de laraiz. Haciendo un andlisis de sensibilidad del espesor cortical, se tiene que un
incremento de este parametro aumenta la admitanciay s disminuye, también disminuye su
admitancia, siendo estas variaciones més significativas a cortas y medianas longitudes de
onda. De la misma forma estas observaciones son validas para la admitancia del modelo de

compensacion regional.

Si observamos e comportamiento del modelo sintético de elevacidn bajo una condi-
cion de una compensacion isostatica regional (Figura 25) vemos que la curvaque predice €
comportamiento de la admitancia del modelo sintético es concordante con los valores de

entrada en la simulacion, esto es un espesor normal de corteza de 35 km y una rigidez de

1.4?210% Nm.
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Figura22. Morfologiadelaraiz del modelo de compensacién local y deflexion del modelo de

compensacion regional obtenida de la topografia sintética.
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Figura 23. Seccién de la anomalia gravimétrica producida por € modelo de compensacion
local y e modelo de compensacién regional.
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Figura 24. Respuesta de la funcion de admitancia observada comparada con la admitancia
tedrica del modelo de compensacion local.
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Figura 25. Respuesta de la funcién de admitancia observada comparada con la admitancia
tedrica del modelo de compensacién regional.
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Como resultado general de esta parte experimental se observatambién que si aplica
mos a los model os tedricos de admitancia un conjunto de continuo de espesores corticales,
obtendremos una familia de curvas de admitancia con asintotas a cero para cortas longitudes
de onda, y ala constante 2??? para grandes longitudes de onda. Un efecto similar se en-

cuentra en e modelo de compensacion regional para diferentes valores de rigidez flexural.
IV.4 ADMITANCIA OBSERVADA

Con base alos antecedentes expuestos en €l Capitulo | sobre latopografiay laanoma
lia de Bouguer se calcul6 la admitancia utilizando la ecuacion (16), donde el resultado del
espectro de potencia de lafuncion de admitancia observada Q(K) lo analizaremos frente a las
respuestas de funciones de admitancia tedricas correspondientes a mecani smos de compensa-
cion isostatica de tipo local y regional, y que se presentan en las figuras 26 y 27. Aqui se ha
trazado el espectro continuo de las curvas tedricas de admitancia para diferentes valores de
espesor cortical y rigidez flexural, seleccionando un valor minimo para el espesor cortical
normal de 24 km y un valor méximo de 33 km, donde este Ultimo espesor se encuentra dentro
delos méargenes utilizados por diferentes autores paralazonanortey central del pais: 31.2 km
(Watts et al.,1995) para la region andina de los Andes Centrales entre los 12 a 28°S, 30 km
(Chapin, 1996) en un estudio regional para Sudamérica, y de 33 km (Introcaso et al., 1992)
para un trabgjo situado entre los 30 y 35°S.

Mediante el andlisisdelaamplitud, frecuenciay formade | as respuestas de admitancia
observada y tedrica se interpretara cualitativamente el nivel de correlacion entre ellasy me-
diante la estimacion de lamedida del gjuste |o haremos cuantitativamente. En lafigura 26, se
observa el comportamiento de la admitancia observada con respecto a la admitancia tedrica
de una compensacion local para espesores corticales de 24 y 33 km. Cualitativamente pode-

mos apreciar que existe informacion de admitancia observada que muestra correlacion con
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Figura 26. Respuesta de la funcion de admitancia observada versus las curvas de admitancia
tedrica correspondientes al modelo de compensacion local.

las respuestas de admitancia tedricas en todo € espectro, y analizando en forma cuantitativa
el grado de correl acién existente, tenemos que el desgjuste obtenido paral os espesores corticaes

de 24 km es de 4.98 % , mientras que para el espesor de 33 km es de 5.46 %.

En lasolucién de laadmitancia para el problema de compensacion regional las varia-
bles de comparacién son el espesor cortical normal y la rigidez, por tanto, la admitancia
observada, adiferenciadel model o de compensacién local se estudiaratambién paravariacio-
nes del valor de larigidez flexural. En lafigura 27 se muestra el espectro de amplitud de la
admitancia para una rigidez media de 172102 Nmy un espesor cortical de 31.5 km, vemos
que a aplicar valores promedios de larigidez la admitancia obtenida disminuye fuertemente
su amplitud con el consiguiente aumento del desgjuste de la sefial. De este resultado obtenido,
se simulael caso opuesto, se estudia el comportamiento de la respuesta tedrica considerando
una bajarigidez, consideracion que de alguna forma se respalda con los resultados obtenidos
para el caso de una compensacion local, obteniendo en este nuevo escenario de soluciones

una mejor correlacion entre la admitancia observada y la admitancia tedrica. El desgjuste
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Figura 27. Respuesta de la funcion de admitancia observada versus las curvas de admitancia
tedrica correspondientes al modelo de compensacion regional .

obtenido paraun espesor cortical de 24 km esde 4.98% Yy parael espesor de 33 km esde 5.46
%. Por lo tanto, del estudio efectuado se desprende que en la region de Copiap6 domina una

compensacion de tipo local, o regiona con muy bajarigidez flexural.

Continuando con €l andlisis de los datos de topografiay gravedad pero desde un punto
devistaestadistico, aplicaremosahorael concepto conocido como coherencia. Lacoherencia
es una medida de como la gravedad observada puede ser directamente atribuida a la topogra-
fia. De la gréfica de la coherencia (Figura 28), vemos que para longitudes de onda cortas no
hay coherencia entre la carga topografica y la anomalia de Bouguer, esto quiere decir que
estadisticamente son independientes y que las cargas estan soportadas por la rigidez de la
placa. A frecuencias intermedias, €l grado de correlacion entre la topografia y la gravedad
aumenta considerablemente, la coherencia es mayor, gran parte de lainformacion se encuen-

tra dentro de este rango, y es consistente con € modelo isostatico de compensacion local.
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Figura 28. Espectro de coherencia.
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CAPITULO V
EL PROBLEMA INVERSO

En este capitulo se utiliza el método de expansion espectral de lateoriade inversion,
con € propodsito deinferir cual variacion deladensidad con laprofundidad explicalaadmitancia
observada en laregién de Copiap0, considerando para ello model os de compensacion local y
regional. Adicionamente, utilizando técnicas de programacioén linea se realiza un ensayo
estadistico que nos permite discernir de manera independiente cual mecanismo de compensa-

cion isostética, local o regional, prevalece en laregién de Copiapd.
V.1 LA FUNCION DE ADMITANCIA LOCAL Y REGIONAL

Para el caso de compensacion local, en laformulacion del problemainverso mediante
la técnica de expansion espectral (Banks y Swain, 1978; Banks et al., 1977) la funcion de

admitancia esta dada por
Q(k)? 20?7 2% exp?22 k2 iz | (25)
en donde A 2 representa €l contraste en la densidad de compensacion por unidad de eleva-

cion, lacual, paradeterminar el contraste en densidad, serainvertida utilizando el método de

expansion espectral.

Unaaplicacion précticadel resultado anterior es que, S lacompensacion isostética es

perfecta, para nimero de onda cero se debe cumplir que la admitancia es:
Q(0) ?2p?7 2(dz 2 22p?2?, .

Considerando el valor estandar de ?, ? 2.67g/cm® para la densidad media de la
cortezacontinental, parak ? 0 seobtiene: Q(0) ? 21.119x10°°s™ . Paralaregion de Copiap6

se encuentra que e cociente del valor medio de la anomalia de Bouguer y la topografia es



57

Q07?7 ?1.093?10% s, lo cua sugiere fuertemente que € sistema esti compensado.

Para el caso de compensacion regional (Banks et al., 1977), lafuncién de admitancia

esta dada por
2 2 R _162%D 2 > 7
292972 "o 2 2 exp? ?
Q(Kk) * .2..3?m??0.3:31.??m??0?g§ ? ?Zexp..Z?kz.dz _ (26)

Definiendo una nueva respuesta i sostética dada por

7 16?°%k*D 2

2 9
2 ‘o
Rk 7 ?Q(k)g?m 22, @9 » 22 % !

podemos escribir una expresion similar a la derivada para el caso de compensacién local,

dadapor
k ) Z)r) 2 ” ?Z?kzd
R(K) 7 ..gge v (27)

la cual puede ser invertida utilizando el método de expansidn espectral, excepto que ahora

determinaremos e gradiente de densidad.
V.2 PROBLEMA INVERSO APLICANDO EXPANSION ESPECTRAL

Las integrales en las ecuaciones (25 y 27) serén evaluadas en un rango finito de pro-
fundidades, considerando una profundidad maxima, z_. Normalizando entonces las variables
zy krespecto adichaprofundidad, obtenemoslasnuevasvariables? y 7, dadaspor: z? ? z,,
Kk ? ?, 1 z,. Entérminos de estas variables, la respuesta del modelo de compensacion

local es:
1

Q?,)?2p?2, R (?)exp?22k2 777 d? (28)
0

endonde j ?1,..,M , siendo M e nimero de datos.

El problema inverso a resolver consiste en encontrar la variacion del contraste en

densidad con la profundidad a partir de la ecuacion (28), la cual puede ser escrita como
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Q ?72g,?(?)d? ’ (29)
donde g, ? 22?z,e77".

En laecuacion (29) 2?2 representaun elemento de una coleccion infinita de distribu-
ciones de densidad, compatibles con los datos, que pueden ocurrir en e semiespacio z>0.
Siguiendo a Parker (1994), el conjunto de todas las distribuciones de densidad, constituye un
espacio de Hilbert, el cual esun espacio vectoria lineal donde para cada par de elementosr,
g, se define un funcional a partir de su producto interno (r, g). Si los elementos del conjunto
?gl, O,s--s Oy ? son linealmente independientes, estos constituyen |abase de un espacio vectorial
V de N dimensiones y cualquier elemento del espacio V se puede obtener mediante una com-
binacion de sus N elementos. El producto interno, también denominado producto escalar,
congtituye una generalizacion del producto punto entre dos vectores y su resultado es un

escalar, de esta manera, la ecuacion (29) se puede expresar mediante €l producto interno
Q?%,?% ,

y de todas | as soluciones compatibles con los datos, deseamos estimar €l model 0 mas peque-

fio de lavariacion de ladensidad con la profuqdi dad, en 9; sentido de la norma dos, también

5
conocida como la norma Euclidiana |?] 2 ?,?d? 7 73
20 [

El modelo mas pequefio de la variacion de la densidad se puede expresar entonces

como una combinacion lineal dada por

N
1?) ? ? 2.9

i?1

, (30)
con lo cud

Q2%3.,22.0%3
? in ?
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siendo equivalente a

N
Q??%.9%

i?1

: (31)
donde los elementos del vector a se encontraran al resolver el sistema de ecuaciones
Qi ?7? ij? j

donde W, eslamatriz de productos internos, la cua es una matriz simétrica que se podra

invertir sempre que los elementos del conjunto ?gi ? sean linealmente independientes.

El problemainverso para datos inciertos se traduce en tratar los errores  (e) asocia-
dosacadadato Q, i ? 1 N7 como variables aleatorias no correlacionadas, distribuidas
normalmente, con media cero y varianza 7 2. Luego € problema consiste en encontrar €l

modelo més peguefio de la variacion de la densidad con la profundidad

2 2N N ?
127222 2,9,,? 293 | (32)
?in k71 ?
sujeto a
T22[E" Q20?7 | (33)

donde E es una matriz diagona (NxN) cuyos elementosson s y T es latoleranciaen €l des-
gjuste. Efectuando € producto interno indicado en la ecuacion y podemos escribir la funcio-

na a minimizar como
|2 22722 . (34)

Para minimizar la funcional de la ecuacion (34) sujeta a la restriccion dada en la
ecuacion (33), empleamos el método delosmultiplicadoresde Lagrange (Dorny, 1975; Parker,
1994), se modificalaecuacion de restriccién paraformar una ecuacién idénticamente nula, la

cual es multiplicada por e multiplicador de Lagrange (n), sumandose entonces ala funcional
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gue se desea minimizar, quedando entonces

U(?,?)?? 20? ??ﬁ

E"D ?O?if?Tzé_

Para encontrar ahoralos argumentosay n donde U sevuelve estacionaria, diferencia-
mos U con respecto a a igualando a cero la expresion resultante. Después de simplificar se

obtiene
PE220% 2Q . (35)

Similarmente, diferenciando U con respecto a multiplicador de Lagrange se obtiene

la condicion de desajuste

T22[E" Q20?7 . (36)

Ahora se requiere resolver, simultaneamente, para el vector a y e multiplicador de
Lagrange n las ecuaciones (35) y (36). Paraello vamos a escoger un valor n con € cual vamos
entonces aresolver para el vector a € sistema de ecuaciones (35), y sustituyendo la solucién
en la ecuacion (33) calculamos €l desajuste y 1o comparamos con la tolerancia deseada. Este
proceso se repite hasta encontrar €l par ? o ?O': gue satisface la tolerancia propuesta. Si-

guiendo este procedimiento, tenemos que para un valor fijo del multiplicador de Lagrange
2?2)? 02?7E27'Q - (37)
Denotando €l desajuste cuadratico por F(n) tenemos:

Fe)?[E*R202@)T (38)

y sustituyendo la ecuacion (37) en la ecuacion (38) obtenemos una expresién mas ssimple para

el desgjuste, dada por:

R?) ? 2 7[EA?)” . (39)
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V.3 RESULTADOS DE LA INVERSION APLICANDO EXPANSION ESPECTRAL

Para el caso de una compensacion local, la ecuacion (29) hasido invertida para obte-
ner el modelo del contraste de densidad con la profundidad, de acuerdo con lateoria expuesta
anteriormente. Lafigura 29 muestraladistribucion de densidades hasta la profundidad de 400
km, y cuya ordenada representa la densidad por unidad de elevacion topogréfica. En esta
gréfica observamos que entre 0 y 140 km de profundidad hay un contraste de densidad nega-
tivo, y significa una deficiencia de masa para compensar €l exceso de ella por encima del
nivel del mar, sin embargo, a mayor profundidad tenemos un contraste de densidad positivo.
Esto es algo imprevisto, como s la Tierra exigiese contrastes positivos a mayor profundidad
paracorregir |asobre compensaci én de latopografia en profundidades poco abismales. Puede
ser que € contraste en densidad positivo no sea un aspecto tan importante; el maximo positi-
vo de contraste de densidad obtenido es muy inferior en magnitud al contraste en densidad

negativo.
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Figura. 29. Resultados de la inversion de la admitancia segin el modelo de compensacion
local.
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Dorman y Lewis (1970) y Banks et al. (1977) obtuvieron resultados similares al
mostrado en la Figura 29, para un estudio de admitancia que abarcé toda la region continental
de los E.E. U.U. de Norteamérica. Dorman y Lewis (1970) argumentan que la regiéon de
contraste de densidad positiva es geol 6gi camente significativa, pues presenta correlacion po-
sitiva con regiones en donde la velocidad de propagacion de las ondas sismicas aumenta
significativamente. Paralaregion de Copiap0 se puede interpretar que laregion caracterizada

por un contraste en densidad positivo pudiera estar relacionada con la Placa Nazca.

Banks et al. (1977), sin embargo, argumentan que una explicacion aternativa a este
resultado es considerar que € tipo de compensacion es regional, sin embargo, € resultado
obtenido por ellos no tuvo la contundencia necesaria que permitiera desechar a modelo de
compensacion local. El resultado obtenido paralaregion de Copiap6 en € caso de compensa-
cién regional se muestra en la Figura 30, en donde se observa un gradiente de densidad posi-
tivo y negativo. Un gradiente positivo puede deberse a la incorrecta eleccion de la rigidez.
Adicionalmente, se obtienen valores muy elevados para el gradiente de densidad, por lo tanto

Se encuentra este modelo poco aceptable.

150
100
50

0 20 40 60 80 100
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Figura. 30. Resultados de la inversion de la admitancia segin el modelo de compensacion
regional.
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V.4 EL PROBLEMA INVERSO APLICANDO PROGRAMACION LINEAL

Bankset al. (1977), a cuestionar que para el modelo de compensacion local se obtu-
vieran contrastes en densidad positivos y negativos, y a no obtener un resultado contundente
y geol6gicamente razonable con el modelo de compensacidn regional, proponen una estrate-
gia de inversion diferente. Ellos argumentan que si son necesarios contrastes positivos para
adecuar la respuesta observada a modelo de compensacién local, tal vez ese modelo de com-
pensacion debiera ser rechazado a favor de un mecanismo regional. Una forma de investigar
estaposibilidad esrealizar lainversién acotando todos | os contrastes de densidad a ser nega-
tivos, mediante un conjunto de restricciones que se pueden introducir en e problema, reali-
zando la inversion con programacion lineal con una funcién objetivo que optimice € guste
de acuerdo ala definicion de lanorma 1, y donde e planteamiento matemético en programa-
cién lineal incluye un conjunto de ecuaciones lineal es simultaneas, que representan las condi-
ciones del problema, una funcion lineal que expresa € objetivo del mismo y soluciones no

negativas.
El problema a optimizar corresponde a minimizar

? x| (40)

Sujeto a AX ?b,Y X Sinrestricciones.

Como deseamos minimizar un valor absoluto debemos solucionar la condicion no
lineal de de este operador matemético, siguiendo a Gass (1975), esto se logra haciendo
X; ? X; ? Xi,con X; ? Oy x7 2 0.Y notando que en programacion linea se tiene
x| ?|x?? x#? x?? x2, de estaforma la ecuacion (40) en programacion lineal esequivalen-
tea

? x?? x}??
i

: (41)
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sujeto a AX?AX%?b , X%?20,Y X%?0

Donde los vectores x * y X ~son los vectores de variables que contienen las X; y X7,
respectivamente. Puesto que los coeficientes de columna X; es P, y los X es ? P;, notamos

que ambas X} y X} no pueden aparecer con niveles positivos en una solucion factible basica.

Para aplicar estateoriaalarespuestaisostética Q(?) con su error ’?@j ,'y asi encon-
trar la distribucion de densidad A ?) del modelo de compensacion local que sea compatible
con los datos, tenemos que invertir laecuacion (25), y laformulaque utilizaremos para medir

el gjuste entre larespuesta observada Q; y larespuestatedrica T; eslasiguiente

M
27?27

i

Q 7T
2Q,

, (42)

y definiendo

2, 2Q;?T], j21M
Q T,
donde Q7? —= y T2 —

22
2Q, 2Q,

Luego lafuncion aminimizar es z; y corresponde a modulo de gjuste normalizado ,

y como Z; puede ser un valor positivo o negativo, escribimos Z; como la diferencia de dos

valorespositivos
2 7 2 7
z 27?7

M
De acuerdo con |o descrito anteriormente, que minimizando la horma uno ? ‘Zi ‘ , €S
i?1

M
_ o _ 22 7B
equivaente en un problema de programacion lineal a minimizar ? 711 ? ¥
i1
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Dividiendo laprofundidad deinvestigacion z,, en unaserie de capas delgadas (| ) de

densidad uniforme tenemos
A?) ? ?,con?, ?7? ?2?,,,y1l 21 L.

De esta forma la respuesta final del modelo esigual ala sumatoria de las respuestas
individuales de cada capa, y tomando la ecuacion (25), la admitancia para una compensacion

local puede escribirse como

Z??Zm L 2171
T2 200 2 3 exp(2222 2

?7Q; 21

, (43)

donde

L
772 2V,

1?1

?z

- m

Vj’,?? i
?j? j

exp(?222? 2,) 12 exp? 222, (2,,,22,)7

con la siguiente restriccion parala densidad

L
?ml'n ’) ? ’)lf(’)ml’)’)l )Zm ’) r)max
1?1

En este caso, el modelo debe resolverse solo para densidades negativas, de manera
gue requerimos que ?, seanhegativo paratodo L, sin embargo, € problema de programacion

lineal estaresuelto paravariablesmayor o igual acero, por tanto, en este caso haremos ?/: ? ?7?,.

Aunque la densidad promedio de la topografia no es conocida con exactitud, se utili-

zarén valores promedio minimos y méximos 7?2, 2, .. de acuerdo a lo encontrado en la

min?

literatura para €l tipo de rocas presentes en laregion de estudio.

Formulada lafuncion objetivo aminimizar y definidas las condiciones podemos aho-

raresolver en problema propuesto de la siguiente forma
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"_\S (22?23 (44)

i
Sujeto a

L
22 7?77 77? ? .
zlvj??j.?z].?zj-??qj., i ?21LM

L
? ?|”(?|?1??|)Zn ?2700

171

L
27 232, ?2,)Z, ? 22500

121

2:20,1?21L

Con base en lo descrito anteriormente se aplicoé un procedimiento similar para cono-
cer la distribucion de densidad para el modelo de compensacion regional, en este caso se
invierte lafuncion (ec. 27) reemplazando e gradiente de densidad ?? / 7z por una serie dis-

cretade ?? en funcidn de la profundidad.
V.5 RESULTADOS DE LA INVERSION APLICANDO PROGRAMACION LINEAL

En esta seccidn veremos | os resultados obtenidos del planteamiento en programacion
lineal en donde se ha aplicado el método Simplex (Press et al., 1987) y € procedimiento de
eliminacién Gauss-Jordan pararesolver un sistema de ecuaciones lineales para la determina-
cion del conjunto de soluciones de la distribucion de densidad que satisfaga la ecuacion (25)
s es e caso de una compensacion isostatica local y la ecuacion (27) para un régimen de

compensacion regional.

En esta investigacion se seleccionaron dos profundidades méximas: z, ?80 y 160
km parasaber si habiavarias soluciones, y los resultados de los cél cul os fueron similares. En
lainversion del caso de compensacion local se encontraron dos soluciones de distribucion de
densidades diferentes de cero, laprimerasituada en el rango de profundidades de 24 a 28 km

con una densidad de -0.598 kg/nt, y una segunda solucién con -0.0768 kg/nt en €l intervalo
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de 28 a 32 km.

En la aplicacion del problema de programacién lineal @ modelo de compensacion
regional, se establecieron apriori larigidez flexural (12102 y 12102 Nm) y ladensidad del
manto (3300 kg/n¥) las cuales han sido utilizadas sobre la base de estudios geofisicos publi-
cados. En € proceso de inversion se encuentran valores de densidad no nulos, sin embargo,
las profundidades ( 4 km) a que se encuentran las soluciones son muy poco factibles, s o
comparamos con otras estimaciones del grosor normal de lacorteza, 31 km paralaregion de
los Andes Centralesentrelos 12 a28°S (Watts et al ., 1995), 33 km entrelos 30y 35°S, a sur
de este estudio (Introcaso et al., 1992), y 30 km en un estudio mas regional para Sudamérica
(Chapin, 1996).

V.6 ANALISIS ESTADISTICO DE LOS RESULTADOS

En este apartado interpretaremos | os resultados obtenidos de lainversién con progra-
macion lineal desde e punto de vista estadistico. Lamedida del gjuste entre el valor observa-
do comparado con larespuesta tedrica para el modelo de compensacién local de acuerdo ala
ecuacion (51) esg_=4.54,y unainterpretacion del gjuste en términos de cual esla probabi-
lidad excedag, serealiza suponiendo que el nimero de datos M=13 es suficiente para admi-
tir que g esta normalmente distribuida con las siguientes variables: media 7 ? M/2/? 'y
desviacion estandar s? /M 1?2/ . Entonces, suponiendo una distribucion normal y utili-
zando lavariable estandarizada X, evaluaremos cual eslaprobabilidad queg excedaag, dela

siguiente forma
X?2%? 27s
P2 22,2212 (22)°° 9 &°X°dX (45)

obteniendo como resultado la probabilidad P7? ? 4.54%7 0.99
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Por lo tanto, la hipétesis del modelo de compensacion local de una distribucion de

sblo contrastes de densidades negativos es aceptada con una probabilidad de un 99%.
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CAPITULO VI
MODELADO GRAVIMETRICO

Como laredacién causay efecto en los métodos geofisicos potenciales no es univoca,
es deseable incluir informacion independiente al inicio del proceso de modelado, con €l pro-
posito de restringir € nimero de soluciones compatibles con los datos a interpretar. La inte-
gracion de informacion geologica y geofisica adicional permitira obtener, en principio, una
interpretacion més robusta de la informacion gravimétrica, en términos de la geometria y

densidad de los elementos que constituyen la litosfera.
V1.1 CONSIDERACIONES PARA EL MODELADO GRAVIMETRICO

Un modelo tipico de la estructura geoldgica de la corteza continental considera un
grosor medio de 30 a 35 km, que se puede extender hasta profundidades de 40 a 65 km bgo
los cinturones montafiosos elevados. Composicional mente, la corteza continental suele divi-
dirse en dos regiones. una corteza superior de composicién félsica con una composicién pare-
cidaalade granito o lagranodiorita, con unadensidad de alrededor de 2.7 g/cn? cercadela
superficie; lacortezainferior de composicion maficaparecidaaladel basaltoy gabro estara
limitada a profundidad por la discontinuidad de Mohorovicic, interfase que separala corteza
del manto litésfera. Lainterface corteza-manto utilizada en este trabajo se muestraen la figu-
ra 31. Esta corresponde a un modelo de compensacion regional cuya rigidez es

D ? 1?10 Nm.La corteza oceadnica, de unos 6 km de grosor medio, esta constituida por
rocas igneas méficas de composicion basdltica, que subyace a una columna de ~4.5 km de
agua con densidad media 1.03 g/cn. La estratigrafiatipica de la corteza ocednicaincluye una
capa de sedimentos de ~0.5 km con una densidad promedio de 2.3 g/cn¥, una capa de lavas
amohadilladasy diques de composicion baséltica de ~1.75 km con densidad 2.7 g/cn®, y una
capa de ~ 5 km de gabro con una densidad de ~2.9 g/cn? (Turcotte y Schubert, 1982).
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Figura 31. Modelo de las raices considerando bajarigidez, D=1e16 Nm.

Un elemento tectonico de primer orden en e areade estudio, lo representalasubduccién
delaPlacaNazca por debgjo de la placa Sudamericana. La Placa Nazca se encuentralimitada
al Oeste por ladorsal mesoceanica, y a Este por lafosa Chilena. Por su estilo de subduccién:
“tipo chileno”, se caracteriza por un bagjo angulo de subduccién y por un fuerte esfuerzo
compresivo en la placa suprayacente, en contraposi cion ala subduccién tipo Marianas, carac-
terizada por su gran angulo de subduccién, extension en la zona de trasarco y ausencia de

compresion en la placa suprayacente.

La subduccion de la Placa Nazca bajo |a Placa Sudamericana ha ocurrido més o me-
nos continuamente desde e Jurasico medio. Durante € presente la placa subduce con una
velocidad de ~10 cm/afio en unadireccion con azimut de 77° + 12°. La geometria de la placa
Nazca, por debgjo delalitosferacontinental, hasido inferidaapartir delasismicidad registra-

dainstrumentalmente. En general, € angulo de subduccién de la placa Nazca es de aproxima-
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damente 30°. No obstante, en el sector que vadelos 33° a 28°S, e angulo delaplacaes de 30°
hasta una profundidad de 100 km, més hacia €l Este e angulo de la placa essubhorizontal y
alcanza una profundidad de 200 km; en este sector no se reporta actividad vol canica desde €l

Mioceno temprano.

Conforme la corteza oceénica se subduce, entra en unaregion de alta presién'y tempe-
ratura, convirtiéndose en eclogita. Laeclogita es producto del metamorfismo de rocas méficas
sometidas a altas presiones de confinamiento y temperatura, correspondientes a grandes pro-

fundidades, y su densidad varia de 3.2 a 3.58 g/cn? (Anderson, 1989)

Lageometriade lalitosfera ocednica fue acotada de la manera siguiente. La profundi-
dad ala cima de la litosfera oceanica se obtuvo de la batimetria (Smith y Sandwell, 1997).
Paraestimar el espesor delalitosferaoceanicase utilizd un model o de difusién térmica(Parsons
y Sclater, 1977) que considera la litosfera como material astenosférico que asciende en una
dorsal, y que en el proceso de dispersion del fondo marino se enfria aumentando su espesor L,
deacuerdoa L ? 2.32\/ﬁ, en donde L estden km, t estiempo en millonesde afiosy ? esla
constante de difusividad térmica, cuyo valor parala mayoria de las rocas varia entre 15 y 60
km?/Ma. Utilizando un valor tipico para ? en lalitésfera oceanica se obtiene que L ? 11ﬁ .
Paraestimar L, seutilizolaedad delalitésferaoceanica,t, inferidaapartir deloslineamientos
magnéticos del Océano Pacifico (Candey Haxby, 1991). En el d&reade estudio laedad del piso
oceanico variaentre 60y 70 Ma, por lo cual se utilizé un valor de 90 km para el grosor dela

litosferaocednica.

Del archivo de magnitudes e hipocentros del catdlogo “Prelimanary Determinations
of Epicenter” del USGS NEIC, se obtubieron los datos necesarios parainferir lageometriade
la placa Nazca por debajo de la Placa Sudamericana, seleccionando del catdl ogo Unicamente

los hipocentros cal culados con informacion de a menos 40 estaciones sismol dgicas, pues en
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estos la incertidumbre asociada a lalocalizacién es uniformemente pequefia (Cahill y |sacks,
1992). Como criterio adicional, se escogieron eventos con una profundidad minimade 45 km
y una magnitud mayor o igua a 3. La geometria de la placa, v.g. la zona Wadati-Benioff, se

muestra en la figura 32.
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Figura 32. Estimacion de la geometria de la placa Nazca

El modelo de referencia utilizado paramodelar 1os datos gravimétricos fue construido
a partir del Modelo Preliminar de la Tierra reportado por Dziewonski y Anderson (1981),
complementado con el model o de referenciareportado por Grow y Bowin (1975), en donde la
densidad en la litosfera oceanica aumenta progresivamente, desde 1.03 g/cn® en € agua,

hasta alcanzar los 3.365 g/cn?, a 115 km de profundidad. La densidad disminuye levemente
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en el rango de 115 a 200 km, y por debajo de los 200 km de profundidad, la densidad aumenta
hasta alcanzar 3.525 g/cm?® a una profundidad de 400 km.

Con los antecedentes descritos en los parrafos anteriores, se realizd lamodelacion 2-
D de laanomalia gravimétrica en tres secciones corticales de orientacion E-W, situadas alas
|atitudes 26°34'S (UTM Norte 7060 km), 27°7'S (UTM Norte 7000 km) y 27°28'S (UTM

Norte 6960 km), cuyalocaizacion se muestraen lafigura 4.
V1.2 MODELOS GRAVIMETRICOS CORTICALES

El resultado de la modelacion de las tres secciones se muestra en las figuras 33, 34 y
35. En estas figuras se muestra, en el panel superior, la anomalia observada y la anomalia
calculada, que corresponde al efecto gravimeétrico debido a la estructura de la litésfera mos-
tradaen el panel inferior. El error de gjuste obtenido en lamodel acidn de estos tres transectos

es de 9.4%, 6 %'y 6.7%, respectivamente.

Estas secciones muestran una gran anomalia negativa asociada alafosa Chilena, y al
gran macizo de la Cordillera Principal de los Andes. Al correlacionar la batimetria con la
gravimetria observamos que €l ge batimétrico en la fosa y la distribucion del minimo
gravimétrico se sittian en la coordenada UTM E 250 km (Figura 33), y 240 km (Figura 34).
También se observa que e maximo positivo disminuye levemente hacia € sur, y la zona
correspondiente al ge de la fosa esta desplazada hacia €l oeste respecto al perfil situado a
norte (Figura 33).

Hacia €l oeste del minimo gravimétrico se presenta un marcado incremento de las
anomalias, del cual se puede inferir que la capa litosférica estéd descendiendo por debajo del
sistemadelafosaaconsecuenciade laconvergenciaentre lasplacas. En el sector continental
laelevacion del perfil aumentahastallegar alacordilleraPrincipal delos Andes paradescen-

der nuevamente, cuya relacion inversa con la anomalia de Bouguer es cualitativamente con-
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cordante. En el sector argentino € gradiente gravimétrico es positivo, indicando la presencia

de rocas mas densas.
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CAPITULO VII
RESULTADOSY CONCLUSIONES

Se ha modelado la estructura de la litésfera en la margen continental de Chile, utili-
zando un modelo 2-D que explica las anomalias gravimétricas de aire libre para la region
oceadnica y de Bouguer para laregién continental. El modelado se realizd en tres transectos
paralelos orientados en la direccién W-E. Los tres transectos, cada uno con longitud de 700
km, se extienden desde el Océano Pacifico, incluyendo la region de la fosa Chilenay la

Cordillera Principal de los Andes, extendiéndose hasta la zona occidental de Argentina.

No obstante lasimplicidad y suposicionesimplicitas en |os modelos 2-D, como son la
invarianciadelageometriay de ladensidad del modelo en ladireccion normal al transecto, la
tendencia general de los alineamientos mostrados en e mapa de anomalia de Bouguer, y la
escala del estudio, justifican el uso de modelos 2-D. EI modelo de referencia utilizado fue
construido apartir de model os robustos, en € sentido que satisfacen informacién sismol dgica,
térmicay petroldgica(Grow y Bowin, 1975; Dziewonski y Anderson, 1981; Turcottey Schubert,
1982; Anderson, 1989).

Considerando que € grosor de la litésfera ocednica esta controlado principa mente
por temperatura, la cual es dependiente de laedad de lalitosfera, para definir la profundidad
alabase delalitésfera oceanicase utilizd e modelo de difusién térmicade Parsonsy Sclater
(1977). Para laregion modelada se ha inferido a partir del estudio de anomalias magnéticas
(Candey Haxbi, 1991), que laedad del piso ocednico variaentre 60y 70 Ma, lo cual sugiere
gue se esta en la region de validez del modelo térmico [0-100 Ma). A partir del modelo de

difusion térmica se asignd a la litésfera oceanica un grosor promedio de 90 km.

Se estimo la geometria de la zona Wadati-Beni of f gjustando una superficie polinomial

de quinto grado a la localizacion hipocentral de terremotos que han ocurrido durante los
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ultimos 50 afios en laregion estudiada. Los eventos utilizados, registrados instrumentalmente
a distancias telesismicas, fueron seleccionados de aquellos que fueron registrados al menos
por 40 estaciones, con magnitud Mb mayor que 3, y cuya profundidad hipocentral fuera ma-
yor que 50 km. Aunque la incertidumbre en la determinacion de la geometria de la zona
Wadati-Benioff esdificil de estimar, ésta debe ser equivalente alaincertidumbre asociada a

lalocalizacion hipocentral, la cual es del orden de 210 km.

Para determinar la geometria de la discontinuidad de Mohorovicic se recurrié a an&
lisis de mecanismos de compensacion isostética de tipo local y de tipo regional. Este fue un
estudio exhaustivo del tema, que incluy6 € célculo de la admitancia'y de la coherencia, a
partir del andlisis espectral delos mapas de anomalia de Bouguer y topografia, y su compara-
cion con lafuncion de admitancia tedrica para model os de compensacion locd y regional. La
admitancia cal culada fue utilizada parainferir lavariacion de ladensidad con la profundidad,
mediante los métodos de expansion espectral y programacion linea. Incluyendo finalmente
un ensayo estadistico para discriminar, de entre los dos mecanismos de compensacion consi-
derados, €l que mejor explicalaadmitancia calculada. La conclusion masimportante aque se
puede llegar, a partir de estos andlisis, es que la regidn estd compensada isostéticamente,
siendo aceptable un mecanismo de compensacion regiona caracterizado por una rigidez
flexural baja, del orden de 1210 Nm, sugiriendo que lacargaimpuesta por rasgosfisiogréficos
de longitud menor a 100 km, esta soportada por la rigidez flexura de la corteza continental.
El espectro de coherencia muestra que, para cortas longitudes de onda, no hay relacién entre
latopografiay la anomalia de Bouguer. Esto quiere decir que son estadisticamente son inde-
pendientes, y también se interpreta que la carga impuesta por rasgos topograficos de longitud
de onda menor a 100 km esta soportada por larigidez de la corteza. A longitudes intermedias
la coherenciaes mayor, indicando que aumentael grado de correlacion entre latopografiay la

gravedad, siendo entonces consistente con €l modelo isostético de compensacion local. Uti-
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lizando € modelo de compensacion regional, con unarigidez de 1210 Nm , Se calculé la
geometria de la discontinuidad de Mohorovicic, caracterizada por una profundidad que varia

entre 30y 65 km, paraincorporarlacomo parte del modeloinicial en el proceso de modelacion.

L os objetivos planteados a inicio de estainvestigacion fueron alcanzados, lograndose
construir tres modelos 2-D de la estructura de la litosfera en la margen continental de Chile,
que satisfacen los datos gravimétricos modelados con un desgjuste menor al diez por ciento.
Los modelos obtenidos son robustos, en € sentido que incluyen informacion independiente
conlacual se acot6 lageometriadelos modelos, incluyendo: €l grosor delalitésferaocednica,
lageometria de lazona Wadati-Benioff, y la geometria de la discontinuidad de Mohorovivic.
Adicionalmente, la variacion del contraste de densidad con la profundidad, inferida a partir
delainversion de laadmitancia cal culada, mediante e método de expansi6n espectral, mues-
trauna gran similitud con los modelos 2-D de la estructura de lalitésfera en la margen conti-
nental de Chile, en donde €l defecto de masa se correlacionacon laraiz cortical por debajo de

laCordilleradelos Andes, y €l exceso de masa se correlacionacon la Placa Nazca.
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