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RESUMEN

La construccion de modelos computacionales basados en expresiones analiticas fundamentales
es esencial para comprender el comportamiento de sistemas fisicos reales. A pesar de la inevitable
simplificacion que conlleva, y en buena medida precisamente debido a ella, esta metodologia permite
estudiar detalladamente la relevancia de los parametros constitutivos al contrastar los modelos con
mediciones independientes. En el &mbito de la geodindmica, la estructura interna de la litosfera
continental desempefia un papel crucial en los procesos que moldean la superficie terrestre,
especialmente en margenes de subduccion. Sin embargo, el estudio de esta estructura representa un
gran desafio debido a la multiplicidad de variables involucradas y el limitado conocimiento que
tenemos para acotarlas. La creacion de modelos litosféricos resulta Gtil para abordar este problema,
particularmente cuando abarcan diferentes propiedades que, por medio de sus expresiones particulares,
ofrecen contrastes complementarios que nos entregan informacion valiosa sobre las relaciones

existentes entre ellas.

En este sentido el modelamiento del espesor elastico equivalente (Tgg), resulta de gran interés
para estudiar el control que tiene la estructura geométrica, composicional y termal de la litésfera
continental sobre la resistencia mecanica de las rocas a la deformacion. Especialmente porque permite
evaluar los parametros utilizados para este proposito, por medio de su contraste con estimaciones de

espesor elastico efectivo (Tef) provenientes de la inversion de datos geofisicos.

En este trabajo se construye un modelo computacional de la estructura termomecénica
tridimensional de la litdsfera en los Andes Centrales y del Sur. Para esto se utiliza una representacion
geofisicamente restringida de la estructura litosférica de la zona de estudio (Tassara y Echaurren,
2012) sobre la cual se calcula la distribucién de temperaturas y la resistencia mecéanica a la
deformacién. ElI modelo termal es definido por expresiones analiticas de geotermas continentales
unidimensionales y se encuentra restringido por mediciones de flujo de calor en superficie, mientras
que el modelo mecanico queda definido por la envolvente de la resistencia mecanica, en conjunto con
parametros reoldgicos adecuados. Los resultados de Teq Obtenidos son comparados con una estimacion
previa de T (Tassara et al., 2007), y con una recopilacion de epicentros de sismos y estructuras
corticales, con el fin de obtener una mejor comprension de la estructura termomecanica de la litésfera

y su rol en la neotectdnica del margen andino.



1. INTRODUCCION

1.1. Planteamiento del problema

El margen andino es una zona de subduccion fuertemente compresiva, en la cual la rapida
convergencia entre la placa de Nazca y la placa Sudamericana ofrece el soporte dindmico
requerido para dar lugar a uno de los ordégenos mas grandes de la tierra. La segmentacion
tectdnica de los Andes, asociada a la variacion de la geometria de la placa subductada a lo largo
del rumbo (Jordan et al., 1983), en conjunto con la abundante diversidad geotectdnica del
continente sudamericano (Tassara et al., 2007), hacen de la zona de estudio de este trabajo un
lugar muy interesante para investigar la relacion existente entre la estructura composicional,
termal y mecanica de la litdsfera continental con los procesos tectonicos que influyen en su

dinamica y controlan su evolucion.

En este sentido, resulta de especial interés la consideracion del espesor elastico (T.) como
una representacion de la resistencia mecanica a la deformacion de la litdsfera. Este parametro es
utilizado para la medicion de la rigidez flexural y puede ser definido como el espesor de una
placa elastica homogénea que, bajo una carga tectonica determinada, presenta la misma respuesta
flexural que la litdsfera (Burov & Diament, 1996). Para el caso de la litdsfera continental este
parametro suele ser estimado de forma indirecta por medio de un analisis espectral cruzado de
informacion topografica y gravimétrica (Forsyth, 1985), al que nos referimos como espesor
elastico efectivo (Ter). Lo interesante es que, en contraste con los valores asociados a la litosfera
oceanica, los valores de T, continental se caracterizan por no estar asociados directamente a la
edad termal de la placa ni corresponder a la profundidad de una geoterma particular (Watts,
1992), por lo que no estan asociados a la respuesta flexural de una capa mecanica singular. Esto
se explica por la estratificacion reoldgica de la litdsfera continental (Ranalli & Murphy, 1987).
Esta estratificacion provoca que el espesor eldstico no se vea solamente controlado por el
gradiente termal, sino que también por el espesor y la composicion cortical, asi como la
curvatura flexural de la placa (Burov & Diament, 1996). Estas implicaciones convierten al

espesor elastico en una herramienta particularmente Util para determinar con mayor precision los



pardmetros que controlan la resistencia mecénica de la litdsfera, ya que permite la comparacion
de la estructura mecanica descrita por ellos con la estructura derivada indirectamente a partir de

la respuesta dinamica de la litosfera a los esfuerzos tectonicos.

El objetivo de este trabajo consiste en estimar el espesor elastico equivalente (T¢q) el cual
es obtenido directamente a partir de la distribucién tridimensional de la resistencia mecénica de
la litosfera continental bajo los Andes Centrales y del Sur. La modelacién de esta distribucion
estd basada en una representacion geofisicamente restringida de la estructura litosférica
tridimensional del margen andino (Tassara et al., 2006; Tassara & Echaurren, 2012), sobre la
cual se calcula la distribucién de temperaturas y la resistencia mecanica a la deformacion.
Especificamente, el modelo termal es definido por expresiones analiticas unidimensionales de
geotermas continentales en conjunto con condiciones de borde apropiadas, mientras que el
modelo mecanico queda definido por la envolvente de la resistencia mecanica obtenida a partir
de la estratificacion composicional del modelo inicial, en conjunto con parametros reolégicos
adecuados. De esta manera, ambos modelos forman un volumen 3D que define la estructura
termomecanica de la zona de estudio. Por ultimo, el espesor elastico equivalente calculado es
comparado con el régimen tectonico actual de la zona de estudio, definido tanto por una
estimacion previa de Ter derivada de inversion de datos de gravedad (Tassara et al., 2007), como
por la deformacion evidenciada por una recopilacion de epicentros de sismos y estructuras

corticales.

1.2. Objetivos

1.2.1. Objetivo general

Caracterizar la estructura termomecénica de la litdésfera continental y su rol en el

comportamiento tectdnico actual de los Andes Centrales y del Sur.



1.2.2. Objetivos especificos

1.3.

Crear un modelo computacional que permita calcular la estructura termal y mecanica
tridimensional de la litdsfera continental a partir de un modelo de estructura litosférica
preestablecido y de parametros tanto termales como reoldgicos ajustables.

Definir la estructura termal de la litésfera continental andina mediante la exploracion de
diversos modelos termales y la posterior seleccion de aquel que maximice el ajuste de sus
predicciones a las mediciones de flujo de calor superficial registradas en la zona de

estudio.

Generar modelos mecanicos derivados de la estructura termal previamente definida por
medio de la combinacion exhaustiva de parametros reoldgicos apropiados para un

margen continental activo.
Contrastar los modelos mecanicos propuestos con modelos de espesor elastico efectivo
derivados por inversidn de datos gravimétricos y con el régimen de deformacion existente

en la actualidad en el margen andino, caracterizado por rasgos estructurales de la corteza

continental y la actividad sismica asociada.

Ubicacion

La zona de estudio (Figura 1.1) se encuentra entre los 10°S y 45°S, extendiéndose a lo

largo de los Andes Centrales y los Andes del Sur, longitudinalmente se extiende desde los 60°O

hasta los 80°0, abarcando por completo la fosa de subduccidn, asi como la totalidad del or6geno

y el trasarco a lo largo de toda el area comprendida por ella.
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Figura 1.1: Mapa de la zona de ubicacién del estudio.
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2. MARCO TEORICO

Con el fin de lograr una mejor comprension de este trabajo es preciso profundizar en los
conceptos teodricos que conforman el fundamento sobre el que se basa la construccion del modelo
termomecanico. Estos conceptos tienen relacion con las propiedades intrinsecas de las rocas en la
litosfera terrestre en un margen continental activo, como lo es el margen Andino. Por tanto es
necesario en primer lugar definir el concepto de la litésfera continental, y caracterizar en
términos generales sus propiedades fisicas en una zona de subduccion, que para los fines del
presente trabajo podemos esquematizar en dos categorias distintas: flujo de calor en la litésfera y

resistencia mecéanica de las rocas a la deformacion permanente.

2.1. Litosfera continental en un margen de subduccion

En el modelo tectonico de placas, la litosfera corresponde a la capa terrestre mas
superficial, diferenciada termalmente del manto que la subyace por el limite litdsfera-astendsfera
(LAB). Esta region, enfriada por la pérdida de calor hacia la superficie de la Tierra, presenta un
comportamiento mecanicamente rigido fuertemente contrastado con el estado fluido de la
astenosfera, la capa del manto inmediatamente por debajo de ella. Este contraste permite el
movimiento relativo no solo entre la litosfera y astendsfera, sino que también entre las distintas
placas entre las que se encuentra dividida la primera. (Turcotte & Schubert, 2014; Lowrie, 2020;
Fowler, 1990). El estudio de la litosfera se ha llevado a cabo desde diversas ramas de las
geociencias las cuales han utilizado distintos métodos para poder definir sus caracteristicas con
precision, esto ha generado una multiplicidad de definiciones practicas de la extension de la
litosfera, tales como la litdsfera elastica, termal, eléctrica y sismica (Artemieva, 2011). En el
presente trabajo nos enfocamos en la definicion termal de la litdsfera: aquella capa en la que la
transferencia de calor es dominada por la conduccion termal, que se encuentra por sobre el manto
convectivo, y cuyo limite basal puede ser definido por la profundidad en la que el régimen

geotermal de la placa se intersecta con la adiabata del manto (Artemieva & Mooney, 2001).



Petrologicamente la region basal de la litdsfera se diferencia del resto del manto superior
y en especifico de la astendsfera debido a una fuerte reduccion en la concentracion de elementos
litofilos, debido a la diferenciacion quimica resultante de la fusion parcial del manto y a la
cristalizacion fraccionada (Artemieva, 2011). El resultado de este proceso en la estructura interna
de la litdsfera continental es una estratificacion composicional que la subdivide, a la profundidad
de la discontinuidad de Mohorovi¢i¢ (Moho), en dos regiones distintas: manto litosférico (region
verde en Figura 2.1), caracterizado por rocas ultramaficas (peridotitas) empobrecidas en
elementos incompatibles, y corteza continental enriquecida en estos mismos de forma
complementaria (Taylor & McLennan, 1985; Hofmann, 1997). En términos generales, la corteza
a su vez se subdivide en corteza superior de composicion félsica (region rosada en Figura 2.1),
integrada principalmente por plutones graniticos, rocas sedimentarias y volcénicas, y rocas
metamdrficas de bajo grado (Rudnick & Fountain, 1995; Rudnick & Gao, 2003); y en corteza
inferior de composicion intermedia a méafica (regién amarilla en Figura 2.1), y con grado de
metamorfismo medio a alto (Christensen & Mooney, 1995; Rudnick & Fountain, 1995; Rudnick
& Gao, 2003). El limite entre ambas capas corresponde a un limite de densidad conocido como
la discontinuidad intra-cortical (ICD) (Tassara et al., 2006).

Figura 2.1: Representacion esquematica del margen de subduccion andino en una seccion transversal
perpendicular a la fosa ocednica. Se muestra la losa oceanica subductada en color café, y las tres
capas composicionales en las que se estratifica la litdsfera continental en colores rojo, amarillo y
verde. En la base se muestra la astendsfera en color naranjo.



En un margen de subduccion de tipo continental, el movimiento relativo convergente
entre la placa litosférica continental y una placa litosférica oceanica, provoca que el extremo
lateral de la placa oceénica, la mas densa de ellas, denominado slab, descienda por debajo de la
otra generando una zona de contacto entre ambas. Este proceso, ademas de introducir esfuerzos
en ambas placas involucradas, afecta la distribucion de temperatura que existe al interior de
éstas; principalmente en el caso de la placa continental. La modelacion de esta distribucién en la
litosfera continental, a partir de pardmetros que caracterizan a una zona de subduccién, es el
primer propdsito de este trabajo. Por otro lado, tanto estudios de laboratorio como tedricos
muestran que la temperatura es uno de los parametros fundamentales que controlan el
comportamiento mecanico de las rocas, por lo que la geoterma controla a su vez la distribucién
de esfuerzos al interior de la placa continental. Ademéas debido a que esta Gltima encuentra
composicionalmente estratificada, no es afectada de forma homogenea por las variaciones de
temperatura. La determinacion de la distribucion de la resistencia mecanica a la deformacion, por
medio de modelos reoldgicos apropiados para cada una de las capas composicionales, es el otro

propdsito de este trabajo.

2.2. Flujo de calor en una zona de subduccién

La distribucion de temperatura en la litdsfera continental esta gobernada por la
transferencia hacia la superficie del calor proveniente desde su limite basal, asi como del calor
generado internamente por el decaimiento de isétopos radiactivos en la corteza continental
(Figura 2.2) (Turcotte & Schubert, 2014).

Debido al comportamiento rigido de la litdsfera el flujo de calor al interior de esta ocurre
casi en su totalidad en forma de conduccidn termal, por lo que en este trabajo se asume que éste

es el inico mecanismo de transferencia de calor presente en la zona.



Figura 2.2: Esquema de las fuentes de calor en la litésfera continental. La base del manto litosférico (capa verde)
se encuentra en contacto con la placa subductada (capa café) en la superficie de color azul y con el
limite litésfera-astenosfera (capa naranja) en la superficie de color rojo. Estas superficies se intersectan
a lo largo de una linea paralela al rumbo (SLI) (punto morado). Los simbolos de radiacién en la
corteza inferior y la corteza superior (capas amarilla y roja respectivamente) representan las distintas
concentraciones de elementos radiogénicos en su interior.

2.2.1. Régimen termal al interior de la litésfera continental

La ecuacion de calor es el punto de partida para definir las ecuaciones que gobiernan el
régimen termal de un cuerpo determinado, ésta es definida por Molnar & England, 1990, en los

siguientes términos:

or = kV?T — OVT + H
P v pCy 1)

Donde T es temperatura, x es difusividad térmica, v es velocidad de flujo, H es
produccion de calor, p densidad del cuerpo, C, es calor especifico y t es tiempo. Su
interpretacion fisica expresa que la variacion de la temperatura en el tiempo esta controlada por

el aporte de tres componentes distintos de flujo calérico.

En primer lugar, V2T representa la variacion del flujo caldrico al interior del cuerpo
debido a la conduccion de calor entre las particulas que lo componen, y, en términos simples,
establece que la rapidez con la que un punto del material se calentara (o enfriard) es proporcional



a lo caliente (o frio) que est& el material que lo rodea. Ademas esta proporcion estd controlada
por la difusividad térmica del cuerpo, que relaciona la densidad, calor especifico y conductividad
termal (k) de éste:

“= o, 2

El término UVT tiene relacion con el aporte advectivo o convectivo de calor al sistema,

. . . . N H . . . ., ..,
debido a la existencia de un campo de velocidad v, y P simboliza la contribucién a la variacion
14

de temperatura debida a la produccién de calor al interior del cuerpo.

Si considerando el caso de la litdsfera continental, se asume un estado estacionario
(0T/at = 0)yque al interior de esta s6lo existe transferencia de calor por conduccién (¢ = 0);
y, adicionalmente, se considera el caso 1D en el cual solo existe transferencia de calor en el eje
de profundidad (z), se obtiene que, luego de reemplazar la ecuacion ((2) en la ecuacion ((1), el

régimen termal al interior de la litosfera continental queda descrito por la siguiente expresion:

0°T
k 32" —H(z) 3)

En la cual el término H(z) representa la produccién de calor debida al decaimiento de
elementos radiogénicos en la litdsfera, su dependencia en z implica que su distribucién no es
uniforme al interior de ésta, lo que ocurre debido a la mayor concentracion de estos elementos en

la corteza continental, especialmente en la corteza superior (Artemieva & Mooney, 2001).

La geoterma continental puede ser obtenida a partir de la integracion de la ecuacién ((3),
asumiendo que la temperatura es conocida independientemente en la base y en la superficie de la
litosfera, metodologia que ha sido usado previamente (Fox-Maule et al., 2005; Manea & Manea,

2011). De esta forma se pueden establecer las siguientes condiciones de borde para la ecuacion

((3):
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T(Zy) =T,
T(Zo) =Ty )

Donde Z, y Z, corresponden a las profundidades en la superficie y en la base de la

litdsfera respectivamente.
2.2.2. Temperatura en la base de la litosfera

La base de la litésfera continental (Z,) en una zona de subduccién puede ser dividida en
dos superficies distintas: la porcion subyacida por el slab de la litdsfera oceéanica, donde hay una
zona de contacto entre ambas placas (Z;, = Z4p) (linea azul en la Figura 2.2), y la zona que es
subyacida por la astenosfera, donde se encuentra el limite litdsfera-astenosfera (Z, = Z,,5) (linea
roja en la Figura 2.2). Ambas regiones se intersectan en una linea paralela a la fosa continental

que en este trabajo se denomina interseccion slab-LAB (0 Z,;) (punto morado en la Figura 2.2).

Debido a que estas regiones involucran procesos termales distintos, para obtener T}, es
necesario determinar por separado la temperatura en el LAB (T},;) Y en la superficie del slab

(Ts1ap)- Entre ambas, la temperatura mas simple y directamente calculable es T,;,:
Tlab = Tp + GZb (5)

Que corresponde a la temperatura potencial del manto (T},), o la temperatura que el manto
tendria en superficie si ascendiera a lo largo de una adiabata sin experimentar fusién (McKenzie
& Bickle, 1988), sumado a la variacion de temperatura experimentada debido al gradiente

adiabatico (G) de ese proceso.

Por otro lado, la temperatura T, €s el resultado tanto del enfriamiento de la litosfera
oceanica, como del calentamiento de la zona de contacto entre placas debido a la friccién
provocada por el proceso de subduccion. Molnar & England, 1990, muestran que las

temperaturas en la vecindad del megathrust estan controladas por la expresion:
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T _ (Qo + 0V)Z)
slab — S—ks (6)

Donde @, corresponde al flujo de calor superficial relacionado con la edad termal de la
litosfera oceénica, o es el estrés de cizalla actuando sobre la falla, V es la velocidad de
convergencia, k es la conductividad termal en la superficie del slab y S es un divisor que reduce
la temperatura final en la zona de contacto al tomar en consideracion el transporte de calor

advectivo debido al movimiento relativo entre ambas placas litosféricas, su valor esta

s=1+ ZyVsina
= K (7)

Y depende principalmente de V' y del angulo de subduccion a.

determinado por la ecuacion:

El valor de Q, se obtiene mediante una relacion simple entre T,, y la edad en la fosa de la

litdsfera oceanica subductada (t) (Turcotte & Schubert, 2014):

B kT,
Qo = Nrros (8)

Por altimo, suponiendo un estrés de cizalla directamente proporcional a la profundidad

Zap, €l valor de o , actuando en un punto determinado del megathrust, puede ser obtenido

mediante la relacion:

0 = Ogji E (9)
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2.3. Resistencia a la deformacién permanente

De acuerdo a la teoria de la elasticidad casi todos los materiales solidos se deforman
proporcionalmente a la fuerza ejercida sobre ellos, y vuelven a su forma original, o dicho con
otras palabras recuperan la deformacion experimentada, una vez que esta fuerza deja de actuar en
ellos. Esta conducta, llamada comportamiento elastico, se mantiene hasta que la fuerza aplicada
alcanza una magnitud critica y el material cede, momento en el cual el cuerpo comienza a

deformarse irreversiblemente.

Debido a que las rocas se comportan de distintas formas en respuesta a las fuerzas
aplicadas, dependiendo tanto de sus propiedades materiales como de las condiciones termales y
mecanicas en las que se encuentran, es importante poder determinar las regiones de la litosfera
que se rigen por un comportamiento elastico a escalas geoldgicas, para esto es necesario en

primera instancia evaluar por separado los regimenes fragil y ductil de la litosfera.

2.3.1. Regimen fragil

A bajas presiones y temperaturas las rocas se comportan de forma fragil y experimentan
fallamiento por fractura cuando los esfuerzos son lo suficientemente grandes. La ley de Amonton

permite calcular bajo que estrés de cizalla comenzara el deslizamiento en un plano de falla:

Izl = fson (10)

Donde t corresponde al esfuerzo de cizalla, o, al esfuerzo normal y f; al coeficiente de
friccion estatica. Mientras mayor sea el valor de a,,, mayor es el esfuerzo requerido para iniciar

el deslizamiento en la falla.

Byerlee, 1978, a través de una serie de experimentos determind que, para rocas
previamente fracturadas, f; es independiente a la composicion de estas, y que un valor de este

parametro equivalente a 0.85 se encuentra en buena concordancia con las curvas 7 Vvs.



13

o, observadas experimentalmente para un rango de esfuerzos normales de hasta 200 MPa. Estas
condiciones son concordantes con las existentes en la regidon méas superficial de la litdsfera

continental, especialmente en la corteza superior, donde las rocas se comportan de manera fragil.

Al considerar un plano de falla como el representado en la figura 2.3, es posible
relacionar los esfuerzos normales y de cizalla con el esfuerzo desviatorio tectonico horizontal

Ao, através de las siguientes ecuaciones (Turcotte & Schubert, 2014):

Ao
on = pgz + % (1 + cos20) (11)
Ao—xx .
T=— sin260 (12)

Figura 2.3: Esfuerzos principales y tangenciales en una
« falla de tipo dip-slip. Modificado de Turcotte
& Schubert, 2007.

Al relacionar estas expresiones por medio de la ley de Amonton, substituyendo las
ecuaciones ((11) y ((12) en la ecuacién ((10), y posteriormente despejar la variable Ao, se

obtiene la siguiente expresion:

2fspgz

Adx = +sin26 — f,(1 + cos20) (13)

En la que el signo superior es aplicable a fallas inversas, activadas durante un régimen
tectonico compresivo (Aa,, > 0) y el signo inferior a las fallas normales, relacionadas a un
régimen tecténico extensivo (Ao, < 0). Si se considera que la resistencia fragil a la
deformacién permanente (o;,), o brittle yield strength, corresponde al minimo valor de Ao,

necesario para iniciar un deslizamiento en un plano de fractura que forma angulo 6 con la
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vertical (Figura 2.3), se puede determinar el &ngulo 8 que minimiza este esfuerzo imponiendo la

condicion dA a,,./d6 = 0 en la ecuacién ((13), lo que resulta en:

1
20 = F—

Finalmente, al reemplazar la ecuacion ((14) en la ecuacion ((13), se obtiene una expresién
para el célculo del esfuerzo tectonico desviatorio o, para una profundidad z determinada,
Unicamente a partir del conocimiento de la densidad de la roca (p) y el coeficiente de friccion
estatica (f;):

*+2fpgz

/1 +EEFL (15)

0p = A0y, =

2.3.2. Regimen ductil

La deformacidn ductil es un proceso lento en el que un solido adquiere strain durante un
largo periodo de tiempo, debido a la accidn de un esfuerzo o stress de larga duracion. Cuando las
rocas alcanzan temperaturas elevadas, es decir, fracciones significativas de sus temperaturas de
fusion, los atomos y las dislocaciones en el solido cristalino se hacen lo suficientemente méviles
para dar paso a la reptacion mientras el solido esta sujeto a esfuerzos desviatorios (Turcotte &
Schubert, 2014). Bajo estas condiciones las rocas se comportan como materiales ductiles, y su
resistencia a la deformacion permanente decae exponencialmente con la profundidad de acuerdo
a la ley de flujo exponencial o, por su nombre en inglés, power-law creep (Kirby & Kronenberg,
1987):

1
ei _H
6, = Ac,, = (Z) eTRT @) (16)

Donde ¢ es strain rate, T es temperatura, R es la constante universal de gases, A es un

parametro constitutivo del material, n es un exponente del stress y H es entalpia o energia de
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activacion. Tanto A, n y H son pardmetros reoldgicos que dependen del tipo de roca y sus

valores se determinan experimentalmente.

2.3.2.1.  Serpentinizacion en el antearco

Durante la subduccion, la litésfera oceanica subductada sufre metamorfismo progresivo y
desvolatilizacion, esto da paso a que los fluidos provenientes del slab subductado asciendan y se
acumulen en la cufia del manto litosférico de la placa cabalgante, provocando asi la hidratacién a
gran escala de esta. Estos fluidos, agregan H,O, CO,, SiO, y elementos incompatibles a la
composicién de la placa suprayacente, lo que resulta en la modificacion quimica de sus fases
existentes y la formacion de nuevas fases tales como la serpentina (Peacock, 1993); en este
sentido, se puede hablar de la serpentinizacion de la cufia del manto litosferico.

La serpentina se caracteriza por ser reoldégicamente debil y por su ductilidad a bajas
temperaturas, propiedades que otorgan a este mineral un rol fundamental en la localizacion de la
deformacion a lo largo de fallas litosféricas y en los procesos de la zona de subduccion (Hirth &
Guillot, 2013). Debido a esto resulta muy importante, para el modelamiento mecanico de la
litosfera cabalgante en una zona de subduccion, la caracterizacion, con pardmetros reoldgicos

apropiados, de la region del antearco que se encuentra serpentinizada.

Experimentos de deformacion han mostrado que la viscosidad de la serpentina es mucho
mas baja que la de los principales minerales formadores del manto (Hilairet et al., 2007). Esto
quiere decir que, en la subduccion, incluso grados de serpentinizacion bajos son capaces de
generar cambios considerables en el comportamiento mecanico de las rocas presentes en la cufia

del manto litosférico.

2.3.2.2.  Leyes de flujo para agregados polifasicos

Para determinar la ley de flujo exponencial de un agregado de multiples fases, en este

trabajo se utiliza la metodologia de Tullis, 1991, la cual permite determinar los parametros



16

reoldgicos del mismo por medio de los pardmetros de las fases de sus miembros constitutivos, en

conjunto con sus fracciones volumétricas. Las ecuaciones relevantes son las siguientes:

ng = 10U1logns+ fzlogny)

(17)
H = Hz(na - nl) - Hl(na - nz)
a le - TL1 (18)
logA4;(ng—ny)—log A;(ng—ny)
Aa =10 nz;—ny (]_9)

Donde n, H y A representan los parametros reoldgicos explicados en la seccion 3.1.2.
Los subindices a, 1 y 2 hacen referencia al agregado, la fase 1 y la fase 2 respectivamente, y f

representa la fraccion del volumen.

2.3.3. Envolvente de la resistencia a la deformacién permanente

Considerando los dos comportamientos mecanicos anteriores es posible trazar la
envolvente de la resistencia a la deformacion permanente, o yield strength envelope (Figura 2.4).
Esta corresponde a la curva que determina el maximo esfuerzo que pueden resistir las rocas de la
litosfera a una profundidad determinada antes de experimentar yielding, y por tanto permite
localizar zonas de comportamiento elastico dentro de ella, asi como zonas de fallamiento fragil o

ductil para un gradiente de stress diferencial local determinado (Goetze & Evans, 1979).
La curva puede construirse superponiendo las ecuaciones (15) y (16) en un grafico de
esfuerzo diferencial (Ao) vs. profundidad, y seleccionando el menor valor Ao de entre ambas

para cada profundidad, en términos formales:

o, = min(|ay|, |og4l) (20)
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Donde gy, y g, representan la resistencia a la deformacidn fragil y dactil respectivamente.

0
20<
£
=
® 404
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elasticos
.80< (h)
0 500 1000
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Figura 2.4: Envolvente de la resistencia a la deformacién permanente. Corteza superior,
corteza inferior y manto litosférico en colores rojo, amarillo y verde
respectivamente. Colores saturados corresponden a regiones de
comportamiento elastico, delimitadas por curvas de resistencia fragil
(pendientes negativas) y curvas de resistencia dictil (pendientes positivas).
Linea negra vertical corresponde al maximo stress tectdnico disponible en un
contexto tectonico determinado.

Mientras que el comportamiento mecanico fragil es independiente del tipo de roca
considerado, como ya se ha explicado antes, el comportamiento ductil es fuertemente
dependiente de los parametros reoldgicos de un tipo de roca determinado. Es por esto que al
considerar un modelo de litésfera continental estratificado como en la Figura 2.1, hay
discontinuidad en la envolvente de la resistencia a la deformacidén permanente entre los distintos
limites composicionales, cuando la profundidad de la transicion composicional ocurre a mayor

profundidad que la transicion fragil-dactil de la capa suprayacente, como se observa en la Figura
2.4.
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2.3.4. Espesor elastico equivalente y efectivo

El espesor eléstico (T,) es usado para la medicién de la rigidez flexural y puede ser
definido como el espesor de una placa eldstica homogénea que, bajo una carga tectonica
determinada, presenta la misma respuesta flexural que la litésfera (Burov & Diament, 1996). Por
esta razon es uno de los pardmetros mas importantes relacionados a la distribucién de esfuerzos

de la litosfera (Tesauro et al., 2009).

Este parametro suele ser estimado de forma indirecta por medio de un analisis espectral
cruzado de informacion topogréfica y gravimétrica (Forsyth, 1985), en este caso nos referimos a

este espesor como espesor elastico efectivo (T).

Otra forma de estimarlo, consiste en determinar su valor directamente a partir de un
modelamiento de la distribucion de la resistencia mecanica en profundidad, esto puede ser
realizado imponiendo un stress diferencial determinado en la litosfera y, graficandolo en un
perfil como el de la Figura 2.4, con el fin de determinar los espesores de cada una de las capas
gue se comportan de forma elastica bajo el mismo (regiones azules en Figura 2.4), luego estos
espesores pueden ser relacionados a través de la siguiente relacion para obtener el espesor

elastico equivalente (Tesauro et al, 2007):

Teq = Z(Ahﬁ}g (21)
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3. METODOLOGIA

La metodologia de este trabajo se divide en tres etapas, la primera consiste en la
confeccion de un programa computacional desarrollado en el lenguaje de programacion Python,
que a partir de una representacion en tres dimensiones de la estructura composicional de la
litosfera continental andina, y en conjunto con parametros termales y reoldgicos variables,
genera como resultado un modelo termal y un modelo mecanico de la misma, caracterizados
respectivamente por distribuciones en profundidad de temperatura y de resistencia mecanica a la
deformacion permanente. La etapa siguiente corresponde a la optimizacion del modelo termal, lo
que se efectlia mediante la busqueda de los parametros que logran generar el mejor ajuste entre
los valores de flujo de calor superficial predichos por el modelo y aquellos obtenidos mediante
una recopilacion bibliografica de mediciones realizadas en la zona de estudio. La ultima etapa
consiste en analizar la sensibilidad de los modelos, tanto mecénico como termal, a sus
parametros constitutivos, explorando hasta qué punto la estructura termomecénica de la zona de
estudio es controlada por estos y, por el contrario, cuales son los rasgos subyacentes de esta
estructura que son producto de variables externas tales como la geometria interna de la litosfera

continental andina.

3.1. Construccién del modelo termomecanico

La construccion del modelo termomecénico se llevdé a cabo dentro de un volumen
geométrico cuyas dimensiones corresponden a latitud, longitud y profundidad. La superficie de
este volumen, es decir su medida tanto en longitud como en latitud, esta delimitada por el area
geografica sobre la cual se extiende el modelo de la estructura litosférica bajo el margen andino
presentado por Tassara y Echaurren (2012), que va desde los 10° a los 45° de latitud Sur y de los
60° a los 80° de longitud Oeste (Figura 1.1). Sobre esta superficie se dispone de una grilla
espacial regular conformada por 17.776 puntos uniformemente espaciados por 0,2° tanto en
latitud como en longitud, cada uno de los cuales cuenta con informacion sobre la profundidad de
tres niveles geoldgicos distintos ubicados en el eje de profundidad: la discontinuidad intracortical

(ICD), la discontinuidad de Mohorovi¢i¢ (Moho), y el limite basal de la litdsfera continental
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sudamericana (slab-LAB), que son obtenidos mediante la interpolacion de los datos reportados
por Tassara & Echaurren, 2012 (Figura 3.1). El rango total de elevaciones y profundidades
asociadas a estos niveles va desde los 5 km. hasta los -177 km. respectivamente. Uniendo cada
uno de estos niveles entre los puntos de la grilla, se obtienen superficies que en conjunto con la
topografia del terreno, definen un volumen subdivido en tres capas distintas: corteza superior,
corteza inferior y manto litosférico, tal como puede ser observado en la Figura 2.1. Es sobre este
volumen que, en consideracién de la configuracion geométrica y reoldgica particular de cada una
de sus capas, se procedié a construir el modelo termomecénico mediante la imposicion de
ecuaciones termales y mecanicas unidimensionales cuyo dominio corresponde a los valores de
profundidad ubicados entre el nivel de la topografia y el limite basal de la litosfera, para cada
uno de los pares ordenados (lat, lon) que conforman el modelo.

ICD Base Litosfera
— 0
1505 ‘—15
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20°S
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©
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Figura 3.1: Geometrias modelo de densidad de Tassara y Echaurren, 2012.

3.1.1. Construccion del modelo termal

El modelo termal presentado en este trabajo asume que la transferencia de calor al interior

de la litésfera sélo ocurre mediante el mecanismo de conduccion térmica, ademas se asume que
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esta transferencia solo ocurre en la vertical, correspondiente al eje de profundidad del modelo.
De este modo el modelo termal puede ser obtenido a través del céalculo de geotermas
unidimensionales descritas por la ecuacion (3), a lo largo del segmento vertical contenido entre
la elevacion de la topografia y la profundidad del limite inferior de la litésfera, para cada nodo
particular de la grilla. Para dar solucién a esta ecuacion es necesario conocer de forma
independiente la temperatura en ambos extremos de la geoterma; en este trabajo se asume una
temperatura de 0°C en todo el dominio de la superficie, y una temperatura determinada por el
resultado de las ecuaciones correspondientes para el limite basal de la litésfera, las cuales son
elaboradas en la seccion 3.1.1.1. Ademas es necesario conocer la expresion que controla el
decaimiento del calor radiogénico al interior de la corteza; el modelo de decaimiento de calor
radiogénico empleado, en conjunto con la solucién analitica de la ecuacién (3), se detallan en la

seccion 3.1.1.2.

3.1.1.1.  Temperatura en el limite basal de la litosfera

Para determinar la temperatura en el limite inferior de la litdsfera, se divide el limite basal
de la litosfera continental sudamericana, bajo el area de estudio, en dos superficies: la primera es
aquella superficie en contacto con el slab de la litdsfera oceanica subductada de la placa de
Nazca, y corresponde a la base de la zona de antearco situada en el dominio occidental del
margen andino y la segunda es la superficie definida por el LAB, correspondiente a la base de la
zona de arco Yy trasarco situada en el dominio oriental del margen. Ambas superficies se
encuentran divididas por la linea de interseccion entre el slab y el LAB, denominada SLI en este
trabajo (Figura 2.2). Una vez realizada esta division se procede a determinar la temperatura en
cada una de estas regiones de forma independiente, usando para esto las formulas discutidas en la

seccidn 2.2.2. del marco tedrico: ecuacion (6) para la primera region y ecuacion (5) para la otra.

Para calcular la temperatura basal en la regién de antearco, se trazan rectas con rumbo
este-oeste sobre los puntos de la superficie del slab que se encuentran a una latitud determinada
de la grilla, de tal manera que el estrés de cizalla (o0 shear stress) sobre cualquier punto de la
recta respectiva sea proporcional al estrés de cizalla maximo del slab en dicha latitud, alcanzado

a la profundidad sli, de acuerdo a la relacion descrita por la ecuacion (9). Este estrés de cizalla
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maximo se puede calcular asumiendo la continuidad de la temperatura entre ambas superficies
del limite basal de la litésfera, y por tanto imponiendo una igualdad entre la ecuacion (5) y la
ecuacion (6) en la profundidad SLI. Luego, usando el valor obtenido, se determina el stress de
cizalla para cada punto de la recta perpendicular a la fosa, usando la proporcion previamente
mencionada, con lo que finalmente se procede a calcular el resto de las temperaturas en la

superficie del slab mediante la ecuacion (6).

En la regidn del arco y trasarco el calculo de la temperatura se obtiene de forma directa

usando la ecuacion (5).

Para dar un resultado numérico a estas ecuaciones es necesario dar valores determinados a

sus parametros. La Tabla 3.1. muestra los valores seleccionados en este trabajo.

Tabla 3.1: Parametros utilizados para el calculo de la temperatura en la base de la litésfera continental. Los
simbolos son los siguientes: T,: temperatura potencial del manto, G: gradiente termal adiabético,
k. difusividad termal, a: &ngulo de subduccién, V: velocidad de convergencia, Ks: conductividad termal
en la superficie del slab, t: edad de la placa subductada en la fosa (* t varia con la latitud entre el rango
de valores sefialados).

Parametros
Ty G K o V Ks t
[°C] [K/m] [m2/s] [°] [mm/afio] [W/mK] [Ma]
1350 4E-4 1E-6 20 66 2.5 5-53*

Los valores de Tp, G y x corresponden a valores comunes para estos parametros
encontrados en la literatura (Turcotte & Schubert, 2014). El valor de a es un valor representativo
del rango de angulos de subduccion en el modelo de Tassara & Echaurren (2012). El valor de V
corresponde a la convergencia promedio entre las placas de Nazca y Sudamérica (Kendrick et al.,
2003). El valor de ks corresponde a una estimacion de la conductividad termal en la superficie
del slab subductado, de acuerdo al modelo presentado por Hauck et al. (1999). Finalmente, el
rango de valores de t, corresponde al intervalo entre el que varia la edad de la placa subductada

en la fosa, dentro del area de estudio, de acuerdo a lo definido por Miiller et al. (2016).
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3.1.1.2.  Solucion analitica para geotermas 1D

Para dar una solucién analitica a la ecuacion (3), cuyo dominio son los valores de z desde
la superficie de la litésfera (Z,) hasta su base (Z}), en primer lugar debemos definir como varia

el término H(z) con la profundidad.

El modelo propuesto contempla que el valor de H en la corteza decrece exponencialmente
con la profundidad, desde un valor maximo Hy en la superficie hasta un valor minimo en el
limite entre la corteza y el manto litosférico, es decir, en el Moho (Figura 3.2). Esto se realiza
con el fin de modelar el decaimiento en la concentracion de elementos radiogénicos productores
de calor en la corteza. Para considerar la influencia de la estructura composicional litosférica en
esta produccion, el modelo de decaimiento exponencial es regulado por la profundidad de la
discontinuidad intracortical (Z;). Por otro lado la produccion de calor radiogénico por debajo de
la profundidad del Moho (Zn) en el manto litosférico se determina como igual a 0, modelando asi
la ausencia de estos elementos en su dominio. De esta manera podemos definir H(z) de la

siguiente forma:

zZ
H(z) = {Hoe %, zp<z<1zpy 22)

0, Zm < Z < Zp

Figura 3.2: Esquema de modelo termal unidimensional. Corteza superior,

0 Hye H, corteza inferior y manto litosférico en colores rojo, amarillo y
Zy : Q T, verde respectivamente. Area en color amarillo saturado
ol representa el flujo caldrico aportado por la produccién de calor
1 . ;.
1 radiogénico (curva morada).
1
Z
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Considerando entonces estas ecuaciones, se puede proceder a dar una solucién analitica a
la ecuacion (3), considerando para ello las condiciones de borde apropiadas para que siempre se
mantenga la continuidad en el flujo de calor y en la temperatura a lo largo de todo el dominio. De
esta forma se obtienen expresiones para la temperatura al interior de la litésfera, o geoterma, para
el flujo de calor al interior de la litésfera y para el flujo de calor superficial. El desarrollo de estas

ecuaciones, junto con sus soluciones analiticas, se presentan en el Anexo 8.1

3.1.2. Construccion del modelo mecanico

Una vez que todas las geotermas unidimensionales, a lo largo del eje de profundidad de
cada punto contenido en el area considerada en este trabajo, han sido determinadas, se puede
proceder a calcular la envolvente de la resistencia a la deformacion permanente a lo largo de los

mismos vectores unidimensionales considerados anteriormente.

La resistencia a la deformacion fragil en la litdsfera es independiente del tipo de roca
considerado y por tanto su valor depende solo de la profundidad. Utilizando un valor de f; =
0.85, de acuerdo a la Ley de Byerlee antes mencionada, y otorgando valores comunesapy g, la

ecuacion (15) se puede simplificar para definir g;, en los siguientes términos:

_ (B¢z, Omax > 0
gy (Z) - {BCZ, Omax < 0 (23)

En la que o,,,, representa el maximo stress diferencial actuando sobre la litosfera
continental, es positivo para esfuerzos tensionales y negativo para esfuerzos compresivos. B; y
B, representan los distintos gradientes de stress resultantes de acuerdo a estos contextos
tectonicos. En este trabajo se considera un contexto compresivo definido por o,,,, = 200 MPa,
y un valor de B, = 55- 103 MPa.

Por el contrario, para obtener la resistencia a la deformacién ductil de la litdsfera, se debe
considerar la estratificacion composicional de la misma, debido a que cada litologia presenta un

comportamiento reoldgico particular. En este trabajo se considera una base de datos de 30
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modelos reoldgicos distintos, cada uno parametrizado segun sus valores distintivos de n, Ay H,
que se han dividido en tres grupos litolégicos distintos, caracterizados principalmente por su
proporcién entre plagioclasa y cuarzo, la cual ha sido sugerida como una relacién que controla la
resistencia mecénica de las rocas corticales (Tassara y Yafez 2003; Handy, 1990; Burov &
Diament, 1995). Estos grupos son: rocas igneas de composicion félsica en conjunto con rocas
metamdrficas de bajo grado (grupo azul en la Figura 3.3), rocas igneas de composicién
intermedia a méafica con rocas metamérficas de grado medio a alto (grupo naranjo en la Figura
3.3) y finalmente rocas igneas ultraméaficas (grupo verde en la Figura 3.3), cada uno de los cuales
presenta diversos modelos reoldgicos que pretenden representar rangos amplios de variacion
para el comportamiento mecéanico de la corteza superior, corteza inferior y manto litosférico
respectivamente. Estos modelos reoldgicos son graficados en un perfil de profundidad en la
Figura 3.3 panel B, asumiendo que sobre este perfil actia el régimen geotermal mostrado en el
panel A de la misma figura. En esta figura también se grafica un stress diferencial de 200 MPa,
que en este trabajo representa el maximo stress diferencial actuando sobre la litdsfera continental
y corresponde a un valor cominmente usado para modelar el esfuerzo impuesto sobre la litosfera
del margen Andino (Coblentz & Richardson, 1996; Giambiagi et al., 2015; Echaurren et al.,
2016). La ecuacion (16) muestra que el yield ductil de cada uno de estos modelos, bajo el stress
diferencial impuesto (interseccion entre linea roja con cada una de las lineas coloreadas), esta
asociado a un valor de temperatura determinado (graficados para cada modelo en el panel A de la
Figura 3.3), que se obtiene mediante la proyeccion de una recta horizontal desde el yield ductil
hasta su interseccion con la geoterma. Analizando el rango de estos valores para cada grupo
composicional se puede establecer que gran parte de ellos se encuentran en concordancia con los
valores de temperatura usualmente reportados para la base de la porcion elastica de la corteza
que van desde los 250° — 450°C, y para la base de la porcién elastica del manto litosférico que
van desde los 600° — 750°C (e.g. Meissner & Strehlau, 1982; Chen & Molnar, 1983).

Ademas de esto también en este paso se considera la asignacion de una reologia particular
dentro de la regidn del antearco, con el fin de modelar la serpentinizacion de la cufia del manto
litosférico explicada en la seccién 2.3.2.1. Para esto es necesario determinar un porcentaje de
serpentinizacion y un modelo apropiado para caracterizar a la fase de serpentina que seran

utilizados para calcular los pardmetros reoldgicos del agregado polifasico conformado por ésta
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altima y un modelo reoldgico particular del manto litosférico, segun las expresiones presentadas
en la seccién 2.3.2.2. El modelo reoldgico seleccionado para la fase de serpentina es la
Antigorita de Hilairet et al., 2007 (indice 23 en Anexo 8.2), debido a que este mineral representa
la forma de alta presion y alta temperatura estable sobre 1 GPa (Reynard, 2013), necesaria para
modelar las condiciones existentes en la region que ha sido considerada como serpentinizada en

este trabajo (regién verde claro en Figura 3.4).
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Figura 3.3: Modelos reolégicos utilizados en este trabajo. Panel A muestra la geoterma (linea azul continua)
intersectada por las temperaturas a las que ocurre el yield ductil en los distintos modelos reol6gicos
(lineas coloreadas punteadas), los indices asociados a cada modelo son explicados en el Anexo 8.2.
Panel B muestra las curvas de resistencia ddctil para cada modelo reoldgico (lineas coloreadas
continuas), intersectadas por el maximo stress tectdnico disponible (linea roja punteada), cada
interseccion representa la profundidad a la que ocurre el yield dictil de un modelo reoldgico
particular. Curva de resistencia fragil superpuesta en color negro. Linea horizontal café representa
elevacion de la topografia.
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Figura 3.4: Capas con comportamiento reoldgico diferente. Corteza superior, corteza inferior y manto litosférico
corresponden a regiones coloreadas en rojo, amarillo y verde respectivamente. Zona de color verde
claro representa la region del manto litosférico que se considera serpentinizada en este trabajo.

Finalmente, con la reologia de la litdsfera caracterizada y su temperatura interior
determinada, se puede proceder a determinar la resistencia a la deformacion en el régimen ductil
por medio de la ecuacion (16). Las variables n, Ay H corresponden a los pardmetros reoldgicos
mencionados previamente, y ya que estos varian para cada una de las capas consideradas al
interior de la litésfera, la ecuacion de resistencia ductil estard segmentada, presentando

discontinuidad en algunas regiones de los limites composicionales de la misma.

Habiendo determinado la resistencia a la deformacion permanente tanto para el régimen
fragil como para el ductil, se puede proceder a calcular la envolvente de la resistencia a la
deformacidn permanente utilizando la ecuacion (20) para cada una de las capas composicionales

de la litosfera.

Por ultimo, se calcula el espesor elastico de la litdsfera. Esto se hace de la siguiente
forma: para cada uno de los segmentos unidimensionales considerados en el area de trabajo, se
grafica su envolvente de la resistencia a la deformacion permanente en un grafico de profundidad
contra esfuerzo, y en el mismo grafico se traza la vertical correspondiente a un esfuerzo
desviatorio horizontal determinado impuesto en la litdsfera, para asi medir los espesores de cada
una de las capas que se comportan de forma elastica bajo este esfuerzo determinado, como se

muestra en la Figura 2.4. Cuando se realiza esta medicion, puede que para determinado segmento
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dos capas adyacentes presenten comportamiento elastico a la profundidad del nivel
composicional que las separa, en este caso diriamos que ambas capas se encuentran acopladas, y
por tanto se comportan mecénicamente como una capa singular. Para que esto suceda es
necesario que la temperatura de activacion del creep law de ambas capas, bajo el esfuerzo
diferencial determinado, sea superior a la temperatura alcanzada a la profundidad del nivel
composicional existente entre ellas. Si este no es el caso se puede decir que ambas capas se
encuentran desacopladas y por tanto mecanicamente se comportan como dos capas individuales.
Considerando esto se puede obtener el espesor de cada una de las capas que mecanicamente se
comportan de forma individual. Luego por medio de la ecuacion (21), podemos relacionar los
espesores de estas capas, representados por el término h;, para calcular el espesor elastico de la
litdsfera en el segmento considerado.

3.2. Optimizacion del modelo termal

Debido a que este modelo esta construido en base a ecuaciones fundamentales, resulta
necesario un método con el cual reducir las incertezas inherentes al procedimiento de forward
modelling, es decir, un procedimiento que permita evaluar cuantitativamente la capacidad del
modelo para predecir las magnitudes fisicas reales encontradas en la zona de estudio, con el fin
de permitir la discriminacién de los pardmetros termales utilizados y guiar la seleccion de

aquellos que resulten 6ptimos.

3.2.1. Base de datos de flujo de calor superficial

El flujo de calor en la superficie es la magnitud fisica seleccionada para realizar la
evaluacion del modelo termal. Esto se debe a su accesibilidad a las mediciones in-situ, ya que su
magnitud puede ser determinada en profundidades que van desde centenas de metros hasta
incluso pocos metros de profundidad, dependiendo del método utilizado (Pollack, 1982).
Ademas, resulta una propiedad adecuada para esta evaluacion debido a que es el resultado de la

transferencia de calor desde el interior de la tierra hacia la superficie, por lo tanto proporciona
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informacidn directa sobre los procesos termales internos de la litdsfera, tales como la conduccion

de calor desde su base y la produccion de calor radiogénico en la corteza.

La base de datos empleada (Tassara et al., en prep.) cuenta con 246 mediciones de flujo
de calor en la superficie (Figura 3.5), que fueron recopiladas de diversas publicaciones. Los
métodos empleados para estas mediciones se pueden agrupar en mediciones del gradiente termal
en pozos profundos, tanto en el continente como en el suelo oceénico, mediciones someras en
sedimentos marinos con sondas de pocos metros de longitud y sensores termales de alta
precision, y métodos geoquimicos relacionados con la medicion de temperatura en fuentes de
aguas minerales y termales. Debido a esta diversidad de fuentes y metodologias, los errores
asociados a estas mediciones presentan también una amplia variacion, oscilando entre el 4% vy el
30% del valor total. A pesar de que la distribucién espacial de las mediciones no es uniforme,
esta logra recopilar satisfactoriamente el rango de variacion geotermal presente en la zona de
estudio.
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Figura 3.5: Datos de flujo de calor superficial
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3.2.2. Calculo de métricas estadisticas

Contando con la base de datos, el siguiente paso consiste en llevar a cabo la comparacion
entre los valores de flujo de calor superficial predichos por el modelo propuesto y aquellos
obtenidos por la recopilacion de mediciones in-situ efectuadas en la zona de estudio. Para
conseguirlo primero se debe homologar, entre ambas fuentes, el nimero de datos y las
coordenadas asociadas a cada uno de ellos, de manera que sea posible realizar una comparacion
directa entre sus valores. La diferencia en la resolucion espacial que tiene la grilla del modelo en
contraste con la precision de las mediciones es considerable, la primera tiene 0,2 grados de
espaciado en latitud y longitud mientras que las segundas se estandarizaron con 1x107 grados de
exactitud. EI método escogido para realizar esta homologacion fue la interpolacion linear de los
valores del modelo en cada una de las coordenadas de los datos recopilados, debido a que
algunos datos no cumplian con los requerimientos del algoritmo usado para la interpolacion, ya
que se encontraban demasiado cercanos a los bordes del modelo, el namero final de datos

interpolados se redujo a 224 valores.

Para obtener una mejor comprension de las diferencias entre las magnitudes de ambas
fuentes, se utilizan dos métricas estadisticas distintas y complementarias. En primer lugar se
considera el Error Medio con Signo (ME), (definido como el promedio de todos los valores
residuales, y que deberia tender a cero para modelos que se ajusten a los datos) el cual fue
seleccionado gracias a su capacidad de informar sobre las significancias presentes en las
direcciones de los errores computados, en este sentido, para facilitar la interpretacion intuitiva de
esta métrica, los errores se han calculado sustrayendo el valor de las mediciones a los valores
predichos por el modelo, de forma que un valor positivo de ME indique una sobreestimacion del
flujo de calor superficial predicho por el modelo, y de forma analoga, un valor negativo indique
una subestimacion en la prediccidén. En segundo lugar se considera la Raiz del Error Cuadratico
Medio (RMSE) por su capacidad de agrupar los valores absolutos de las diferencias
consideradas, lo que permite facilmente obtener una nocién del grado de ajuste del modelo a las

mediciones o, en otras palabras, de la calidad de las predicciones.
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Es importante mencionar que, para tomar en cuenta la magnitud de los errores de
medicion presentes en la base de datos de flujo de calor, se ha otorgado una importancia relativa
0 peso, inversamente proporcional al valor absoluto de estos errores, a cada una de las
desviaciones consideradas para el clculo de ambas métricas estadisticas. Adicionalmente, para
evitar una consideracion excesiva de mediciones con valores muy bajos de errores absolutos
asociados, se ha establecido un valor minimo de error igual a 5 mW/m?. En la Figura 3.6 se
puede observar el resultado de la incidencia de estas consideraciones sobre la distribucién de los
datos de flujo de calor, la distribucién original (panel A) presenta un promedio de 57,48 mW/m?2
con una desviacion estandar de 20,34 mW/mz2, en cambio la distribucion considerando el peso
relativo de los datos (panel B) presenta un promedio de 52,83 mW/m2 con una desviacién
estandar de 19,22 mW/m2,
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Figura 3.6: Distribucion de los datos de flujo de calor superficial.
Panel A representa distribucion original de los datos
obtenidos de la literatura. Panel B representa la
distribucién de los datos una vez considerado el peso
relativo de los mismos.
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3.2.3. Analisis del ajuste en el espacio paramétrico

Siguiendo el procedimiento anteriormente descrito, es posible cuantificar la calidad de un
modelo termal determinado, y sus pardmetros asociados, por medio de dos valores numéricos: el
ME y el RMSE. Esto simplifica considerablemente el trabajo necesario para escoger el modelo

termal méas adecuado, por medio de la optimizacion de sus parametros termales asociados.

Inevitablemente este proceso de discriminacion va acompafiado de una determinada
desestimacion de la complejidad del modelo termal y sus matices, no obstante lo anterior, estas
métricas estan directamente relacionadas con la capacidad del modelo para predecir una
exhaustiva caracterizacion de los valores de flujo de calor superficial presentes en la zona de
estudio, y como tales, presentan una valiosa restriccion a las numerosas incertidumbres

inherentes al modelamiento termal en escalas litosféricas.

Por otro lado, gracias a la eficiencia del cddigo computacional elaborado en este trabajo,
es posible utilizar estas métricas para discriminar, con facilidad, entre un gran namero de
modelos termales. Tomando esto en consideracion se ha decidido llevar a cabo un anélisis visual
de la variabilidad de los valores de RMSE y ME en respuesta a las distintas configuraciones
termales posibles. Para esto se han confeccionado graficos de mapa de calor, en los cuales la
magnitud de las métricas estadisticas, representadas por medio de una escala de color, son
graficadas sobre matrices bidimensionales, en las que cada dimension corresponde al rango de
variacion de un pardmetro termal determinado, representando asi el error asociado a una
estructura termal particular en cada punto del grafico. De esta forma se obtiene una clara
representacion visual de la fluctuacion de los errores asociados a los modelos construidos sobre
los espacios paramétricos definidos, revelando informacion importante sobre los valores 6ptimos
de las variables termales, la sensibilidad del modelo a las mismas y las correlaciones existentes

entre ellas.
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3.3. Sensibilidad a parametros

3.3.1. Modelo termal

Con el fin de estudiar la sensibilidad del modelo termal a los parametros con los que es
construido, se ha seleccionado un subconjunto de éstos para analizar la respuesta de la estructura
termal a la variacion independiente de cada uno de ellos sobre un rango de valores definido.
Estos rangos de variacion, presentados en la Tabla 3.2 han sido seleccionados desde la literatura

disponible.
Tabla 3.2: Rango de valores comunes para parametros termales.
Parametro Valor minimo Valor central Valor maximo
Ho [uW/mS] 2,5 3,0 3,5
k [W/mK] 2,0 3,0 4,0

En el caso de Hy, la estimacion de su valor central y su rango se desprenden
indirectamente de los modelos de corteza continental global realizados por Rudnick & Gao,
(2003) y Hacker et al. (2011), quienes asignan valores de produccion de calor a cada una de las
capas corticales presentes en sus respectivos modelos, y en conjunto con los espesores de las

mismas determinan el flujo de calor total aportado por la corteza modelada.

El flujo de calor total producido por estas estructuras corticales, puede ser modelado
como en el caso de nuestro trabajo, por medio la integracion de la ecuacién (22). Es decir,
asumiendo una produccién de calor determinada en la superficie (Ho) que decrece
exponencialmente de acuerdo a una escala de profundidad dada por el espesor de la corteza
superior (o ICD) vy, en base a esto, calculando el flujo de calor total producido por la distribucion
resultante a lo largo de todo el espesor cortical (o hasta la profundidad del Moho). Cuando la
base de la corteza superior equivale a un tercio o menos del espesor total de la corteza
(caracteristica que se cumple en ambos de estos modelos) el valor producido por esta
distribucién se aproxima en un 95% o mas al producto del pardmetro Hy por la profundidad de la

ICD (Lowrie, 2020). De esta forma, por medio de una proporcién simple se puede obtener el



34

valor de calor superficial necesario para producir el flujo de calor aportado por cada uno de estos
modelos corticales, bajo las consideraciones metodoldgicas empleadas en este trabajo. Estos
valores corresponden a 2,8 y 2,9 uW/m®, en base a ellas y a otros valores derivados de forma
analoga desde las estimaciones de produccién de calor cortical de Rudick & Fountain, 1995 y de
los espesores de las capas de la corteza continental global reportados por Rudnick & Gao, 2003,
se ha determinado un valor central de 3,0 pW/m?® para el pardmetro Ho, y un rango de variacion
desde 2,5 a 3,5 pwW/m’

El rango de variacion para el pardmetro k no es facil de determinar de acuerdo a la
composicion de la roca, ya que su relacién con esta se hace complicada por la dependencia de
esta variable en la temperatura y en la presion (Chang et al., 2017; Chapman, 1986). Los valores
seleccionados para este parametro por tanto corresponden simplemente al rango de distribucion
mas significativo para la conductividad termal en las rocas corticales y mantélicas (Clauser &
Huengues, 1995; Turcotte & Schubert, 2014), y corresponde a un valor central de 3,0 W/mK, un
valor minimo de 2,0 W/mK y un valor maximo de 4,0 W/mK.

3.3.2. Modelo mecanico

Para entender el patron de primer orden que presenta la estructura mecanica de la litosfera
en la zona de estudio, parametrizada por medio de la resistencia a la deformacion de sus tres
capas composicionales, ante la gran cantidad de configuraciones reologicos posibles de las
mismas, se ha determinado un valor promedio de este parametro, obtenido considerando la
totalidad de las configuraciones resultantes cuando se permite la variacion de los modelos
reoldgicos corticales segln lo detallado en la Figura 3.3. Mientras que el manto litosférico se
mantiene constantemente representado por el modelo reolégico de Olivino-Dunita caracterizado
por Burov & Diament, 1995 (30 en Figura 3.3, ver Anexo 8.2)

Para analizar la influencia que los pardmetros termales (k y Hp) tienen sobre esta
estructura, se ha repetido el procedimiento previamente descrito, para obtener el promedio del
espesor elastico asociado a un valor especifico del parametro termal que se pretende analizar,

esto ha sido realizado dos veces para cada uno de ellos, de modo que en cada caso se ha asignado
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un valor extremo a estas variables mientras todas las demas se mantienen constantes. Los
espesores elasticos asi determinado luego son contrastados entre si para obtener una nocién de la

sensibilidad de la estructura mecanica al parametro termal en cuestion.

Un procedimiento analogo se realiza para determinar la sensibilidad del espesor eléstico

al esfuerzo diferencial maximo presente en la litdsfera continental.

Finalmente, para obtener una medicion de la sensibilidad del modelo a las variaciones
reoldgicas de la corteza superior y la corteza inferior, se ha repetido el procedimiento descrito
para obtener el promedio del espesor elastico, pero esta vez fijando un modelo reoldgico
determinado en la capa composicional que se desea analizar. De esta forma para analizar la
influencia de la corteza superior, su reologia se determiné con el modelo de Cuarcita (Burov &
Diament, 1995) y el modelo de Marmol de Carrara (Carter & Tsenn, 1987), es decir los modelos
extremos asociados a ella en la figura 3.3 (1 y 10 respectivamente, ver anexo 8.2). De forma
analoga, para la corteza inferior se utilizo el modelo de Cuarzo-Diorita (Burov & Diament, 1995)
y el modelo de Clinopiroxenita himeda (Carter & Tsenn, 1987) (11 y 22 en Figura 3.3, ver
Anexo 8.2).
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4. RESULTADOS

4.1. Caddigo computacional para generacion del modelo termomecanico

El primer producto de este trabajo es un codigo computacional (Anexo 8.0), escrito en el
lenguaje de programacion Python, que tiene como objetivo central calcular la estructura termal y

mecanica al interior de la litosfera continental en el margen de subduccion Andino.

A grandes rasgos, para llevar esto a cabo es necesario en primer lugar discretizar el
espacio tridimensional que comprende el interior de la litésfera continental, es decir el espacio
ubicado entre el nivel de la topografia y de la base litosférica (Figura 2.1) y en cada uno de los
puntos resultantes resolver las ecuaciones pertinentes para obtener la magnitud fisica de intereés,
termal o mecanica. Para este proposito se debe tener en consideracion tanto el valor de la
profundidad del punto en cuestion, como su posicion relativa en comparacion a los niveles
bidimensionales que definen las fronteras composicionales al interior de la litdsfera, para poder
determinar los parametros termales 0 mecanicos correspondientes en los casos en que estos se

encuentren asociados a una capa composicional en particular.

En vista de la gran cantidad de puntos que conforman el volumen de interés, que se
encuentran en el orden de los millones para la resolucion espacial utilizada, el principal desafio
computacional se presenta en lograr ejecutar estos computos de la manera mas eficiente y directa
posible, con el fin de minimizar el tiempo de procesamiento y la cantidad de memoria necesarios
para llevarlos a cabo. Esto es de importancia para lograr los objetivos propuestos en este trabajo,
que requieren el computo secuencial de una gran cantidad de propiedades fisicas asociadas a
distintos parametros termales o mecanicos, cada una definida sobre la totalidad de este espacio

volumétrico.

Para dar solucion a estos requerimientos, se desarrollé un programa computacional que se
basa en la representacion del espacio volumétrico ocupado por la litésfera continental por medio

de una grilla espacial (matriz, vector o array) tridimensional de los valores de profundidad
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asociados a este volumen, es decir, mediante una estructura de datos en la que cada uno de los
elementos estd posicionado de acuerdo a sus coordenadas de latitud, longitud y profundidad,

pero a la vez sélo almacena el valor de su posicidn con respecto a este Gltimo eje.

Las dimensiones de esta grilla son de 101 x 176 x 183 unidades en los ejes de longitud,
latitud y profundidad respectivamente, y estan determinadas por la extension espacial del modelo
de Tassara y Echaurren, 2012 con una resolucién de 0.2° en ambos ejes del plano horizontal y de
1 km. en la vertical. Esto da como resultado una matriz con mas de 3 millones de elementos, sin
embargo sélo estan definidos aquellos cuya profundidad se encuentra contenida entre el nivel de
la topografia y la base de la litdsfera, lo que reduce el nimero de elementos a poco mas de 1

millén.

Esta estructura es tratada como una variable Unica: z, y todas las variables presentes en
este trabajo corresponden a un subconjunto de elementos que son, o bien pertenecientes a esta
grilla espacial fundamental, o derivados directamente de ella por medio de operaciones
matematicas que modifican sus valores asociados, pero no asi sus posiciones al interior de la
grilla. En otras palabras todas las magnitudes fisicas utilizadas en este trabajo que no
corresponden a constantes escalares, son vectores de profundidad o vectores de variables que son
funciones (exclusivamente) de vectores de profundidad. Estos vectores pueden ser

tridimensionales, bidimensionales o unidimensionales.

Otro aspecto de relevancia en el modelo es que practicamente la totalidad de las variables
computadas son obtenidas por medio de expresiones analiticas, y por tanto cada uno de los
valores puntuales de estas variables, es decir los datos asociados a coordenadas especificas, se

pueden determinar de forma independiente a todos los demas valores presentes en la estructura.

Estas consideraciones con respecto a la estructura de las variables, y a la naturaleza de las
expresiones, son importantes debido a que permiten la vectorizacion de los calculos
computacionales realizados en el codigo, esto se refiere a la operacién matematica sobre todos
los elementos que componen una grilla espacial de forma simultanea, en contraste a la operacion

sobre ellos de forma secuencial, lo que resulta de gran utilidad, especialmente en los casos que se
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resuelven expresiones con dos o mas vectores con multiples e iguales dimensiones, ya que
usando este método pueden ser relacionados de la misma forma en que si fueran valores
escalares, por medio de la aplicacién simultanea de las operaciones sobre cada uno de los

elementos con coordenadas anélogas.

La aplicacién de operaciones vectorizadas ejerce una profunda influencia en la mejora de
la eficiencia del codigo computacional, logrando reducciones significativas tanto en el tiempo de
procesamiento como en la cantidad de memoria empleada. Estas optimizaciones son propias de
la libreria numpy, la cual implementa algoritmos altamente refinados para trabajar con este tipo
de operaciones (van der Walt et al., 2011), esta es también la libreria que permite la
estructuracion de los datos en arrays multidimensionales. Por otro lado, otra libreria responsable
por mejoras significativas en el codigo es xarray, que ha adquirido gran relevancia en la
comunidad geocientifica para extender la funcionalidad de las grillas espaciales por medio de la
asignacion de dimensiones y coordenadas definidas a cada uno de sus elementos (Hoyer &
Hamman, 2017), lo que simplifica en gran medida la complejidad de trabajar con variables

multidimensionales.

Con el fin de maximizar la potencialidad de reutilizacion y extensibilidad de este codigo,
asi como la versatilidad del mismo, se organizé a modo de libreria, lo que permite su integracion
de manera sencilla a otros scripts de programacion. En general, el propésito de esta libreria es
simplificar y sistematizar el trabajo con datos de profundidad de escala litosférica estructurados
en una cuadricula regularmente espaciada. En especifico el objetivo es la determinacién de la
estructura termal y mecénica tridimensional de la litosfera continental del margen de subduccién
activo de los Andes, por medio del computo de ecuaciones fundamentales unidimensionales de

forma eficiente y versatil.

La estructura de esta libreria se centra alrededor de una clase de Python central, llamada
Lithosphere (cuadro verde central en Figura 4.1), que pretende esquematizar una seccion espacial
n-dimensional determinada de la litésfera continental por medio de la abstraccion de tres

componentes principales.
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Figura 4.1: Esquema del codigo computacional desarrollado. Se presentan los distintos componentes de la
libreria de Python desarrollada en este trabajo. Cuadros verdes corresponden a clases de Python.
Cuadro verde central representa clase llamada Lithosphere, que agrupa los componentes principales
para la modelacion termomecénica de la litésfera continental (cuadros blancos). Cuadros amarillos
corresponden a distintos inputs recibidos por el modelo, aquellos con borde naranjo representan
datos provenientes del modelo de densidades de Tassara & Echaurren, 2012, que definen las
Fronteras composicionales de la litésfera. Cuadros azules corresponden a outputs generados por el
modelo, cuadros con volumen representan outputs con igual nimero de dimensiones que el Vector
de Profundidad utilizado, que define el espacio tridimensional (lat, lon, z) y puede ser reducido
proporcionando coordenadas fijas. Flechas indican relaciones de dependencia entre los distintos
componentes. Constantes termales son explicadas en Tabla 3.1. Parametros modelo termal son los
descritos en la ecuacion (22). Constantes mecénicas B,, B, Y 0,4, SON descritas en ecuacion (23).
Pardmetros reolégicos y constantes mecéanicas € y R son descritos en ecuacion (16). Pardmetros
Mecanicos ry ¢ Y im corresponden a indices para modelos reolégicos de la corteza superior, corteza
inferior y manto litosférico respectivamente (ver Figura 3.3 y Anexo 8.2). Pardmetro r corresponde
a indice de modelo reol6gico de la fase de serpentina y f es la fraccién de volumen de la misma
utilizada en la ecuacion (17).
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El primer componente es el vector de profundidad Z (cubo blanco en Figura 4.1), que
como ya ha sido descrito, define el dominio espacial de la seccion de la litosfera continental
modelada. En realidad este componente no es necesariamente tridimensional, y su abstraccion
permite al usuario definir especificamente el area de interés de la litosfera sobre la cual desea
realizar los célculos, si por ejemplo sélo se busca la determinacion de la geoterma en un perfil

determinado (0 a lo largo de una vertical) se puede limitar el espacio de trabajo proveyendo
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como vector de profundidad una matriz bidimensional (0 una matriz unidimensional
respectivamente) de valores de profundidad distribuidos sobre la seccion de interés, o de forma
analoga y mas sencilla, se puede fijar una 0 mas coordenadas para que el programa calcule la

reduccion del espacio tridimensional de forma acorde automaticamente.

El segundo componente corresponde al conjunto de fronteras composicionales de la
litésfera (“Fronteras” en la Figura 4.1). En este trabajo corresponde al conjunto de niveles
litosféricos definido por Tassara y Echaurren, 2012: ICD, Moho, slab y LAB. Su propdsito es
dividir el vector de profundidad en distintas regiones a lo largo de la vertical. Los elementos de
este componente deben tener una dimensién menos que el vector de profundidad. Por lo tanto si
el vector es tridimensional, las fronteras deben ser capas bidimensionales, si el vector es
bidimensional, deben ser lineas, y si el vector es unidimensional las fronteras deben corresponder

a una profundidad puntual en especifico.

Finalmente, el tercer componente corresponde al estado termal y mecanico de la litosfera.
Este componente estd basado en objetos mas complejos (“Modelo Termal” y “Modelo
Mecanico” en Figura 4.1), que representan un modelo fisico determinado asociado a la litésfera
continental por medio de la definicién de un conjunto de parametros especificos (asociados o no
a una region litosférica determinada) y a un conjunto de ecuaciones unidimensionales que
reciben tres tipos de valores de entrada: los pardmetros recientemente mencionados, las fronteras
composicionales y/o el vector de profundidad, con el fin de obtener magnitudes fisicas asociadas
a la litosfera, cuyas dimensiones son iguales o menores al nimero de dimensiones del vector de

profundidad (cubos o cuadrados azules, respectivamente, en Figura 4.1)

4.2. Modelo termal

Para analizar la estructura termal en primer lugar se construye un modelo inicial tomando
en consideracion parametros termales razonables de acuerdo a lo encontrado en la literatura
disponible. Los valores escogidos para modelar la temperatura en la base de la litdsfera son los
que se han presentado en la Tabla 3.1, mientras que para dar solucién a la expresion de la

geoterma (ecuacion 3) se ha escogido los valores centrales de los rangos de variacion
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presentados en la Tabla 3.2. Con estos valores se obtiene se obtiene el flujo de calor superficial
(Figura 4.2 A) por medio de la ecuacion (8.21), y la geoterma de la litésfera continental
utilizando las ecuaciones (8.18) y (8.19) del Anexo 8.1.
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Figura 4.2: Distribucion del flujo de calor superficial y temperatura en la profundidad
del moho en la zona de estudio.

La distribucion de flujo de calor en la superficie se caracteriza por un fuerte contraste
entre elevados valores presentes a lo largo del eje del arco magmatico y valores decrecientes
tanto al este, en el antepais y en el oeste, en el antearco. Esta distribucion de primer orden se
debe a la influencia de la geometria de la base de la litdsfera, como puede apreciarse por una
comparacion visual de las Figuras 4.2 Ay 3.1 C, donde se destaca un flujo de calor reducido en
la zona de ausencia de actividad volcénica asociada al flat-slab alrededor de los 30°S sobre la
cordillera, y especialmente en las zonas de mayor profundidad litosférica, asociadas tanto al
craton del Rio de la Plata y al Escudo Brasilefio, al este y noreste de la zona de estudio
respectivamente. Este control se ve reflejado en la ecuacion (8.21), por medio de la fuerte
dependencia del valor de Qo en el valor de Z,. Otra caracteristica importante de esta distribucion
es la fluctuacion de baja escala espacial en los valores de Qo, presente a lo largo de toda la zona

de estudio, esto esta asociado a la geometria de la discontinuidad intracortical (ICD), la cual
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ejerce su influencia por medio de su utilizacién para la regulacion del decaimiento exponencial
de la produccién de calor en la superficie, lo que se refleja en el denominador del exponencial de
la ecuacion (8.21) y (22). Los valores mas bajos se encuentran al este de la fosa, donde la base de
la litésfera corresponde a la superficie del slab subductado y registra las menores temperaturas,
esto ocurre segun la modelacion de la adveccion termal causada por ingreso de material frio al
sistema, proveniente de la litdsfera oceanica, que es se refleja en el término t de la ecuacion (8),
que disminuye la temperatura de forma proporcional a la edad de la placa de Nazca en la fosa.
Este efecto es visible principalmente alrededor de los 20°S, al frente del Altiplano-Puna donde la
placa de Nazca alcanza su edad maxima y por tanto su temperatura mas baja.

Para comprender mejor la distribucion de flujo de calor al interior de la litosfera se
presenta la Figura 4.3, en la que se pueden ver dos perfiles transversales a la fosa, realizados a
los 25°S y 32°S. Estas latitudes corresponden a lugares donde la litdsfera presenta algunas de sus
menores y mayores profundidades respectivamente. Lo que podemos ver en el perfil de los 25°S
es que el alto flujo de calor alrededor de la zona del arco magmatico, no solo debe su existencia a
la influencia de la baja profundidad del LAB en esos sectores, como ya ha sido mencionado, sino
también a la presencia de un fuerte engrosamiento cortical en los mismos y por lo tanto una
mayor produccion de calor radiogénico. En el perfil de los 32°S se puede apreciar como una
litdsfera continental gruesa reduce significativamente el valor de Qs en la superficie, sin embargo
en la longitud 65°0 es posible observar nuevamente el control del espesor de la corteza, donde
debido a un incremento relativamente moderado en la profundidad de la ICD se introduce un
peak local de valores elevados de flujo de calor superficial en una region en la que esta magnitud

en general se mantiene bastante reducida.

La distribucion de temperatura al interior de la litésfera también se encuentra fuertemente
correlacionada con estos patrones de engrosamiento litosférico y engrosamiento cortical. Esto se
ve especialmente bien reflejado en la temperatura a la profundidad del Moho (Figura 4.2 B), en
la que se vuelve a observar un fuerte contraste en las temperaturas presentes en la zona del arco
magmatico con el resto de la zona de estudio, muy similar a lo observado en la distribucion de
flujo de calor superficial. Esto es debido a que, como ya ha sido mencionado, en estos sectores la

distancia entre la superficie del LAB y del Moho es minima, por lo que este Gltimo se ve



43

fuertemente afectado por las altas temperaturas presentes en la base de la litésfera, lo que puede
ser apreciado claramente en el perfil a los 25°S de la Figura 4.4 en la region alrededor de los
67°0, y contrastado con lo que ocurre en el perfil de los 32°S en las longitudes cercanas a los

60°0 donde el Moho alcanza sus menores temperaturas.
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Figura 4.3: Flujo de calor en secciones transversales de la
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4.2.1. Sensibilidad a parametros

A partir de la informacion presentada en la Tabla 3.2, se ha determinado la estructura
termal considerando para ello los valores extremos de los rangos de variacion de los parametros
objetivo (Ho y k) de manera independiente, manteniendo en cada caso el otro pardmetro fijo en el
valor central de su rango respectivo. Los valores de flujo de calor superficial y de temperatura en
la profundidad del Moho obtenidos de esta forma son comparados con los valores del modelo
presentado en la seccion anterior (construido en base a los valores centrales de la Tabla 3.2),
substrayendo los segundos a los primeros, de tal manera que se pueda presentar una medicién

clara de sensibilidad del modelo termal a la variacién de sus pardmetros constitutivos.

El control de Ho en la estructura termal (Figura 4.5), presenta una relacion directamente
proporcional tanto con el flujo de calor superficial como con la temperatura, esto se desprende
directamente de la ecuacion (3), que establece la proporcionalidad entre todas estas magnitudes.
Al integrar esta expresion las ecuaciones resultantes (8.17, 8.18, 8.19, 8.20 en Anexo 8.1)
muestran esto con claridad ya que todas ellas pueden ser reducidas a una expresion de la forma
y =AH,+ B (A y B constantes; y = [Q(z), T(z)]) cuando se consideran todas las demas

variables como valores fijos.

El efecto de la variacion de este parametro tiene una mayor influencia en el flujo de calor
superficial; cuando Hy varia en 0,5 pW/m? este presenta una fluctuacion de 3,85 mW/m? que se
traduce en un cambio porcentual promedio del 5,96% de la media de esta magnitud en el modelo
base (64,56 mW/m?2). Esta distribucion residual presenta un valor maximo de 11,93 mW/m2y un
minimo de 0,05 mW/m?2, y es principalmente controlada por la profundidad de la ICD, que como
ya ha sido mencionado regula el decaimiento exponencial de Hy en el modelo expuesto,
presentando las mayores diferencias en las areas de mayor engrosamiento de la corteza superior

como se aprecia en los paneles B y C de la Figura 4.5.
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Figura 4.5: Influencia de la produccion de calor radiogénico en la estructura termal. Paneles

superiores muestran efecto de la variacién de Hy sobre el flujo de calor superficial,
panel A es el valor de referencia de Qo y paneles B y C corresponden a valores
residuales obtenidos substrayendo Q, referencial al valor de Qo obtenido
considerando el valor de Hy minimo y maximo respectivamente. Paneles inferiores
muestran la temperatura en el Moho utilizando el mismo procedimiento.
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Por otro lado la misma diferencia en Hy provoca una fluctuacion en promedio de tan sélo
6,07 °C en la temperatura del Moho, lo que equivale a un cambio porcentual de menos de un 1%
con respecto a los 610,33 °C promedio que presenta el modelo inicial. Nuevamente se ve la
correlacion existente en este parametro y el engrosamiento de la corteza superior, sin embargo en
los paneles E y F de la Figura 4.5 se puede distinguir que a diferencia de Qo, el engrosamiento de
la corteza parece afectar negativamente la influencia de Hp sobre la temperatura en el Moho, ya
que algunos de las menores diferencias se concentran donde el Moho alcanza su mayor
profundidad. Esto se debe a que la produccién de calor, regula la variacion de la pendiente de la
geoterma al interior de la litdsfera (ecuacion 3), es decir su “curvatura”, pero las condiciones de
borde impuestas significan que las temperaturas tanto en la base de la litésfera (Z, = Ty) y en la
superficie de la litdsfera (Zo = To) no presentan variacién alguna, por este motivo mientras mas
nos acercamos a cualquiera de estos bordes la capacidad del calor generado internamente para

influir en la temperatura decrece abruptamente.

El control de k sobre la estructura termal (Figura 4.6), presenta una relacion directamente
proporcional con el flujo de calor superficial, pero inversamente proporcional con la temperatura.
Lo primero se desprende directamente de la ley de Fourier (ecuacion 8.2) que muestra que la
conductividad termal es una constante de proporcionalidad entre la cantidad de calor que un
medio puede conducir entre dos puntos con respecto a un diferencial de temperatura determinado
existente entre ellos. Mientras que la explicacion a lo segundo nuevamente se encuentra en la
ecuacion (3), que nos revela que toda desviacion de un comportamiento lineal y decreciente de la
geoterma, es directamente proporcional a la produccién de calor, y es inversamente proporcional
a la conductividad termal. Esto ultimo se hace mas explicito en las ecuaciones (8.18) y (8.19),

que al considerar k como la Unica variable pueden ser reducidas a una expresion de la forma

T = % + B (A 'y B constantes).
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Figura 4.6: Influencia de la conductividad termal en la estructura termal. Paneles superiores

muestran efecto de la variacién de k sobre el flujo de calor superficial, panel A es
el valor de referencia de Qo y paneles B y C corresponden a valores residuales
obtenidos substrayendo Q, referencial al valor de Q, obtenido considerando el
valor de k minimo y maximo respectivamente. Paneles inferiores muestran efecto
de la variacién de k sobre la temperatura en el Moho utilizando el mismo
procedimiento.
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El valor de k ejerce un fuerte impacto en el flujo de calor superficial, provocando un
aumento de 13.82 mW/m? al incrementar su valor en 1 W/mK, lo que equivale a un cambio de
mas de un 20% en el valor original de flujo de calor, llegando a causar una diferencia méaximo de
24,55 mW/m2 y minima de 6,41 mW/m2. El principal control sobre la sensibilidad del modelo a
la conductividad termal lo ejerce la geometria de la base de la litdsfera, como puede ser
observado comparando los paneles B y C de la Figura 4.6 con la Figura 3.1 C, esto es intuitivo
debido a que en la zona de estudio el diferencial de temperatura es principalmente regulado por
el espesor de la litdsfera, por tanto un aumento en la conductividad termal simplemente

incrementa el control que ejerce esta estructura sobre el flujo de calor superficial.

La dependencia de la temperatura del Moho con la conductividad termal (paneles E y F
de la Figura 4.6), es la unica de las relaciones analizadas que es inversamente proporcional. Su
dependencia en la profundidad del ICD, lo que es posible determinar contrastando los paneles E
y F de la Figura 4.6 con el panel B de la Figura 3.1, se debe a que en aquellos lugares de mayor
engrosamiento de la corteza superior se produce el mayor desvio con respecto al comportamiento
lineal de la geoterma y por tanto la influencia de k como inhibidor de ese desvio también es
mayor. Ademas nuevamente se observa el efecto de atenuacion que las altas profundidades del
Moho tienen sobre las variaciones inducidas por k, debido a la cercania con la temperatura fija

existente en el LAB.

4.2.2. Comparacion con datos de flujo de calor

Al contrastar el valor de flujo de calor predicho por el modelo termal construido en base a
los pardmetros centrales de la Tabla 3.2 con las mediciones de flujo de calor superficial en la
zona de estudio (panel A de la Figura 4.7), se puede observar que existe una correlacion
relativamente buena entre ellos, el valor de RMSE (22,47 mW/m?) aunque parece alto, no es
tanto mas elevado que la incertidumbre promedio de los datos (15,37 mW/m?), difiriendo de esta
en un 46%. Por otro lado el valor de ME (5,41 mW/m?) indica que el modelo en promedio
sobreestima en un 10,2% el flujo de calor superficial en la zona de estudio, considerando que la

distribucién de esta magnitud en la base de datos de mediciones es de 52,83 mW/m?.
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Figura 4.7: Comparacion entre modelo termal y datos de flujo de calor superficial. Modelos termales
inicial y final obtenidos utilizando distintos valores de Qq y k (ver Figura 4.8). Superpuestas
estan las mediciones de flujo de calor superficial en la zona de estudio, coloreadas de acuerdo
a sus valores residuales (Qq modelo - Qo mediciones), y con opacidad proporcional a sus
pesos relativos. Histogramas muestran distribucion de las mediciones de Q.

En la figura 4.8 se presenta el ajuste estadistico de los modelos en el espacio de
parametros definido por los rangos de variacion establecidos en la Tabla 3.2. A medida que nos
acercamos a los bordes de este espacio, y sobre todo cuando salimos del mismo, los valores k y
Ho representados resultan cada vez menos respaldados por la literatura cientifica. El valor del

modelo inicial (punto rojo en Figura 4.8) se encuentra exactamente en el centro de este grafico.

Tanto en el grafico de ME (panel A) como en el grafico de RMSE (panel B) se observa
una relacion inversamente proporcional entre Ho y k, que es lo que deberiamos esperar de tal
distribucién. En el primer caso esta se ve reflejada por una linea de valores ME = 0 que va desde
una configuracion que maximiza el valor de k (k = 2,9 W/mK, Hy = 2.5 pW/m°), a otra
configuracién que maximiza el valor de Ho (k = 2,2 W/mK, Ho = 3.5 uW/m?®). ME es incapaz de

discriminar entre los modelos presentes a lo largo de esta linea, considerandolos igualmente
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acertados, pero entrega informacion sobre los modelos que se encuentran fuera de ella, ubicando
al modelo inicial ligeramente dentro del hemisferio de modelos que sobreestiman el flujo de
calor superficial en la zona de estudio. Por otro lado el grafico de RMSE concentra sus valores
minimos a lo largo de la misma recta, pero muestra una clara direccion de preferencia en torno a
los modelos que minimizan la produccion de calor interna en favor de una mayor conductividad
termal, esta caracteristica se mantiene a lo largo de todo el espacio paramétrico graficado y
RMSE alcanza su valor minimo cuando el valor de Hp es el menor dentro del rango considerado.
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Figura 4.8: Mediciones de ajuste de modelo termal a datos de flujo de calor
superficial sobre el espacio de parametros estudiado. Cada par
ordenado (Hy, k) se encuentra coloreado de acuerdo a las
métricas estadisticas del modelo termal construido en base a él
(ME en panel A, RMSE en panel B).

Esta preferencia por mayores valores de k sugiere que las discrepancias de Qg entre el
modelo y las mediciones (Qo modelo — Qo mediciones), son positivas en aquellas regiones en las
que Ho es el parametro que tiene un mayor control sobre el valor de Qo (zonas de engrosamiento
cortical), y/o son negativas en aquellas regiones en las que k es el parametro con mayor
influencia sobre Qo (zonas de adelgazamiento litosférico), de modo que el incremento de k que
reduce el valor de RMSE, se hace necesario para reducir el flujo de calor en las primeras o

aumentarlo en las segundas. La discrepancia entre modelo y mediciones podria entonces estar



o1

controlada por la razén entre engrosamiento cortical y adelgazamiento litosférico existente en la
zona de estudio.

En base a estas consideraciones el modelo termal seleccionado como Gptimo en este
trabajo (punto verde en Figura 4.8, panel B en Figura 4.7) tiene un valor de Ho = 2.6 pW/m® y un
valor de k de 2.8 W/mK, con estos ajustes la distribucién de valores residuales logra centrarse
alrededor de 0 (ME = 0,05 mW/m?), sin embargo la disminucién de los residuales asociadas es
leve (RMSE = 20,55 mW/m?), indicando que la discrepancia entre estas magnitudes no puede ser

solucionada dentro del espacio paramétrico propuesto.

4.3. Modelo mecanico

El modelo termal final previamente expuesto es utilizado como base para construir un
modelo mecénico, que en conjunto con los modelos reoldgicos presentados en el Anexo 8.2, y de
acuerdo a las configuraciones reoldgicas de la corteza presentadas en la Figura 3.3, se utiliza
para determinar el mapa de espesor elastico equivalente promedio en la zona de estudio (Figura
4.9). Esto se realiza con el fin de rescatar el patrén primario que regula la estructura mecanica,
atenuando las variaciones provenientes del contraste entre las distintas configuraciones
reoldgicas, y acentuando aquellas gobernadas principalmente por la estructura litosférica y el

régimen termal de la litosfera.

En primer lugar, y relacionado a lo ya mencionado, el hecho de que la distribucion del
espesor elastico promedio se caracterice por presentar regiones tan bien definidas, caracterizadas
por valores mayormente invariantes, que presentan contrastes marcados entre si, nos indica que
el modelo mecanico presenta una estructura de primer orden que se mantiene constante

independiente de las configuraciones reoldgicas exploradas.
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Figura 4.9: Mapa de espesor elastico equivalente promedio en
la zona de estudio.

Esta estructura se encuentra fuertemente controlada tanto por la distribucién de
temperatura al interior de la litosfera, lo que puede ser establecido por la fuerte dependencia en la
temperatura de la resistencia mecanica de las rocas a la deformacion ddctil (ecuacién 16) y por la
razon entre el espesor del manto litosférico y el espesor de la corteza. Estas influencias son
amplificadas entre si, de manera que el alto régimen geotérmico impuesto en a lo largo del eje
del arco por el modelo termal, logra reducir con aun mas fuerza los espesores elasticos en
aquellas regiones que presentan un alto engrosamiento cortical, y ain mas notoriamente, en las
regiones mas frias del modelo el espesor elastico adquiere valores pronunciadamente altos,
debido a que estas zonas coinciden con los lugares en los que el manto litosférico alcanza sus
mayores espesores (Anexo 8.4). Estas Ultimas regiones mantienen valores bastante elevados y
similares a lo largo de todos los modelos debido a la consideracion de un modelo reoldgico

constante para el manto litosférico (30 en Figura 3.3, ver Anexo 8.2)
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Este patrén tiene relacion con la configuracion geoldgica y geotectonica de la zona de
estudio. Las zonas de mayor espesor elastico se encuentran en la plataforma estable, donde se
encuentran las rocas méas antiguas que han experimentado la menor historia de deformacion,
como en el Craton del Rio de la Plata y el Craton de la Amazonia, asociadas a secciones
litosféricas compuestas principalmente por basamento que dan una mayor rigidez al sistema y
que ademas geotectonicamente se caracterizan por presentar el gradiente geotermal mas bajo en
la zona de estudio. En contraste, las zonas de menor espesor elastico se concentran en el margen
activo del continente, principalmente en el ordgeno que corresponde a la zona donde existe un
mayor gradiente geotermal en el &rea de interés, esto se traduce en secciones litosféricas
afectadas por fuertes procesos de deformacién que moldean la configuracion geoldgica del
continente, generando engrosamiento cortical y debilitando al sistema.

Este patrén de control primario en el mapa de espesor elastico presenta variaciones
significativas de espesor elastico a lo largo de su extension NS asociadas a la segmentacion
tectonica en los Andes (Tassara & Yarfiez, 2003), configurada por los diferentes procesos que
actdan sobre el margen de deformacion activo de la region. En primer lugar se observa una
division entre el dominio de los Andes Centrales y los Andes del Sur, divididos a los 33,5°S por
la region de flat-slab asociada a la subduccion de la dorsal de Juan Fernandez (Jordan et al.,
1983), y que presenta altos valores de espesor elastico promedio en comparacion con el resto del
eje cordillerano, los cuales decrecen fuertemente tanto al norte como al sur de esta region. En el
modelo presentado esto se debe a una marcada reduccion en la profundidad del limite basal de la
litdsfera, en conjunto con una reduccion en el espesor de la corteza superior, que se traduce en un
aumento de T, en la corteza inferior. En esta region, el espesor elastico ademéas alcanza los
mayores valores al este del eje cordillerano, presentando un contraste donde el valor de Teq
incrementa debido a que comienza a ser controlado por el engrosamiento del basamento asociado
al Craton del Rio de La Plata.

La region de los Andes Centrales se caracteriza por el engrosamiento cortical mas elevado
en la zona de estudio (Figura 3.1 B), que provoca una extension de alrededor de 300 km, medida
perpendicularmente a la fosa, en la region de espesores eldsticos bajos asociada al eje

cordillerano (< 20 km), entre las latitudes abarcadas por el plateau continental del Altiplano-
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Puna, esto en conjunto con un aumento del régimen termal producto de la baja profundidad de la
base litosférica asociada a esta region, provoca los valores de espesor elastico promedio minimos
en todo el area de interés.

Los Andes del Sur se caracteriza principalmente por un rango de variacion mucho mas
reducido del espesor de sus capas litosféricas a lo largo de la direccion perpendicular a la fosa, lo
que se debe a valores mas bien constantes de la profundidad de la base de la litdsfera y el Moho
(Figura 3.1). Bajo el arco magmaético hay un ligero engrosamiento cortical y adelgazamiento de
la litésfera, sin embargo esta region presenta una reducida extension lateral. Estas
consideraciones, en conjunto con un régimen termal méas bien homogéneo sobre la region (Figura

4.7 B), resultan en un valor bastante constante de espesor elastico desde la fosa al antepais.

4.3.1. Sensibilidad a pardmetros

La sensibilidad del espesor elastico a la variacion de los parametros termales se presenta
en el Anexo 8.4. La influencia que estos ejercen tiene relacién con su efecto sobre la estructura
de la geoterma y por tanto Hy presenta una relacion directamente proporcional a Teq, mientras
que k influye de forma inversamente proporcional. Esta sensibilidad, como ya ha sido
mencionado, es controlada por la razon entre el espesor del manto litosférico y el espesor
cortical, siendo considerablemente mayor en las regiones asociadas a la plataforma estable del

continente sudamericano, en las cuales esta razon se maximiza.

La sensibilidad de Teq a la configuracion reologica de la corteza inferior (Figura 4.10) se
hace mas relevante en aquellas regiones que ya presentan elevados valores de espesor elastico en
el manto litosférico, estas corresponden a las zonas descritas anteriormente en la que existe una
alta razon entre el engrosamiento de esta capa con respecto al de la corteza, lo que ocurre
principalmente en la plataforma estable del continente. El abrupto efecto que tiene este
parametro, que puede ser observado en el claro patron bimodal de los valores residuales, tiene
relacion con el mecanismo de acoplamiento mecanico entre capas adyacentes, en este caso entre
el manto litosférico y la corteza inferior, esto ocurre cuando dos capas con comportamientos

reoldgicos distintos se encuentran en contacto a una profundidad en la que la temperatura de la
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geoterma no alcanza la temperatura que regula el yield ductil de ninguna de las dos capas, para
un stress diferencial determinado en la litdsfera. En este caso ambas capas presentan
comportamiento elastico, por lo que se comportan mecanicamente como una sola capa, esto
provoca un fuerte incremento en el valor del espesor elastico, de acuerdo a lo descrito por la

ecuacion (21).
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Figura 4.10: Influencia de la reologia de la corteza inferior en el espesor elastico. Paneles A y B muestran
espesor elastico calculado utilizando distintos modelos reoldgicos en la corteza inferior: en el
panel A se considera una Cuarzo-diorita, mientras que en el panel B se considera una
Clinopiroxenita himeda (ver indices 11 y 22 en Anexo 8.2). Modelo de la corteza superior es un
promedio de todas las reologias asociadas a esta capa (ver Figura 3.3). Modelo reolégico del
manto litosférico corresponde a una Dunita de Olivino (ver indice 30 en Anexo 8.2). Panel C
muestra la diferencia de espesor elastico entre paneles Ay B (B — A).

La capacidad de la corteza superior para influir en el espesor elastico (Figura 4.11) se
encuentra muy reducida en comparacion a la inferior, para las configuraciones reoldgicas
consideradas. Esto se debe principalmente al hecho de que la profundidad de la ICD es la que
regula la generacion de calor radiogénico en el modelo termal, y por tanto las geotermas
construidas en las regiones de mayor engrosamiento cortical son aquellas que también presentan
un mayor incremento en su distribucion de temperaturas (ecuacion 3), inhibiendo de esta forma

el efecto favorable que podrian tener sobre el espesor elastico.



Corteza Superior Débil Corteza Superior Fuerte Diferencia (Fuerte - Débil)

100 | WS ./
| .
40
15°S
80
o 'E‘ —_—
20°S =, 20§
3 8
25°S 60 ) 3
w w
= L0 =
o o
(7] w
30°S @
a0 2 2
(2]
w w
35°S : - .20
20
40°S
-40
A : : 0 £ - ,
75°W  70°W 65°W 75°W  70°W  65°W 75°W  70°W  65°W

Figura 4.11: Influencia de la reologia de la corteza superior en el espesor elastico. Paneles A y B muestran
espesor elastico calculado utilizando distintos modelos reoldgicos en la corteza superior: en el
panel A se considera una Cuarcita, mientras que en el panel B se considera un Marmol de
Carrara (ver indices 1 y 10 en Anexo 8.2). Modelo de la corteza inferior es un promedio de todas
las reologias asociadas a esta capa (ver Figura 3.3). Modelo reolégico del manto litosférico
corresponde a una Dunita de Olivino (ver indice 30 en Anexo 8.2). Panel C muestra la diferencia
de espesor elastico entre paneles Ay B (B — A).
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5. DISCUSION

5.1. Comparacion con la neotectonica

Los mega despegues o detachments son estructuras intracorticales que desempefian un rol
crucial en el control de la deformacion en la Cordillera de los Andes desde el antearco al
trasarco, ya que actlan como superficies de enraizamiento de las estructuras superficiales
(Giambiagi et al., 2022; Oncken et al., 2006; Ramos et al., 2004). Estos niveles corresponden
superficies en las que existe una transicién en el comportamiento reoldgico al interior de la
corteza, desde un régimen fragil a un régimen duactil (Lister & Davis, 1989; Burchfiel et al.,
1989).

En consideracion a esto la sismicidad intraplaca y las fallas corticales presentes en la zona
de estudio son un buen indicador para evaluar la capacidad del modelo para predecir la ubicacion
de las zonas de detachment, y poder establecer que tan bien caracterizado se encuentra el

régimen de resistencia mecanica a la deformacion permanente determinado por el mismo.

Con el fin de llevar a cabo estas comparaciones se selecciond el modelo mecéanico
configurado reoldgicamente por una granodiorita humeda en la corteza superior, una
ortopiroxenita himeda en la corteza inferior y una dunita en el manto litosféricos (modelos con
indice 3, 17 y 30 en Anexo 8.2), con el fin de lograr un buen ajuste visual entre las zonas de
transicion entre comportamiento elastico y ductil predichas por este, y los hipocentros de la

sismicidad intracortical presente en la zona de estudio.

En la Figura 5.1 se presenta el mapa de espesor elastico de este modelo mecanico, en
conjunto con una compilacion de fallas superficiales en la zona de estudio y la sismicidad

previamente mencionada.
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Figura 5.1: Comparacion de espesor eléstico equivalente con

sismicidad y fallas en la zona de estudio. Puntos
negros corresponden a sismos intracorticales en
catalogo de Centro Sismologico  Nacional
registrados entre el 2000 y 2018 para M,, > 1.2.
Puntos azules corresponden a sismos intracorticales
de catalogo del USGS registrados entre 1900 a 2018
para M,, > 2.5. Lineas negras delgadas corresponden
a una compilacion de fallas superficiales en la zona
de estudio. Lineas negras gruesas y horizontales
corresponden a transectas de perfiles graficados en
Figura 5.2.
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Lo primero que se puede determinar es que existe una buena correlacion entre la

ubicacién de la sismicidad intraplaca y aquellas zonas donde el espesor elastico en general no

supera los 20 km. En particular tiende a concentrarse en regiones en las que se produce un

contraste bastante marcado entre sectores con un espesor elastico muy bajo (de aproximadamente

0 a 5 km) y sectores con espesores elasticos mayores (10-20 km). Esto ocurre principalmente en

la zona del antearco y en las fallas al este del ordgeno, donde es particularmente interesante la

buena correlacion que existe entre el desplazamiento hacia el oeste de la sismicidad intraplaca
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desde la latitud de las Sierras Subandinas hasta la latitud de las Sierras Pampeanas y la
Precordillera, sobre la zona de flat-slab, y el desplazamiento en el mismo sentido que se observa
en la franja de espesores elasticos menores a 20 km., lo que indica una buena correlacién del

modelo con la geotectonica del margen Andino.

Los perfiles de la envolvente de la resistencia mecénica a la deformacion permanente
(Figura 5.2) realizados a lo largo de las secciones transversales graficadas en el mapa anterior,
muestran que la sismicidad intraplaca se concentran mayormente en las zonas donde el modelo
predice un comportamiento elastico de la litésfera, que corresponden a las zonas de color azul
considerando que la paleta de colores esta saturada en el valor de 200 MPa con que fue
representado el stress maximo disponible en la zona de estudio (Figura 3.3). Esto se observa

principalmente en la zona de flat-slab donde la sismicidad es mayor (panel C).

Lo que resulta de mucho interés es que la sismicidad se concentra particularmente en las
zonas que existe un fuerte contraste entre el comportamiento elastico presente en la corteza
inferior y el comportamiento ductil de la corteza superior (paneles A, B y C de la Figura 5.2),
que corresponden a los niveles de detachment mencionadas con anterioridad, que controlan el
ascenso de la sismicidad a la superficie debido a que enraizan las fallas que actdan sobre la

corteza superior, y que en casos acttan a ambos lados del orégeno (panel C).

Ademas se observa una disminucion en la profundidad de la sismicidad desde la fosa
hacia el orogeno, que en general se relaciona bien con el nivel de debilidad marcado por el limite
basal de la capa elastica en la corteza inferior, y que define la estructura de ramp-flat que ha sido
propuesta en la zona de estudio (Giambiagi et al., 2012). Esto también se observa en algunos
casos este del orogeno (panel C de la Figura 5.2), en los que la sismicidad sigue un nivel de

debilidad analogo.

También es interesante notar que la extension de esta zona de contraste en la resistencia
de la corteza inferior, que define la estructura de ramp-flat, puede ser proyectada de forma
continua hacia la interfaz interplaca (perfiles A, B y C de figura 5.2) cuando se considera un

porcentaje de serpentinizacion del 65% en la region del antearco del manto litosférico (segun lo
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explicado en la seccién 3.1.2), valor que se encuentra en concordancia con el grado de

serpentinizacion propuesto para el margen de subduccion de la zona de estudio (Reynard, 2013).

Esto podria indicar la existencia de una estructura de debilidad continua que controla la

localizacion de la deformacion permitiendo el ascenso de la sismicidad desde el megathrust hasta

la corteza, explicando en algunos casos la sismicidad intraplaca profunda bajo la profundidad del
Moho (perfil A).
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Figura 5.2: Comparacion de envolvente de la resistencia a la deformacion permanente con la sismicidad en

secciones transversales de la litosfera. Perfiles corresponden a transectas graficadas en Figura 5.1.
Puntos naranjos corresponden a sismos intracorticales en catalogo de Centro Sismol6gico Nacional
registrados entre el 2000 y 2018 para M, > 1.2.
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5.2. Comparacion con espesor elastico efectivo

A modo de validacion de la estructura de la resistencia mecénica a la deformacion
predicha por el modelo termomecéanico, se compara el espesor elastico equivalente (Teq)
promedio, previamente presentado, con el espesor elastico efectivo (Tef) presente en la zona de
estudio que, como ya ha sido explicado, corresponde a una magnitud analoga obtenida mediante
el andlisis de datos geofisicos y por tanto constituye una medicion independiente con respecto a
la metodologia presentada.

La estructura de rigidez en la zona de estudio ha sido caracterizada a través de Tes por
diversos estudios, tanto por un modelamiento directo del campo gravitatorio, que considera la
respuesta flexural de una capa elastica delgada a la carga impuesta por la topografia actual
(Stewart & Watts, 1997; Tassara & Yafez, 2003; Tassara, 2005 in Tassara et al., 2007), como
por métodos de modelamiento inverso que involucran un anélisis de la coherencia espectral entre
datos gravimétricos y topograficos, que en conjunto con un modelo isostatico determinado, son
utilizadas para determinar el comportamiento elastico de la litésfera (Tassara et al., 2007; Pérez-
Gussinyeé, 2007). Estos ultimos son de especial interés debido a que determinan T, en la placa
continental sudamericana a escala regional, y por tanto resultan ideales para una comparacion

dentro de la zona de estudio establecida en este trabajo.

Lo primero que se puede determinar entre una comparacion entre el Teq presentado, con el
Te determinado por Tassara et al., 2007, (Figura 5.3), es un buen grado de concordancia en
términos de las variaciones espaciales relativas de ambos modelos. Ambos muestran una
presencia de altos valores de espesor elastico sobre la plataforma estable del continente, y su
decrecimiento en direccion al margen activo, que se encuentra bien relacionado con el patron de
rigidez esperado por la configuracién geoldgica de la zona de estudio. Ademas ambos modelos
muestran una variacion NS de valores de T. a lo largo del margen activo, asociada a la
segmentacion geotectonica del margen andino (Tassara & Yafez, 2003) y caracterizada
principalmente por la existencia de dos segmentos con comportamiento distinto, al Norte y al Sur

de la zona de alta rigidez vinculada a la subduccion subhorizontal de la loza oceanica.
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Espesor Elastico Efectivo
(Tassara et al., 2007)
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Figura 5.3: Comparacion de espesor elastico equivalente con espesor elastico efectivo de Tassara et al., 2007.

Sin embargo también existen evidentes y pronunciadas diferencias en la distribucion de
resistencia representada por estos modelos. En particular la zona asociada al craton del Rio de la
Plata, la zona de trasarco de la Cordillera Peruana en el segmento del flat-slab, y el margen SO
del Escudo Guaporé del craton amazoénico, parecen estar asociados a valores extremadamente
altos en la distribucion de Teq. Todos estos sectores estan caracterizados por una alta profundidad
del LAB (Figura 3.1 C) lo que, en conjunto con engrosamiento cortical relativamente bajo,
produce espesores considerables del manto litosférico bajo estas regiones. Como ya ha sido
explicado previamente, esto resulta en un efecto compuesto debido a que el gradiente termal del
modelo termomecanico propuesto es altamente dependiente de la profundidad del LAB,
decreciendo considerablemente a medida que esta Gltima aumenta, y por tanto aumentando el

valor de espesor elastico mas adn.

Otra discrepancia interesante es la que se presenta en la zona de trasarco y antepais del
Altiplano, en la que los valores de T¢s presentados por Tassara et al., 2007 resultan bastante méas
elevados que los resultados promedio de Teq para esta zona, ademas otros estudios de Tercon que
los autores comparan sus resultados sugieren valores incluso mayores de espesor para el plateau

continental. Los autores identifican al Altiplano como una region anémala debido a esta razon, y
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en conjunto con el hecho de que presenta un comportamiento diferente al resto del margen
Andino en cuanto a la localizacion de la sismicidad, mostrando ausencia de ella en la region mas
elevada de la topografia, donde se concentran los valores de espesor elastico bajos en su modelo,
y concentrandola en el flanco Este de las Sierras Subandinas, que se caracteriza por estos valores
elevados de T Por esta razén atribuyen que se trata de un segmento litosférico que tiene un
comportamiento mecanicamente independiente al resto de la region que lo rodea. Interesante es
el hecho de que esta anomalia en la localizacion de la sismicidad con respecto a T no se hace
presente en el caso del modelo mecanico presentado en este trabajo, donde como se pude ver en
la figura 5.1 en la transecta graficada a los 18.4°S, la sismicidad presente en el sector del trasarco
se encuentra bien asociada a un sector de debilidad caracterizado por valores bajos de espesor
elastico y un contraste con la region circundante. El perfil A de la figura 5.1 resulta Gtil para ver
que los bajos valores de espesor elastico bajo esta region, con respecto a los valores reportados
de Ter parecen tener relacion a un espesor cortical elevado alrededor de la longitud de los 67°-
65°0 donde se presentan las mayores diferencias para esta latitud.

Se puede pensar que la discrepancia en T, entre los modelos comparados tiene relacion
con el hecho de que la configuracion reologica de la placa continental sudamericana no se
encuentra bien caracterizada por los rasgos de variacion presentados en la Figura 3.2, y por tanto
el promedio de Teq N0 logra entregar una representacion apropiada de la misma. Por tanto para
analizar este factor, se ha intentado resolver las discrepancias Unicamente a través de la variacion
lateral de los parametros reologicos asociados a la corteza superior e inferior. Para realizar esto,
se determind AT, (Teq - Ter) para una combinacion exhaustiva de las configuraciones reoldgicas
posibles, y para cada una de ellas se registrd en conjunto el valor de espesor elastico, y los
valores de sus indices reologicos para la corteza superior y la corteza inferior. Luego se
superpusieron a lo largo de la vertical las matrices bidimensionales de valores asociados a cada
configuracion particular, para obtener estructuras tridimensionales de AT, y de cada indice
reoldgico. Finalmente, para cada coordenada (lat, lon) se determiné el valor minimo de AT, a lo
largo de su eje vertical AminTe (registrando ademas para cada uno de ellos su posicion en la
vertical), colapsando efectivamente esta estructura en una matriz bidimensional que representa el
mapa de discrepancia minimo que puede ser generado a partir de la variacion lateral de los

parametros reoldgicos de las capas composicionales del modelo mecéanico (Figura 5.4), en la que
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se puede ver que un muy buen ajuste es posible, pero sin embargo precisamente las
caracteristicas antes mencionadas parecen ser particularmente dificiles de resolver, sugiriendo

que el origen de estas discrepancias esté asociado a la estructura termal y/o al modelo geométrico

subyacente.
Espesor Elastico Equivalente  Espesor Elastico Efectivo Diferencia (Equivalente - Efectivo)
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Figura 5.4: Ajuste de espesor Te, @ Ter (Tassara et al., 2007) al permitir variacion lateral de los parametros
reolégicos, con el objetivo de lograr la menor diferencia entre ambos. Indices de la corteza superior
e inferior para cada punto son graficados en la Figura 5.5.

Sin embargo, de mayor interés es la determinacion de los modelos reoldgicos que
permiten la minimizacion del valor de AT, estas estructuras se pudieron determinar utilizando las
posiciones en la vertical de AminTe previamente registradas y extrayendo con ellos, de las
matrices tridimensionales de indices reoldgicos, el mapa de los modelos reoldgicos que logra la

minimizacion para cada coordenada (lat, lon) (Figura 5.5).

El mapa asi obtenido muestra que para minimizar las discrepancias representadas por ATe,
Unicamente a través de la variacion lateral de los parametros reoldgicos, es necesario considerar
los modelos mas resistentes en el arco magmatico y los méas débiles en la plataforma estable del
continente. Lo que es contrario a una interpretacion logica de la configuracioén geoldgica de la

zona de estudio, en la que se esperaria ver una relacion directamente proporcional entre la razon
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de plagioclasa a cuarzo de las rocas de la litdsfera, y los valores de espesor elastico asociados a
ellas (Tassara & Yarfiez, 2003).

Corteza Superior Corteza Inferior
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Figura 5.5: Variacion lateral de los pardmetros reoldgicos que mejor se ajusta el espesor
elastico equivalente al espesor elastico efectivo (Tassara et al., 2007). Indices
en barra de colores corresponden a modelos reolégicos descritos en Anexo 8.2.

Por tanto, queda evidenciado con mas claridad que las discrepancias asociadas a las
distribuciones de Teq Y Ter COntrastadas, tienen relacion a caracteristicas subyacentes de la
estructura termal y/o geometrica que no son faciles de reconciliar. En torno a esta proposicion se
presenta una comparacion entre los valores ATe (Teq - Ter) cON los valores residuales de Qo (Qo
modelo - Qo mediciones) que han sido determinados en la zona de estudio (Panel A de Figura
5.6). Esto evidencia una alta correlacion entre ambos residuales, particularmente interesante es el
caso de elevados residuales de Qg existentes en el trasarco del Altiplano, que indicarian que el
modelo termal propuesto sobreestima el régimen termal en esa regidn, y por tanto explicaria los
bajos valores de Teqen comparacion a Ter asociados a la misma. Ademas se aprecia una relacion
analoga en la direccion contraria, en la que una subestimacion del régimen termal podria ser la
razon de un Teq mas elevado de lo esperado, lo que se ve reflejado principalmente en el craton

del Rio de la Plata y el trasarco de la Cordillera Peruana. Para reforzar estas relaciones se
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presenta un andlisis andlogo realizado con los datos de Ter de Pérez-Gussinyé et al., 2007 (Panel
B de Figura 5.6) que en general muestra el mismo patrén entre los residuales.
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Figura 5.6: Comparacion entre los residuales de T, (Tassara et al., 2007; Pérez-Gussinyé, 2007) y los residuales
Qo. Valores residuales de espesor elastico en el panel A corresponden a los obtenidos al comparar T,
con T de Tassara et al., 2007, y corresponden a los presentados en la Figura 5.3, mientras que en el
panel B se muestran residuales obtenidos de forma analoga al comparar Te, con T de Pérez-
Gussinyé, 2007. Superpuestas estan las mediciones de flujo de calor superficial en la zona de estudio,
coloreadas de acuerdo a sus valores residuales (Q, modelo - Q, mediciones), y con opacidad
proporcional a sus pesos relativos. Histogramas muestran distribucién de las mediciones de Qo

Por tanto estos resultados, en conjunto con la incapacidad del modelo termal para resolver
su discrepancia con los datos de Qo en la zona de estudio dentro del espacio paramétrico
propuesto en este trabajo (Figura 4.8), sugieren que otros pardmetros del modelo termal, no
considerados como variables en este trabajo (tales como la temperatura potencial del manto T,) o
bien las mismas geometrias sobre las cuales se construye el modelo termomecéanico (Figura 3.1),
son la causa de un error sistematico en el mismo, que tiende a sobreestimar o subestimar las

geotermas de regiones asociadas a fuertes contrastes en su estructura de densidad.
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6. CONCLUSIONES Y RECOMENDACIONES

El cddigo computacional generado cumple con los objetivos propuestos. Su capacidad de
realizar calculos de forma vectorizada reduce significativamente el tiempo de procesamiento de
los mismos, y su estructura modular reduce la cantidad de memoria necesaria para llevarlos a
cabo. La organizacion del codigo a modo de libreria de Python aumenta su potencialidad de
reutilizacion y extensibilidad, constituyendo de esta forma una herramienta util para la

investigacion de la estructura termomecanica de la zona de estudio.

Las geometrias de la litosfera derivadas del modelo de densidades de Tassara y
Echaurren, 2012, en conjunto con el modelo termomecéanico construido en base a ellas, logra
rescatar con eficiencia el patrén de flujo de calor superficial medido en la zona de estudio, asi
como el patron de primer orden encontrado en mediciones de espesor eléstico provenientes de

inversiones de datos geofisicos (Tassara et al., 2007; Perez-Gussinyé et al., 2007).

La segmentacion geotectdnica del margen Andino (Tassara & Yafiez, 2003) y el patron de
sismicidad intraplaca se correlacionan bien con las variaciones de espesor elastico equivalente a

lo largo del rumbo.

Los hipocentros asociados a la sismicidad intraplaca se concentran en zonas donde existe
un fuerte contraste en la resistencia mecanica a la deformacién, por lo que el modelo
termomecanico presentado es concordante con la nocién de niveles de detachment asociados a la
transicion fragil-ductil que controlan la deformacion actuando como raices de las estructuras
superficiales (Giambiagi et al., 2022), por lo que puede ser utilizado como una herramienta en el

modelamiento de las mismas.

La aparente correlacion que vincula la distribucion del residual entre espesor elastico
equivalente y espesor elastico efectivo (Teq — Ter), con la distribucion de residuales provenientes
de la comparacion entre flujo de calor superficial predicho por el modelo y las mediciones de
flujo de calor en la zona de estudio (Qo modelo — Qo medido), asociando los valores negativos de

la primera a los positivos de la segunda, sugiere que el modelo termal presenta una
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sobreestimacion del régimen termal alrededor del eje del arco magmatico, principalmente
alrededor del plateau continental andino, en el extremo suroeste del craton amazénico, y una
subestimacion del mismo mayormente sobre el craton del Rio de la Plata y al este de la cordillera

Peruana alrededor de la zona de flat-slab.

El modelo puede ser mejorado refinando la precision de las variables en base a las que se
construye y que se encuentran bien definidas en la zona de estudio. Por ejemplo, el &ngulo de
subduccién utilizado para determinar la temperatura en el la superficie del slab puede ser
definido con més precision considerando su variacion en la longitud. Existen diversas formas de
asignar un valor determinado a este parametro para cada longitud, se sugiere utilizar para cada
una de ellas el dngulo promedio de subduccion del slab entre la fosa y una profundidad a
determinar, ya sea utilizando el modelo Tassara y Echaurren, 2012, o de otros estudios que

consideren la sismicidad intraplaca para determinar la geometria del slab en la zona de estudio.

Se sugiere que el algoritmo fundamental sobre el que se construye el modelo termal, que
impone la continuidad del régimen termal entre el dominio del slab y el dominio del LAB
(Figura 2.2), sea ajustado para operar en secciones transversales perpendiculares a las isdcronas
de la placa de Nazca (ej. Miller et al., 1997) de manera que el enfriamiento advectivo producto
de la subduccién de corteza oceanica, que tiene relacion con la edad de la placa subductada

(ecuacion 8) sea correctamente modelado en la zona de estudio.

Considerando el patron de discrepancia entre el espesor elastico equivalente determinado en
este trabajo y el espesor elastico efectivo, el fuerte control termal que presenta la resistencia
mecanica de las rocas a la deformacion, y la incapacidad de lograr un ajuste entre estos modelos
utilizando pardmetros reoldgicos para las rocas corticales que logren establecer una
proporcionalidad entre sus respectivas razones de plagioclasa y cuarzo y el espesor elastico de la
litosfera, que es lo que se esperaria de esta relacion (Tassara & Yafiez, 2003); se propone utilizar
la diferencia entre espesor elastico equivalente y efectivo (Figura 5.6) como un indicador de
aquellas zonas que presentan una subestimacién o sobreestimacion del régimen termal de la
litdsfera, cuando los valores de esta distribucion sean lo suficientemente discrepantes y presenten

signo positivo (mayor Teq) 0 negativo (menor Teg) respectivamente.
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8.0. Link a repositorio de codigo computacional

https://qgithub.com/inigoecheverria/litho

8.1. Resolucion de ecuacidn de conduccion de calor en 1D

Se comienza con la expresion que define el régimen termal en la litésfera (ecuacion 3):

2

k%T(Z) =—H(z) (8.1)

Ademas, se considera la Ley de Fourier de conduccion de calor:

d
Q(2) =~k _-T(2) (8.2)

Debido a que se considera a la litésfera dividida en dos regiones (corteza y manto
litosférico) a la profundidad del Moho (Z,,), debemos establecer condiciones para mantener la
continuidad en la temperatura y en el flujo de calor a lo largo de todo el dominio:

Q(Zm) = Qnm (8.3)

T(Zm) =Tn (8.4)

En primer lugar, se considera la region del manto litosférico (Z,, <z < Z;). En esta
region se establece una temperatura definida en la base de la litdsfera (ecuacion 4) y se considera
una produccion nula de calor (ecuacion 22):

T(Zy) =T, (8.5)

H(z)=0 (8.6)

Reemplazando la ecuacion (8.6) la ecuacidén (8.1) e integrando con respecto a z, se
obtiene:

d

Reemplazando la ecuacion 8.2 en la ecuacién (8.7) y evaluando la expresion resultante en
z = Z,, Se pude determinar que —Q,,, = C;, por lo que se puede reescribir la expresidn anterior
como:

d
—kET(Z) = Qn (8.8)
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Integrando la ecuacion (8.8) con respecto a z, y reemplazando la ecuacion 8.4 en el
resultado se obtiene una expresion para la geoterma en el manto litosférico:

OnZf Qumz
@) ===t (8.9)

Con el flujo de calor y la geoterma definidos para el manto litosférico (ecuacion 8.3 y 8.9
respectivamente), se procede a considerar el caso de la corteza (Z, < z < Z,,), en esta region la
temperatura en la superficie es igual a cero (ecuacion 4) y la produccion de calor decrece
exponencialmente desde un valor H, regulado por el valor de Z; (ecuaciéon 22), ademas se

considera que T, = 0y Z, = 0, por tanto:

T =0 (8.10)

H(z) = Hoe_Zii (8.11)

Reemplazando la ecuacion (8.11) en la ecuacion (8.1) e integrando con respecto a z se
obtiene:

d _Z
kET(Z) = Hozl’e Zi + CZ (812)

Para obtener el valor de C, se evalua la ecuacion (8.12) en z = Z,,, y se reemplaza la
ecuacion (8.3) en el resultado:

Zm
C, = —HoZie %i —Qn (8.13)

Reemplazando la ecuacién (8.13) en la ecuacion (8.12) e integrando la expresion
resultante con respecto a z se obtiene:
z Zm
HyZ*e Zi HyZize % Qpz
kK k k
El valor de C; se puede obtener evaluando la ecuacion (8.14) en z = 0 y reemplazando la
ecuacion (8.10) en el resultado:

T(z) = — +Cy (8.14)

HoZ;*
G =—F (8.15)

Reemplazando la ecuacion (8.15) en la ecuacion (8.14) se obtiene una expresion que
describe la geoterma en la corteza:



7l

V4 Zm
HoZ* HyZ’e Zi HyZize %i Qpnz
k k k k
Considerando la continuidad en el régimen termal entre los dos dominios (ecuacion 8.4)
se puede igualar las ecuaciones (8.16) y (8.9) al evaluarlas en z = Z,,,, de esta forma se obtiene
una expresion para Q,,,, que corresponde al flujo de calor al interior de todo el dominio del manto
litosférico:

T(z) =

(8.16)

Zm Zm
HoZ;? _ HyZ%e Zi _ HoZmZie % Tyk

Q) =Qn = Z, Z, Z, Z, (8.17)

La expresion definitiva para la geoterma al interior de la corteza puede ser obtenida
reemplazando la ecuacién (8.17) en la ecuacion (8.16):

HyZ* HZZ% Hy,Z A HyZ,.7Z 7 HyZ:’z HyZ? -7
T(Z)=0i_0iel_0ize ‘+0mize ‘_OiZ_l_Oize t
k k k Zpk Zyk Zpk
Typz (8.18)
Zy

De forma andloga, la geoterma al interior del manto litosférico adquiere su forma
definitiva al reemplazar la ecuacion (8.17) en la ecuacion (8.9):

HoZ* HyZ’e % HyZynZe % HyZnZize % HyZ’z
===~ k Tk 7,k
, im (8.19)
HyZ;“ze %i Tyz
ok 7z,

El flujo de calor en la corteza puede ser obtenido derivando la ecuacién (8.17) y
reemplazando la ecuacion (8.2) en el resultado:
Zm Zm

_z Zm HyZ;? HyZ?e % HyZnZie % Tyk
- —H.7. Z; H.7. Z; 041 _ 041 _ 04m<i _ b
Q(Z) 0 le + 0 le + Zb Zb Zb Zb

(8.20)

Finalmente, una expresion para el flujo de calor superficial puede ser obtenida evaluando
la expresion (8.20) en z = 0:
Zm Zm

Zm H,Z 6e %i H,Z?* HyZ’e Zi T,k
- —H.5 H.7. Z; — 04m 04  ro4i _ b
Qo 00 + HpZ;e Z, + Z, 7, 7,

(8.21)



8.2. Modelos reoldgicos y parametros asociados

Tabla 8.1 Pardmetros de modelos reol6gicos.

Indice Nombre H [J/mol] n A [Pa*-n sh-1] Referencia
1 Quartzite 190000 3 5.00E-12 B&D95
2 Yule Marble 260000 8 1.26E-52 C&T87
3 West Granodiorite Wet 140600 1.9 7.94E-16 C&T87
4 Quartzite Wet 135000 31 1.58E-26 Babeyko
5 Simpson Quartzite 134000 2.72 6.03E-24 C&T87
6 Quartzite 2 134000 2.7 6.00E-24 Porth00
7 Quadrant Quartzite 172000 1.9 1.26E-13 C&T87
8 Endfield Aplite 163000 3.1 6.31E-26 C&T87
9 West Granodiorite Dry 186500 3.3 3.16E-26 C&T87
10 Carrara Marble 418000 7.6 3.16E-43 C&T87
11 Quartz-Diorite 212000 24 5.01E-15 B&D95
12 Diorite Wet 212000 2.4 1.26E-16 Tesa07
13 Anorthosite 238000 3.2 2.06E-23 Porth00
14 Hale Albite 234000 3.9 9.33E-30 C&T87
15 Diabase 276000 3.05 6.31E-20 B&D95
16 Maryland Diabase 276000 3.05 3.16E-20 C&T87
17 Orthopyroxenite Wet 271000 2.8 1.00E-19 C&T87
18 Orthopyroxenite Dry 293000 2.4 1.26E-15 C&T87
19 Pikw Granulite 445000 4.2 3.16E-22 Babeyko
20 Websterite 323000 4.3 5.01E-32 C&T87
21 Clinopyroxenite Dry 380000 5.3 1.58E-37 C&T87
22 Clinopyroxenite Wet 490000 3.3 2.34E-15 C&T87
23 Antigorite 8900 3.8 4.50E-38 Hila07
24 Mt. Burney Dunite Wet 392000 5.1 7.94E-34 C&T87
25 Dunite 444000 3.35 7.94E-17 Porth00
26 AB Dunite Wet 444000 3.35 7.94E-17 C&T87
27 AB Dunite Wet 498000 45 3.98E-25 C&T87
28 Olivine Dry 510000 3 7.00E-14 Tesa07
29 AA Dunite Dry 535000 3.6 7.94E-18 C&T87

w
o

Olivine-Dunite 520000 3 7.00E-14 B&D95




8.3. Sensibilidad del modelo termal a variaciones en la temperatura

potencial del manto

Flujo de Calor Superficial
Referencia A Referencia (T, min.) A Referencia (T, max.)
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Figura 8.1: Sensibilidad del modelo termal a variaciones en la temperatura potencial del manto.
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Figura 8.2: Mediciones de ajuste de modelo termal a datos de flujo de calor superficial sobre el espacio de

parametros estudiado considerando variaciones en la temperatura potencial.
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8.4. Sensibilidad del modelo mecéanico a los parametros termales vy al

stress impuesto sobre la litdsfera.

8.4.1. Parametros termales
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Figura 8.3: Influencia de la produccion de calor radiogénico en el espesor elastico.
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Figura 8.4: Influencia de la conductividad termal en el espesor elastico



8.4.2. Pardmetros mecanicos
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Figura 8.5: Influencia del stress diferencial maximo disponible en el espesor elastico



