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CARACTERIZACIÓN SÍSMICA DEL MONTE SUBMARINO O’HIGGINS

Este trabajo tiene como principales objetivos estudiar la corteza oceánica y la anomaĺıa de

espesor cortical bajo el Monte Submarino O’Higgins (32o50′S/73o38′W ) y discutir el origen de

la ráız cortical asociada.

El conocer el espesor cortical a través de la caracterización śısmica del Monte O’Higgins,

es de gran importancia para resolver interrogantes tectónicas tales como la cuantificación de

la flotabilidad (buoyancy) de la litósfera oceánica, y su relación con la horizontalización de la

subducción de la placa de Nazca en Chile Central. Como un tema estrechamente ligado, este

estudio apunta también a la caracterización del ”underplating” o material mantélico diferen-

ciado con caracteŕısticas similares a corteza oceánica inferior, que se adosaŕıa por debajo de

ésta cuando la placa atraviesa el punto caliente (hotspot) de Juan Fernández.

En este trabajo se analiza un perfil śısmico de refracción de gran ángulo perpendicular al eje

de la dorsal de Juan Fernández que cruza el Monte O’Higgins, y que fue adquirido utilizando

un arreglo de OBH/S (Ocean Bottom Hidrophone/Seismometer) durante el proyecto SPOC

(Procesos de Subducción Frente a Chile), abordo del buque cient́ıfico alemán R/V SONNE en

Diciembre de 2001.

El procesamiento y análisis de los registros śısmicos (OBH/S), permite determinar un

modelo bidimensional e inhomogéneo de estructuras de velocidades de propagación de onda

P. Bajo el Monte O’Higgins, velocidades t́ıpicas del manto superior (8 km/s) se alcanzan a

una profundidad de ∼ 14 km por debajo del nivel del mar, mientras que al noroeste del perfil,

donde se presenta una batimetŕıa suave y una corteza oceánica clásica, esto ocurre a una

profundidad de solo ∼ 10 km. Bajo el Monte O’Higgins, la transición a velocidades t́ıpicas del

manto superior muestra entonces una deflexión con una amplitud de ∼ 4 km que se extiende

lateralmente con una longitud de onda de ∼ 140 km.

El modelo śısmico resultante se compara con un modelo flexural tridimensional proyectado

a lo largo del perfil. Para espesores elásticos razonables de la corteza oceánica de esta región

de entre 5 y 12 km, la carga que representa el Monte OHiggins, no es capaz de generar una

deflexión con la amplitud y longitud de onda mostrada por el Moho śısmico. Esta diferencia

puede ser explicada mediante una taza de ”underplating” bajo la corteza oceánica de entre

10 % y 17 % para espesores elásticos de 5 y 12 km respectivamente.
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2.3.2. OBS: Sismómetro de fondo marino. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 19

2.3.3. Fuente śısmica . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 20

2.4. Registros finales . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 22
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C. Leyes de Óptica Geométrica 96

D. Modelo 2D de Estructura de Velocidades del Perfil Śısmico P03 99
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2.1. Perfil śısmico de refracción de gran ángulo (P03) . . . . . . . . . . . . . . . . . 16

2.2. Distribución de los OBH/OBS a lo largo del Perfil . . . . . . . . . . . . . . . . 17
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2.5. Sismómetro de fondo marino (OBS) . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 20
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3.9. Curvas camino-tiempo sintéticas en un medio bidimensional . . . . . . . . . . . 40

4.1. Modelación 1-D . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 43

5



4.2. Modelo 1-D: OBH 97 . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 45

4.3. Modelo 1-D: OBH 92 . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 46

4.4. Interpretación de modelos 1-D . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 48

4.5. Rama noroeste del OBH 98 . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 49

4.6. Rama noroeste del OBH 97 . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 50

4.7. Rama noroeste del OBH 93 . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 51

4.8. Modelación 2D: OBH 98 . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 54

4.9. Modelación 2D: OBH 97 . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 55

4.10. Modelación 2D: OBH 93 . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 56

4.11. Modelación 2D: OBH 90 . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 57

4.12. Modelación 2D: OBH 89 . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 58

4.13. Modelación 2D: OBH 83 . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 59

4.14. Modelación 2D: OBH 80 . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 60

4.15. Modelación 2D: OBS 76 . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 61

4.16. Modelo 2D de estructuras de velocidades del perfil . . . . . . . . . . . . . . . . 63
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Caṕıtulo 1

Introducción

1.1. Antecedentes

Los puntos calientes son plumas convectivas de material magmático provenientes del Man-

to, la fusión parcial de este material caliente a medida que entra en un entorno de baja presión

cercano a la superficie genera un área volcánica. El desplazamiento de las placas sobre los

puntos calientes deja una huella formada por una fila de volcanes, en donde los más cercanos

al punto caliente son activos. El fenómeno de los puntos calientes es muy importante, ya que

permite definir un sistema de referencia para el movimiento absoluto de las placas respecto

al manto. Debido a su gran profundidad son fenómenos muy estables que permanecen cons-

tantes a lo largo del tiempo geológico [Wilson; 1973, Morgan; 1971, 1972]. Sin embargo, según

recientes estudios geodinámicos enfocados a los efectos del flujo mantélico sobre la estaticidad

de los puntos calientes han puesto en duda la afirmación de ”puntos fijos” [Steinberger and

O’Connel; 1999, 2000].

En particular la cadena montañosa submarina Juan Fernández tiene su origen en el punto

caliente Juan Fernández al oeste de la Isla Alexander Selkirk el cual esta ubicado aproxima-

damente en 34oS/83oW [R.Von Huene et al., 1997 ].

En esta cadena montañosa se puede apreciar: el monte submarino O’Higgins 32o50′S/73o38′W

y el guyot O’Higgins 32o52′S/73o48′W (figura 1.1). En esta región, durante el mes de Diciembre

del 2001 se efectuó el cuarto crucero del buque cient́ıfico alemán R/V SONNE correspondiente

al proyecto SPOC (Procesos de Subducción frente a Chile). En el cual se adquirieron datos

śısmicos de refracción de gran ángulo, gravimetŕıa, magnetometŕıa, batimetŕıa multihaz y sis-

micidad natural. De los datos śısmicos de refracción de gran ángulo se extrae un perfil śısmico
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de refracción para el presente trabajo de tesis, el cual esta alineando perpendicular al eje de la

dorsal Juan Fernández (NW - SE) cruzando el Monte O’Higgins.

Los datos śısmicos de refracción de gran ángulo entregan valiosa información para estu-

diar el interior de la Tierra, siendo esta técnica muy poderosa, púes permite directamente

representar la geometŕıa de las estructuras geológicas. En el presente trabajo se utilizaran

datos śısmicos de refracción para estudiar la estructura de la corteza oceánica bajo el monte

submarino O’Higgins y comparar está con una corteza oceánica clásica. En general, el gro-

sor promedio de la corteza oceánica es de 6 km, por lo cual resulta interesante estudiar las

anomaĺıas de grosor de la corteza oceánica que se generan bajo las cadenas montañosas sub-

marinas. El conocer el espesor cortical es de gran ayuda para resolver interrogantes tectónicas

como por ejemplo: cuantificación de la flotabilidad (buoyancy) de la litosfera oceánica sobre la

astenosfera para validar su contribución a la horizontalización de la placa oceánica en el Chile

Central, caracterización del material mantélico que fluye por debajo de la placa (underplating)

el cual se deposita cuando la placa atraviesa el punto caliente.

Al añadir peso a la litosfera (edificio volcánico), esta debeŕıa deformarse. La forma en

como responde la litosfera ante una cierta distribución de cargas es lo que se conoce como

repuesta flexural litosferica. La caracterización śısmica en esta región también puede ser útil

para estudiar la respuesta flexural de la litosfera oceánica entre cargas de superficie (cadena

volcánica) y subsuperficie (underplating) [Watts et al., 1984]. Este problema es de carácter

general ya que se puede correlacionar con situaciones en otros edificios volcánicos.
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Figura 1.1: Cadena montañosa submarina O’Higgins (Batimetŕıa Multi-

beam)

Monte y Guyot O’Higgins. Diversos sistemas de fracturas y fuerte va-

riación de la morfoloǵıa del suelo marino se observa en torno a la

cadena montañosa submarina O’Higgins.
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1.2. Objetivos

Los principales objetivos del presente trabajo de tesis son:

Determinación de la distribución de la velocidad de onda P con la profundidad, conside-

rando variación lateral.

Estudio de la corteza oceánica y la anomaĺıa en cuanto al grosor de la corteza oceánica

que genera la cadena de montes submarinos.

Comparación de la estructura de la corteza oceánica clásica versus corteza oceánica bajo

el Monte O’Higgins.

Discusión del efecto underplating producido bajo el Monte O’Higgins.

Analizar posibles efectos que produce la subducción de una cadena montañosa submarina

como Juan Fernández.

1.3. Marco Tectónico

La cadena montañosa de Juan Fernández (JFR) posee un largo aproximado de 900 km, la

cual tiene su origen en el punto caliente de Juan Fernández (34oS/83oW ) al oeste de la Isla

Alexander Selkirk (figura 1.2). El JFR está compuesta por 11 montes submarinos principales,

entre estos el guyot y el Monte O’Higgins que corresponden a los dos montes más cercanos a

la fosa chilena, los cuales forman la cadena montañosa submarina O’Higgins (figura 1.1). El

Monte O’Higgins es el más antiguo de la dorsal de Juan Fernández (∼ 8.5 Ma [Von Huene et

al., 1997] ).

La presencia del JFR marca un cambio fundamental en él ángulo de subducción de la placa

oceánica, caracterizado por la subhorizontalización de la placa de Nazca (flat slab) ubicada

aproximadamente entre los 28o−33oS [R.Von Huene et al., 1997]. Además esta región coincide

con la zona de inactividad volcánica cuaternaria y ausencia de valles centrales. Al norte y al sur

de esta zona de subhorizontalización de la placa oceánica existe volcanismo activo, en dichas

regiones hay evidencias de una subducción normal [Barazangi and Isacks , 1976; Cahill and

Isacks, 1992] (figura 1.2).
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Figura 1.2: Margen convergente Chileno

En la figura se muestra la posición del punto caliente Juan Fernández

(JFHS), donde nace la cadena montañosa submarina de Juan

Fernández (Juan Fernández Ridge), cercano a la fosa se encuentra

al Monte O’Higgins. En continente se observa la zona de subhorizon-

talización de la placa oceánica de Nazca en subducción (28o − 33oS).

Al sur y al norte de esa región se aprecian volcanes activos de la era

Cuaternaria.
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El origen de la horizontalización de la placa en subducción es aún desconocido, general-

mente se asocia este tipo de geometŕıa con elevaciones de la batimetŕıa, subducción de cadenas

montañosas y zonas de fracturas [Nur abd Ben Avraham, 1981; Pilger, 1981]. Se postula una

relación entre la horizontalización del plano de Wadatti-Benioff y la flotabilidad (buoyancy) de

la placa oceánica, dada por la notable actividad śısmica somera en un rango de profundidad

de 50 a 75 km en el Chile Central. Cahill and Isacks (1992) estudiaron datos teleśısmicos en

torno a la zona de transición de la geometŕıa del plano de Wadatti-Benioff, la cual esta mar-

cada por el borde tectónico a los ∼ 33oS (figura 1.2). En donde el plano de Wadatti-Benioff

es horizontal al norte del borde tectónico e inclinado al sur; con un manteo aproximado de

25o − 30o [Barazangi and Isacks, 1976].

Según estudios de anomaĺıas magnéticas en la región de 32o − 34oS, parte del JFR ya se

encuentra subductado y en especial el Monte Papudo en ∼ 32o5S/72o5W [Yáñez et al., 2001].

Por otro lado, la región de subducción del JFR no se ha mantenido estática a lo largo del

tiempo, estudios paleomagnéticos enfocados a la cinemática de la placa oceánica de Nazca,

muestran que la zona de convergencia se ha ido desplazando lentamente hacia el sur a partir

de 12 Ma [Yáñez et al., 2001].

A lo largo del eje de la fosa, el JFR actúa como una gran barrera acumulando una gran

cantidad de sedimentos al sur del (flat slab), en cambio al norte del JFR se tiene una menor

cantidad de volumen de sedimentos [Flueh et al., 1998]. Una baja cantidad de sedimentos acu-

mulados en la fosa produce una fuerte erosión tectónica sobre la placa continental en contraste

de una fosa cubierta por un alto volumen de sedimentos [Ranero and von Huene, 2000; von

Huene et al, 1999].
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Caṕıtulo 2

Adquisición y Descripción de Datos

2.1. Introducción

Durante el mes de Diciembre de 2001 se efectuó el cuarto crucero del buque cient́ıfico

alemán R/V SONNE correspondiente al proyecto SO 161 SPOC (Procesos de Subducción

frente a Chile), el cual fue realizado en estrecha cooperación entre las instituciones Alema-

nas (GEOMAR, BGR, GFZ-Potsdam y FU Berĺın) y las instituciones chilenas (Universidad

de Chile, Universidad Católica de Valparáıso, SHOA, IGM, SERNAGEOMIN y SIPETROL).

Durante el crucero se adquirieron datos śısmicos de refracción de gran ángulo, gravimetŕıa,

magnetometŕıa, batimetŕıa multihaz y sismicidad natural. De los datos śısmicos de refracción

de gran ángulo se extrae un perfil para el presente trabajo. La zona de trabajo para este per-

fil esta ubicada aproximadamente entre los 32o00′S/74o48′W y 33o36′S/72o48′W (figura 2.1).

Este perfil esta alineado perpendicularmente al eje de la dorsal de Juan Fernández (figura 2.1)

el cual cruza el Monte O’Higgins. Este corresponde al perfil número 3 (P03) de los perfiles

śısmicos de refracción de gran ángulo realizado durante el crucero y es coindidente con el perfil

śısmico de reflexión multicanal (MCS Profile SO161-19) [Flueh et al, 2002].

2.2. Adquisición de datos

En la figura 2.1 se muestra el perfil P03 usado en el presente estudio, con un largo aproxi-

mado de 220 km y en el cual se emplearon siete sismómetros de fondo marino (OBS) y veinte

hidrófonos de fondo marino (OBH). Los siete OBS corresponden a los sensores N o 73, 76, 79,

81, 82, 85 y 86, y el resto corresponde a OBH’s. El sentido de movimiento del barco durante
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la adquisición de datos es de NW a SE.
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Figura 2.1: Perfil śısmico de refracción de gran ángulo (P03)

y batimetŕıa multibeam

El perfil P03 atraviesa el Monte submarino O’Higgins. También se

muestra la distribución de los OBH/OBS a lo largo del perfil.
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Figura 2.2: Perfil P03: Batimetŕıa y distribución de los OBH/OBS a lo largo del

perfil śısmico. La ubicación del monte submarino O’Higgins en el perfil

es mostrada en la figura.

Durante el experimento; el buque R/V SONNE viaja de NW a SE dentro de él se encuen-

tra la fuente śısmica que corresponde a un cañon de aire (ver subsección 2.2.2), el buque viaja

aproximadamente a velocidad constante (∼ 9 km/hr), el periodo de disparo es de 60 segundos

con un intervalo espacial de ∼ 150 m. Para cada disparo se registran varias fases de las ondas

śısmicas que emanan de la fuente por ejemplo, en la figura 2.3 se muestran rayos śısmicos

asociados a la onda P, para disparos efectuados en diferentes posiciones del trayecto del barco.

El tiempo y la posición de cada disparo es registrado con alta precisión a través de un

sofisticado sistema GPS (Global Position System), el que da origen a un archivo que registra

los disparos. Por otro lado, los sensores marinos (OBH/OBS) registran continuamente la señal

śısmica y cada uno de estos tiene incorporado un reloj interno y al momento de depositar los

sensores en el fondo de mar sus coordenadas son guardadas con alta precisión de modo de

identificar la distancia horizontal entre el buque y cada sensor (offset) en el momento en que

se efectúa cada disparo (figura 2.3). De este modo se determina para cada número de traza

la distancia horizontal fuente-receptor (offset) para cada OBH/OBS. Para este experimento el

número de trazas registrado por cada OBH/OBS es de 1445, mientras que el largo de cada traza

es de 20 segundos. El intervalo de muestreo para la señal śısmica vaŕıa entre 4 y 5 milisegundos

dependiendo de cada OBH/OBS.
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Figura 2.3: Geometŕıa en la adquisición de datos

Representación de rayos asociados a tres disparos a lo largo del perfil.

El barco se desplaza en sentido NW-SE con una velocidad de ∼ 9

km/hr. El periodo de disparo es de 60 s, con un intervalo espacial de

aproximadamente 150 m entre cada disparo.
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2.3. Instrumentación

2.3.1. OBH: Hidrófono de fondo marino.

El modelo de los OBH tipo GEOMAR es mostrado en la figura 2.4, el diseño es descrito

en detalle por [Flueh and Bialas, 1996]. Los OBH poseen un sistema de flotabilidad de modo

de permanecer a un metro de altura respecto del fondo del mar, de esta forma estos sensores

registran ondas P u ondas finalmente convertidas en ondas primarias (P-S-P).

radio beacon

realease hydrophone

flasher

syntactic foam

floatation

seismic hydrophone

electronic pressure tube

center pipe

anchor

Figura 2.4: OBH (Hidrófono de fondo marino): Modelo OBH tipo GEO-

MAR [Flueh and Bialas, 1996]. (La figura es extráıda y modificada

de [Flueh et al, 2002])

2.3.2. OBS: Sismómetro de fondo marino.

Los OBS a diferencia de los OBH registran tanto ondas longitudinales (ondas P) como on-

das de corte (ondas S), para ello estos sismómetros poseen tres componentes de lectura śısmica:
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una componente vertical y dos horizontales. El diseño de los OBS tipo GEOMAR es descrito

en detalle en [Flueh and Bialas, 1999].

Figura 2.5: OBS (Sismómetro de fondo marino):

Estructura de OBS tipo GEOMAR [Flueh and Bialas, 1999]. (La figura

es extráıda y modificada de [Flueh et al, 2002])

Para el presente estudio solo se usará el registro correspondiente a la componente vertical

de cada OBS del perfil y el registro sísmico de cada OBH. En el cual se estudiarán los tiempos

de traveśıa de las ondas P registradas en los OBH/OBS.

2.3.3. Fuente śısmica

Las fuente śısmica usada en este experimento corresponde a un cañon de aire tipo BGR

consistente en un arreglo de 20 pistolas de aire agrupadas en dos subarreglos separados en 10 m

(figura 2.6). El volumen total del arreglo de pistolas de aires es de 51.2 litros. Cada subarreglo

consiste de 3 grupos:

4 × 3.0 litros + 2.5 litros
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2.5 litros + 2.3 litros + 2.0 litros

2.3 litros + 2.0 litros

La geometŕıa del areglo de pistolas de aire es mostrado en la figura 2.6.

Figura 2.6: Geometŕıa de areglo de pistolas de aire [BGR]: El largo total

del arreglo es de 7 m, con un volumen total de 51.2 lt y una presión

de aire de 135 [bar] (La figura es extráıda y modificada de [Flueh et

al, 2002])

La presión de aire fue provéıda por un sistema de compresores (SONNE’s LMF). La capa-

cidad de cada compresor es de 25m3/min. Durante los disparos la presión de aire utilizada fue

de 135 [bar]. Para casi todos los disparos realizados por las 20 pistolas de aire, la presión del

aire se mantuvo en un rango de 134 - 135 [bar] [Flueh et al, 2002].

Las coordenadas espaciales y temporales de los disparos quedan bien registradas con un

GPS (Meinberg GPS 166 ) el cual posee un sistema de corrección de la deriva temporal respecto

del tiempo universal (UTC). De esta forma se obtiene un archivo de disparos que es usado para

identificar cada traza śısmica y relacionarla con el offset (distancia horizontal fuente-receptor).

Por otro lado la banda de frecuencias proporcionada por esta fuente śısmica se encuentró prin-

cipalmente entre 10 y 40 Hz.
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2.4. Registros finales

Una vez obtenido el registro śısmico y corregido su deriva temporal se procede a una etapa

de filtramiento de la señal, la cual consiste en amplificar la señal de ondas de mayor penetración

y reduciendo los datos en torno de una velocidad caracteŕıstica-predominante, los tiempos de

registro son reducidos con la siguiente expresión:

T (x) = To(x)− |x− xo|
Vr

(2.1)

Donde:

x: offset

T (x): tiempo reducido en función del offset

To(x): tiempo original de registro en función del offset

xo: posición del sensor OBH/OBS en el perfil

Vr: velocidad de reducción

En el presente experimento la velocidad de reducción utilizada es de V r= 8 km/s.

En las figuras 2.4 a 2.8 se muestran los registros śısmicos para los OBH: 98, 92, 89, 83 y el

OBS 76 respectivamente ubicados en diferentes puntos a lo largo del perfil.
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Figura 2.7: Registro śısmico del OBH 98 y su ubicación en el perfil śısmico.

Una fuerte variabilidad de las curvas camino-tiempo se observa en

las zonas con mayor variabilidad de la topograf́ıa del fondo marino

(desde el Monte O’Higgins MO al sureste del perfil P03). Un claro

adelanto de las curvas camino-tiempo se observa desde el offset x ∼
40 km, el cual esta relacionado con la presencia del Monte O’Higgins.
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Figura 2.8: Registro śısmico del OBH 92 y su ubicación en el perfil śısmico P03

En el registro śısmico se aprecian arribos de ondas Pn (refractadas en

el manto superior) hasta distancias fuente-receptor superiores a 100

km (rama NW)
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Figura 2.9: Registro śısmico del OBH 89 y su ubicación en el perfil śısmico.

Este sensor se ubica cercano a la cúspide del Monte O’Higgins MO.

Las ondas que viajan por el MO muestran un adelanto en sus tiempos

de llegadas y su espectro se confunde con la onda directa.
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Figura 2.10: Registro śısmico del OBH 83 y su ubicación en el perfil śısmico.

Un claro arribo de las ondas Pn se observa en la rama NW del

registro, con una distancia emisor-receptor superior a 120 km. En la

rama SE se observa una fuerte variación de las curvas camino-tiempo

relacionado con la variabilidad de la morfoloǵıa del suelo oceánico.
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Figura 2.11: Registro śısmico del OBS 76 y su ubicación en el perfil śısmico

Un claro arribo de las ondas Pn se observa en la rama NW del

registro con una distancia emisor-receptor superior a 110 km. Al

sureste del perf́ıl se observa un retardo de las llegadas de las ondas

P asociado al aumento del espesor de agua, en las cercańıas con la

fosa chilena (figura 2.1).
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Las figuras 2.7 - 2.11 muestran que en regiones cercanas al Monte O’Higgins y al sureste

del monte donde la morfoloǵıa del fondo marino vaŕıa fuertemente, las curvas camino-tiempo

también muestran un comportamiento variable. Esto es debido a que el gradiente de velocidad

entre agua y corteza oceánica es bastante grande (Vp ∼ 1.5 km/s para el agua y Vp ∼ 6 km/s

para la corteza oceánica). Entonces la precesencia del Monte O’Higgins en ausencia de agua

produce un notable adelanto de los tiempos de viaje de las ondas śısmicas con respecto a las

zonas en donde la batimetŕıa se comporta más bién llana. De esta misma forma al sureste del

Monte O’Higgins las curvas camino-tiempo son sensibles a la variación topograf́ıca del suelo

marino (los tiempos de llegada experimentarán un adelanto ante un suelo marino con pequeños

montes y un retraso donde existan pequeñas cuencas submarinas (ver ramas sureste de las fi-

guras 98, 92 y 83)). Los registros śısmicos mostrados en las figuras 2.7 - 2.11 también muestran

un retraso general en los tiempo de llegada de las ondas P en la rama SE, asociado al aumento

de profundidad del fondo marino (aumento del espesor de agua) en las cercańıas con la fosa

chilena.

En algunos OBH/OBS se observan arribos de distancia fuente-receptor de mas de 100 km,

está señal corresponde a las de mayor penetración (ondas Pn: refractada en el manto) y Plc

(refractada en la corteza inferior). Estas fases son de vital importancia para estudiar la geo-

metŕıa del Moho.

Para el presente trabajo solo se usarán los tiempos de arribo para las ondas P que co-

rresponde a los datos observados y no se inclúıra en el anaĺısis su amplitud y formas de

ondas. Para realizar el ajuste de los datos observados se desarrollará un trazador de rayos

bidimensional que entregue los tiempos de llegada para las distintas fases de las ondas P (cur-

vas camino-tiempo śınteticas) y aśı compararlas con los datos observados. La generación del

trazador de rayos bidimensional se explica en el próximo caṕıtulo.
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Figura 2.12: Registro śısmico en función del número de traza

Para el presente trabajo solo se trataran con los tiempos de llegada

de las ondas P y no se inclúıra en el anaĺısis su amplitud y formas de

ondas.
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Caṕıtulo 3

Metodoloǵıa de Trabajo

3.1. Introducción

En este caṕıtulo se expondrá la metodoloǵıa utilizada para la construcción del modelo.

Como se expuso en el caṕıtulo anterior los datos observados corresponden a los tiempos de

arribo de las ondas P que se obtienen en los registros śısmicos de los sismómetros e hidrófonos

de fondo marino (OBH/OBS). Se pretende desarrollar un modelo directo (forward model) en

un medio bidimensional e inhomogéneo, el cual sea capaz de simular las trayectorias de los

rayos śısmicos y que entregue los tiempos de viaje para cada uno de estos. Al conocer las tra-

yectorias de los rayos y su tiempo de traveśıa (las salidas del modelo) es posible compararlas

con los datos observados e identificar las reflexiones y refracciones de las ondas śısmicas en las

discontinuidades de las estructuras geológicas.

El sistema de ecuaciones cinemáticas que rigen el comportamiento de un rayo śısmico pro-

vienen de una solución aproximada de altas frecuencias de la ecuación de ondas, o teoŕıa de

rayos (ver apéndice A). Alternativamente estas mismas ecuaciones se pueden obtener aplicando

el Principio variacional de Fermat. Este sistema se reduce a un sistema de ecuaciones diferen-

ciales de primer orden en general no lineales que permite calcular la trayectoria y tiempo de

traveśıa del rayo. Generalmente la resolución de este sistema se lleva a cabo en forma numérica.

Uno de los métodos mas utilizados a este respecto, es el método de Runge-Kutta de cuarto

orden [Sheriff and Geldart, 1983] (ver apéndice B).

Al utilizar el método de Runge-Kutta para integrar las ecuaciones diferenciales que de-

terminan la trayectoria de un rayo śısmico es necesario conocer la velocidad de propagación
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(V=V(x,z)), sus derivadas espaciales y una condición inicial para cada rayo. En la sección 3.3

se expone como se discretiza el medio y se determina V=V(x,z) para todo punto (x,z). En la

sección 3.4 se explica como se determinan las reflexiones y refracciones de las ondas śısmicas

en las discontinuidades de las capas geológicas.

3.2. Ecuaciones cinemáticas para un rayo śısmico.

Consideremos z la profundidad, x la variable horizontal y (V = V (x, z)) la velocidad de

Onda P para un medio bidimensional e inhomogéneo. El sistema de ecuaciones diferenciales

ordinarias de primer orden que determinan la trayectoria de un rayo śısmico en este medio es:

dx

dt
= V (x, z) · sinθ (3.1)

dz

dt
= V (x, z) · cosθ (3.2)

dθ

dt
= −∂V

∂x
· cosθ +

∂V

∂z
· sinθ (3.3)

−π ≤ θ ≤ π

Donde θ es el ángulo que forma el rayo con la vertical (figura 3.1). La demostración a

este resultado se explica en el apéndice A. Las ecuaciones 3.1, 3.2 y 3.3 forman un sistema

de ecuaciones diferenciales de primer orden con tres ecuaciones y tres incógnitas (x(t), z(t),

θ(t)). Las ecuaciones 3.1 y 3.2 permiten determinar la posición del rayo punto a punto y están

acopladas con una tercera variable (θ), para determinar como vaŕıa la dirección del rayo a

medida que se propaga (ecuación 3.3).

31



Ray
Path

 θ

z

x

Figura 3.1: Trayectoria de una rayo śısmico en el plano x-z: z corresponde

a la profundidad y la dirección del rayo queda determinada por el

ángulo θ, el cual es medido con respecto a la vertical.

3.3. Estrategia numérica.

Como se explicó anteriormente el método de solución más socorrido es el de Runge-Kutta

(ver apéndice B), para emplear este método es necesario conocer la velocidad del medio

(V = V (x, z)), sus derivadas espaciales y una condición inicial (xo, zo, θo) para cada rayo.

Una vez que estos son conocidos esta técnica integra numéricamente el sistema de ecuaciones

3.1, 3.2 y 3.3. A continuación se explica como se discretiza el medio y la determinación de la

velocidad de propagación.

3.3.1. Discretización para un medio bidimensional.

Para modelar el medio de utilizará la discretización propuesta por Zelt and Smith (1992).

La figura 3.2 muestra un ejemplo de discretización para un medio bidimensional con heteroge-

neidad lateral de geometŕıa y velocidad de propagación (V = V (x, z)).
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Figura 3.2: Discretización para un medio bidimensional: La discretización

es modelada por trapecios, los bordes superiores de cada trapecio pue-

den tener cualquier inclinación, lo que permite modelar complejas es-

trucuras geológicas. Para cada trapecio sus bordes laterales son verti-

cales y sus coordenadas horizontales son iguales para cada estructura

geológica.

Como se aprecia las coordenadas horizontales están fijas para todos los trapecios, estas

se determinan al escoger cuantos puntos sean necesarios para representar adecuadamente la

batimetŕıa o cualquier interfaz en la cual se requiera estudiar su geometŕıa en detalle. Obvia-

mente en las zonas donde las interfaces se comporten más irregular se deben escoger un mayor

número de puntos.
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3.3.2. Discretización de velocidad de propagación śısmica

Para determinar la velocidad de propagación de onda acústica V (x, z) en cada trapecio se

debe conocer la velocidad y las coordenadas en cada nodo del trapecio (figura 3.3).

P1a

P2a

P1b

P2b

Figura 3.3: Trapecio con nodos P1a, P2a, P1b, P2b. Las coordenadas horizontales

de P1a y P1b son iguales de igual forma para P2a y P2b.

En la figura 3.3 P1a, P1b, P2a y P2b corresponden a los nodos de un trapecio, el cual esta

especificado por sus coordenadas espaciales y velocidad en cada nodo, esto es :

P1a = (x1, z1a, v1a)

P2a = (x2, z2a, v2a)

P1b = (x1, z1b, v1b)

P2b = (x2, z2b, v2b)

Si ∆x = x2−x1 entonces se tiene que las rectas entre P1aP2a y P1bP2b son respectivamente:

za(x) = z1a +
M za
∆x
· (x− x1) (3.4)

zb(x) = z1b +
∆zb
∆x
· (x− x1) (3.5)

Con
∆za
∆x

=
z2a − z1a

∆x
y

M zb
∆x

=
z2b − z1b

∆x

Se asume un modelo de velocidad en que la velocidad vaŕıa linealmente entre el borde

superior e inferior del trapecio, punto P1a , P2a y P1b , P2b respectivamente:

va(x) = v1a +
∆va
∆x
· (x− x1) (3.6)

vb(x) = v1b +
∆vb
∆x
· (x− x1) (3.7)
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Con
∆va
∆x

=
v2a − v1a

∆x
y

∆vb
∆x

=
v2b − v1b

∆x

P1a

P1b

P2b

va(x)

vb(x)

P2a

 v(x,z)

Figura 3.4: V(x,z) al interior de cada trapecio: Velocidad al interior del tra-

pecio [Zelt & Smith, 1992].

Para la velocidad al interior del trapecio, se interpola linealmente la velocidad entre el borde

superior e inferior del trapecio a lo largo de la vertical (figura 3.3). La velocidad al interior del

trapecio queda entonces definida por:

V (x, z) = va +
dV

dz
· (z − za(x)) (3.8)

donde za y va quedan definidas por 3.4 y 3.6 respectivamente, y donde

dV

dz
=
vb(x)− va(x)

zb(x)− za(x)
(3.9)

El gradiente horizontal de velocidad se encuentra partir de 3.8 :

dV

dx
=
dva
dx
− dV

dz
· dza
dx

+ (3.10)

(z − za(x)) · [(dvbdx − dva
dx ) · (zb(x)− za(x))− (dzbdx − dza

dx ) · (vb(x)− va(x))]

(zb(x)− za(x))2

La expresión encontrada para la velocidad V (x, z) (ec. 3.8) no corresponde necesariamente

a un plano, es decir no es en general lineal al interior del trapecio, pero si lo es en sus bordes

y en la dirección vertical para x fijo (ver ec. 3.9).
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A continuación se muestra un ejemplo :
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Figura 3.5: Gráfica 3D para la Velocidad de Onda P al interior de un trapecio

En la gráfica se aprecia que la función V(x,z) es lineal en sus bordes

pero no necesariamente en su interior,

Para este ejemplo los vértices del trapecio estan dados por: x1= 0 km,

x2= 80 km, z1a= 10 km, z1b= 3 km, z2a= 15 km, z2b= 0 km

v1a= 4.5 km/s, v1b= 4.0 km/s, v2a= 7.0 km/s, v2b= 2.0 km/s
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3.4. Trazado de rayos y cálculo de tiempos de traveśıa.

Con las ecuaciones 3.8, 3.9 y 3.10 mas una condición inicial (xo, zo, θo) es posible integrar

númericamente el sistema de ecuaciones 3.1, 3.2 y 3.3, dentro de un trapecio y de esta for-

ma trazar un rayo al interior de este. Es posible implementar computacionalmente el método

numérico de Runge-Kutta de tal forma de conocer en que punto el rayo abandona el trapecio

y con que dirección lo hace (figura 3.6). Esto es muy importante para utilizar las condiciones

de borde en las discontinuidades de estructuras.

P

Q

Figura 3.6: Trazado de rayos al interior de un trapecio

P corresponde al punto de entrada del rayo (P = (xe, ze, θe)) y Q el

punto de salida del rayo (Q = (xs, zs, θs)).

Las condiciones de borde para cada interfaz son básicamente las leyes de la óptica geométri-

ca de reflexión y refracción (ley de Snell (ver apéndice C)).

Hasta ahora, dada una condición inicial es posible trazar un rayo śısmico en un trapecio en

donde la velocidad al interior de este queda definida al conocer las velocidades en sus vértices,

también es posible determinar porque punto del trapecio el rayo sale, la dirección con que sale

y el tiempo empleado en el viaje al interior del trapecio. También se conoce con que dirección

el rayo comienza al entrar a un nuevo trapecio (apéndice C), y con esta nueva condición inicial

trazarlo en este nuevo trapecio y aśı sucesivamente. De tal forma que si el rayo atravesó N

trapecios hasta llegar a un borde del trapecio número N en donde el rayo lo abandona (figura

3.8), entonces el tiempo total de arribo es :

T =
N∑

k=1

tk

37



donde tk corresponde al tiempo de viaje en el k-ésimo trapecio.

En la figura 3.7 se muestra la trayectoria de un rayo que parte en la fuente F hasta el

receptor R. Como se aprecia el rayo atraviesa N=17 trapecios. El tiempo total que tarda el

rayo desde la fuente al receptor es la suma de todos los tiempos tk en cada trapecio por el cual

viaja el rayo.

Figura 3.7: Cálculo de tiempos de traveśıa

El rayo nace en la fuente F hasta llegar al receptor R. Durante está tra-

veśıa el rayo atravieza 17 trapecios

De esta forma se puede calcular el tiempo de traveśıa para un rayo que nace en una fuente

arbitraria F hasta un receptor R. Como se explicaba en el caṕıtulo anterior, la fuente śısmica

es móvil y está localizada en el barco y los receptores corresponden a los OBH/OBS (figura

2.3). Se tiene que el tiempo de viaje de una onda que parte de la fuente (barco) hasta el

receptor (OBH/OBS) es igual al tiempo de viaje que se obtiene al disparar en la posición

del receptor (OBH/OBS) y registrarlo en la fuente (barco) (Principio de Reciprocidad). De

esta forma se puede suponer que la superficie del mar corresponde a un arreglo continuo de

receptores que registran las ondas śısmicas con una fuente localizada en un OBH/OBS. En

otras palabras los tiempo de arribo de las ondas que registra cada OBH/OBS con una fuente
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mov́ıl que se desplaza en la superficie del mar se puede obtener equivalentemente colocando

la fuente en la posición del OBH/OBS y registrar los tiempos de arribo en la superficie del mar.

Esto es muy útil para la implementación del modelo, ya que para obtener curvas camino-

tiempo sintéticas solo basta colocar la fuente en la ubicación del respectivo OBH/OBS y

calcular el tiempo de arribo de los rayos śısmicos hasta que llegan a la superficie del mar.

Como ejemplo la parte inferior de la figura 3.9 muestra a la fuente S localizada en el suelo

marino (que corresponde a la ubicación de un supuesto OBH/OBS. Los tiempos de traveśıa

de las ondas śısmicas que finalmente llegan a la superficie del mar son clasificadas por ramas.

La figura 3.8 muestra un modelo de estructuras de velocidades bidimensional utilizado para

el trazado de rayos y cálculo de curvas camino-tiempo sintéticas mostradas en la figura 3.9.
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Figura 3.8: Ejemplo: Modelo de estructuras de velocidades 2D

El modelo muestra variación lateral de la geometŕıa y de velocidad.

El trazado de rayos y el cálculo de curvas camino-tiempo sintéticas

asociado a este modelo es mostrado en la figura 3.9.
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Figura 3.9: Curvas camino-tiempo sintéticas en un medio bidimensional

e inhomogéneo

(Arriba) Curvas camino-tiempo sintéticas.

(Abajo) La fuente śısmica S esta ubicada en el fondo del mar, el

tiempo de arribo de cada onda que llega a la superficie del mar

es registrado y de esta forma se generan las curvas camino-tiempo

sintéticas.

MO: Monte O’Higgins. UC: Corteza oceánica superior.

LC: Corteza oceánica inferior. M: Manto

Onda P Fase

Puc Refractada en la Corteza Superior

DW Onda directa

Plc Refractada en la Corteza Inferior

PmP Reflexión en el Moho

Pn Refractada en el Manto Superior
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Caṕıtulo 4

Procesamiento y Análisis de Datos

En el caṕıtulo anterior se explicó la metodoloǵıa para generar las curvas camino-tiempo

sintéticas para los tiempos de llegada de las ondas P, dichas curvas serán utilizadas para ajustar

los datos observados (OBH/OBS) utilizando modelación directa (forward model). En modela-

ción directa es muy importante la información a priori para acotar el espacio solución. Una

solución inicial natural corresponde a una estructura de capas planas en donde la velocidad solo

vaŕıa con la profundidad (V = V (z)). Esto es una muy buena aproximación para regiones aleja-

das de montes submarinos, en donde no existe alta rugosidad y la morfoloǵıa del fondo marino

es más bién plana. En general al noroeste del perfil P03 se tienen estas condiciones (figura 2.1).

Para encontrar el modelo de estructuras de velocidades bajo el perfil P03, se comenzará es-

tudiando algunos OBH/OBS que están al noroeste del perfil, dichos datos se ajustarán utili-

zando un modelo unidimensional. Al acercarnos al Monte O’Higgins, la profundidad del suelo

marino disminuye notablemente y las capas geológicas ya no se distribuyen como capas planas,

en dichas regiones se ajustarán los datos observados utilizando modelación bidimensional en

donde la velocidad de propagación también vaŕıa lateralmente (V = V (x, z)).

4.1. Modelamiento śısmico unidimensional al noroeste del per-

fil P03

4.1.1. Modelo śısmico 1-D

El modelo śısmico unidimensional clásico corresponde a una geometŕıa de capas planas en

donde la velocidad de propagación de onda P solo vaŕıa con la profundidad (V = V (z)). Esto es

cierto para muchas regiones de la Tierra en donde no existe una fuerte heterogeneidad lateral
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de estructuras litoloǵıcas. Más aún dentro de una misma litoloǵıa es posible apreciar empiŕıca-

mente que la velocidad vaŕıa linealmente con la profundidad (V (z) = Vo + k · z) [Červený et

al, 1997]. De esta forma se construye un modelo unidimensional a partir de una combinación

de capas planas con gradiente de velocidad constante u homogéneas (k = 0). De esta forma

es posible construir modelos tan complicados como se desee. En la figura 4.1 se muestra por

ejemplo un modelo unidimensional tiṕıco para una corteza oceánica, con una capa sedimen-

taria de 1 km y un espesor cortical aproximado de 5.5 km, la distribución de la velocidad en

función de la profundidad también es mostrada en la figura 4.1.
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Figura 4.1: Modelo śısmico 1D

(Izquierda) : Curvas camino-tiempo sintéticas asociado a un modelo

unidimensional clásico de corteza oceánica, la cual posee una capa

sedimentaria con grosor de ∼ 1 km y un espesor cortical de ∼ 5.5 km,

la discontinuidad corteza-manto (Moho) se alcanza a una profundidad

de ∼ 10.5 km.

(Derecha): Modelo śısmico 1-D (distribución de velocidad v/s

profundidad)

Onda P Fase

DW Onda directa

PsP Reflexión sedimentos-corteza

Ps Refractada en la capa sedimentaria

PcP Reflexión corteza inferior - superior

Puc Refractada en la Corteza Superior

PmP Reflexión en el Moho

Plc Refractada en la Corteza Inferior

Pn Refractada en el Manto Superior
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4.1.2. Modelamiento śısmico 1-D al noroeste del perfil

Las curvas camino-tiempo correspondientes a los OBH’s ubicados al noroeste del perfil

P03 serán ajustadas suponiendo que las estructuras de velocidad de las capas geológicas en

esta zona se pueden modelar através de una combinación de capas planas homogéneas y con

gradiente de velocidad constante. En las figuras 4.2 y 4.3 se muestran los ajustes de curvas

camino-tiempo correspondientes a los OBH’s 97 y 92 respectivamente, los cuales son compu-

tados con el programa 1D mmodpg [Vera 2002, comm.personal]. Para ambos ajustes solo se

trabaja con la rama NW, ya que esta rama corresponde a una región de batimetŕıa relativa-

mente plana (figura 1.1 y 2.1) y donde la estructura cortical responde adecuadamente a un

modelo unidimensional.

44



Figura 4.2: Modelo 1D: OBH 97

(Izquierda): Resultado de ajustes de curvas camino-tiempo para el

OBH 97, usando un modelo unidimensional en la rama NW.

(Derecha): Modelo 1-D compuesto por una combinación de capas

planas con gradiente de velocidad constante.

Del modelo resultante que la profundidad del Moho es de aproxima-

damente 10 km.
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Figura 4.3: Modelo 1D: OBH 92

(Izquierda): Resultado de ajustes de curvas camino-tiempo para el

OBH 92, usando un modelo unidimensional en la rama NW, icrit co-

rresponde al punto crit́ıco del Moho.

(Derecha): Modelo 1-D compuesto por una combinación de capas

planas con gradiente de velocidad constante.

Del modelo resultante se observa un notable aumento de la profun-

didad del Moho respecto del modelo 1D del OBH 97 (figura 4.2), el

modelo 1D correspondiente al OBH 92 muestra una profundidad del

Moho de aproximadamente de 13 km.

Los modelos unidimesionales obtenidos para el OBH 97 y 92 entregan información de la

velocidad de propagación en función de la profundidad bajo un punto localizado a una distan-
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cia promedio entre el sensor (OBH/OBS) y los puntos de disparos.

La profundidad del Moho aumenta de 10 a 13 km en sentido sureste (figuras 4.2 y 4.3). Esto in-

dica que la profundidad del Moho aumenta progresivamente al acercarnos al Monte O’Higgins.

El paso siguiente es construir un modelo bidimensional al noroeste del perfil a partir de

los resultados entregados por los modelos 1-D (figuras 4.2 y 4.3). Dado que estos modelos

indican la distribución de velocidad en profundidad bajo un punto localizado entre los puntos

de disparo y cada OBH, se procederá a continuar lateralmente las interfaces de las capas por

medio de curvas de isovelocidades. Esta idea queda más clara con un ejemplo que se muestra

en la figura 4.4, en esta figura se exhibe el modelo resultante bidimensional que es constrúıdo

a partir de los resultados de procesamiento unidimensional de OBH/OBS de un perfil śısmico

de refracción de gran ángulo en la zona aledaña a la isla Mocha [Vera et al; 2002]. La figura

muestra que las interfaces de las capas geológicas se construyen utilizando las curvas de iso-

velocidades correspondientes a los saltos de velocidad en los modelos unidimensionales (figura

4.4).
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Figura 4.4: Interpretación de modelos 1-D (Modificado de [Vera et al; 2002]).

Interpretación de resultado de modelos 1-D (Vp v/s profundidad) a

lo largo del perfil SO161-01 (38oS/75o36′ − 73o30′W ). Las interfaces

de las capas geológicas están dadas por las curvas de isovelocidades

correspondientes a los saltos de velocidad en los modelos unidimensio-

nales de los OBH’s: 25, 32, 37, 38, 41, 43 y 46.

Siguiendo esta misma idea para la sección nor-occidental del perfil. En las figuras 4.5, 4.6

y 4.7 se muestran la geometŕıa de las interfaces de las capas en torno a los OBH’s: 98, 97 y 93

respectivamente. Las interfaces son constrúıdas a partir de la información entregada por los

modelos unidimensionales correspondientes a los OBH’s: 97 y 92 (figuras 4.2 y 4.3). Además

se muestra el ajuste de las curvas camino-tiempo para los OBH’s: 98, 97 y 93 utilizando un

trazador de rayos bidimensional (caṕıtulo 3), a modo de comprobar el resultado de los modelos

unidimensionales (ver figuras 4.5, 4.6 y 4.7)
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Figura 4.5: (izquierda): Ajuste de curvas camino-tiempo en la rama NW para

el OBH 98 usando un modelo 2-D el cual es constrúıdo a partir de la

información entregada por los modelos unidimensionales.

(derecha): Trazado de rayos rama NW. Al sureste del perfil las es-

tructuras ya no se comportan como capas planas y aún es desconocido

la geometŕıa de las interfaces geológicas en esa región.
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Figura 4.6: (izquierda): Ajuste de curvas camino-tiempo en la rama NW para

el OBH 97 usando un modelo 2-D el cual es constrúıdo a partir de la

información entregada por los modelos unidimensionales.

(derecha): Trazado de rayos rama NW, las interfaces de las capas

geológicas son constrúıdas a partir de los modelos unidimensionales

(figuras 4.2 y 4.3).
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Figura 4.7: (izquierda):Ajuste de curvas camino-tiempo en la rama NW para el

OBH 93 usando un modelo 2-D el cual es constrúıdo a partir de la

información entregada por los modelos unidimensionales.

(derecha): Trazado de rayos rama NW, las interfaces de las capas

geológicas son constrúıdas a partir de los modelos unidimensionales

(figuras 4.2 y 4.3). El grosor cortical aumenta progresivamente al acer-

carnos al Monte O’Higgins.
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Un buen ajuste de las curvas camino-tiempo se obtuvo al utilizar un modelo bidimensional

en la rama noroeste (figuras 4.5, 4.6 y 4.7), el cual fue contrúıdo con la superposición de los

resultados de los modelos 1D (figuras 4.2 y 4.3). En las figuras 4.5, 4.6 y 4.7 solo se muestran

las curvas camino-tiempo asociadas a las fases de ondas refractadas de la corteza oceánica

superior (Puc), corteza oceánica inferior (Plc) y en el manto superior (Pn). Estas fases son las

más importante en el presente estudio, ya que estas fases entregan la información del espesor

cortical y la geometŕıa del Moho.

Hasta ahora se tiene noción de como es la distribución de las capas al noroeste del perfil (figuras

4.5, 4.6 y 4.7). Aún falta completar el modelo śısmico bajo el Monte O’Higgins y al sureste del

perfil.

4.2. Modelo śısmico 2D del perfil P03

El Monte O’Higgins se eleva por mas de 2.700 metros por sobre la topograf́ıa submarina

circundante, y la morfoloǵıa del fondo del mar vaŕıa considerablemente y la rugosidad aumen-

ta al acercarnos a la fosa (figura 1.1 y 2.1). Esto también se puede interpretar a partir de los

registros śısmicos (OBH/OBS) en donde existe una fuerte variabilidad de las curvas camino-

tiempo. Por ejemplo se observa un claro adelanto de las curvas camino-tiempo debido a la

presencia del Monte O’Higgins (figuras 2.4 - 2.8), ya que que la velocidad de propagación del

Monte es mayor a la velocidad del agua. En las zonas de alta rugosidad del fondo marino se

observa una fuerte variación de las curvas camino-tiempo (ver rama SE de las figuras 2.4 - 2.8) .

Debido a las razones recién expuestas ya no es posible modelar adecuadamente la estructura

de velocidades utilizando un modelo de capas planas bajo al Monte O’Higgins y al sureste del

perfil P03, en estas zonas se espera al menos variabilidad lateral de la geometŕıa de las capas,

por lo cual se necesitará modelar en dos dimensiones.

4.2.1. Ajustes de curvas camino-tiempo

Para encontrar la estructura de velocidades bajo el Monte O’Higgins y al sureste del per-

fil P03 se utilizará un trazador de rayos bidimensional (caṕıtulo 3) el cual genera las curvas

camino-tiempo sintéticas que son utilizadas para ajustar los datos observados. Un buen ajuste

se obtiene principalmente por prueba y error.

Sin embargo, es bién conocido el rango de velocidades de rocas y sedimentos oceánicos,
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como también lo es la geometŕıa del primer interfaz (agua-sedimento) la cual esta dada por la

batimetŕıa, está información permite acotar el espacio solución del problema.

En las figuras 4.8 a 4.15 se muestran el ajuste de las curvas camino-tiempo para los OBH’s:

98, 97, 93, 90, 89, 83, 80 y el OBS 76 respectivamente. Todas las curvas camino-tiempo sintéticas

son generadas utilizando el modelo bidimensional mostrado en la figura 4.16.
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Figura 4.8: Modelación 2D: OBH 98

(Izquierda): Resultado de ajustes de curvas camino-tiempo para el

OBH 98, usando el modelo bidimensional mostrado en la figura 4.16

(Derecha): Trazado de rayos con una fuente śısmica localizada en la

posición del OBH 98.
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Figura 4.9: Modelación 2D: OBH 97

(Izquierda): Resultado de ajustes para las curvas camino-tiempo pa-

ra el OBH 97, usando el modelo bidimensional mostrado en la figura

4.16

(Derecha): Trazado de rayos con una fuente śısmica localizada en la

posición del OBH 97
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Figura 4.10: Modelación 2D: OBH 93

(Izquierda): Resultado de ajustes para las curvas camino-tiempo

para el OBH 93, usando el modelo bidimensional mostrado en la

figura 4.16

(Derecha): Trazado de rayos con una fuente śısmica localizada en

la posición del OBH 93
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Figura 4.11: Modelación 2D: OBH 90

(Izquierda): Resultado de ajustes para las curvas camino-tiempo

para el OBH 90, usando el modelo bidimensional mostrado en la

figura 4.16

(Derecha): Trazado de rayos con una fuente śısmica localizada en

la posición del OBH 90
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Figura 4.12: Modelación 2D: OBH 89

(Izquierda): Resultado de ajustes para las curvas camino-tiempo

para el OBH 89, usando el modelo bidimensional mostrado en la

figura 4.16

(Derecha): Trazado de rayos con una fuente śısmica localizada en

la posición del OBH 89
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Figura 4.13: Modelación 2D: OBH 83

(Izquierda): Resultado de ajustes para las curvas camino-tiempo

para el OBH 83, usando el modelo bidimensional mostrado en la

figura 4.16

(Derecha): Trazado de rayos con una fuente śısmica localizada en

la posición del OBH 83
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Figura 4.14: Modelación 2D: OBH 80

(Izquierda): Resultado de ajustes para las curvas camino-tiempo

para el OBH 80, usando el modelo bidimensional mostrado en la

figura 4.8

(Derecha): Trazado de rayos con una fuente śısmica localizada en

la posición del OBH 80
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Figura 4.15: Modelación 2D: OBS 76

(Izquierda): Resultado de ajustes para las curvas camino-tiempo

para el OBS 76, usando el modelo bidimensional mostrado en la figura

4.16

(Derecha): Trazado de rayos con una fuente śısmica localizada en

la posición del OBS 76
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En las figuras 4.8 - 4.10 se aprecia muy bién la diferencia entre una corteza oceánica clásica

(rama NW) y una corteza oceánica bajo una cadena montañosa (bajo el Monte O’Higgins).

Como se puede observar la rama NW presenta un espesor cortical de 6 a 6.5 km y las curvas

camino-tiempo se ajustan bién a una estructura de capas planas (modelo unidimensional).

Por otro lado las ondas Pn y Plc al propagarse por debajo del Monte O’Higgins se retra-

san con respecto a las ondas Pn y Plc refractadas al noroeste del monte, esto es debido a que

la presencia de un espesor cortical mayor con velocidad de propagación menor respecto del

manto produce un retardo de las ondas refractadas Plc y Pn (figuras 4.8 - 4.10).

Las curvas camino-tiempo de las ondas Puc, Plc y Pn son apreciables en casi todos los

OBH/OBS. En algunos datos se observan arribos de señales śısmicas a una distancia fuente-

receptor superior a los 110 km (por ejemplo en las figuras 4.19 y 4.20). Al existir una corteza

oceánica inferior con mayor espesor cortical respecto de una corteza oceánica clásica, pro-

duce que las curvas camino-tiempo asociadas a las fases Plc y PmP tengan una distancia

fuente-receptor (offset) máxima superior respecto de los offsets máximos correspondiente a

una corteza oceánica claśıca (figuras 4.8 - 4.15 y 4.21).

4.2.2. Modelo śısmico final

El modelo bidimensional de estructuras de velocidades resultante de los ajustes de las

curvas camino-tiempo para las ondas P (figuras 4.8 - 4.15) es mostrado en detalle en la figura

4.16 y en el apéndice D.
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Figura 4.16: Modelo 2D de estructuras de velocidades del perfil.

El modelo está compuestos por sietes capas (C1 - C7), el cual mues-

tra una depresión del Moho bajo el monte O’Higgins, que alcanza

una profundidad máxima de ∼ 14 km, la deflexión se extiende late-

ralmente con una longitud de onda de ∼ 140 km.

(más detalles de este modelo ver el apéndice D).
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Al noroeste del Monte O’Higgins se observa una corteza oceánica clásica, en donde la ba-

timetŕıa se comporta relativamente plana y los estratos se distribuyen como capas planas, en

esta zona se alcanza un grosor cortical t́ıpico de ∼ 6 km (figura 4.16).

Más próximo a la fosa (al sureste del perfil), los estratos se distribuyen paralelos a la batimetŕıa

apreciándose deformación lateral de estos (figura 4.16).

Una clara zona de baja velocidad y depreción del Moho se aprecia bajo el Monte O’Higgins,

la deflexión del Moho se extiende lateralmente con gran longitud de onda (∼ 140 km) logrando

su profundidad máxima bajo el Monte O’Higgins de ∼ 14 km (figura 4.16).

Descripción de las capas

El modelo bidimensional de estructuras de velocidades resultante mostrado en la figura

4.16 tiene 7 capas geológicas incluyendo la capa de agua. Para la descripción de las capas se

utilizará la nomenclatura para capas marinas expuestas por Hout and Ewing (1976) (layers

2A, 2B, 2C and 3 ).

Capa 1 (C1)

Como se explicaba anteriormente, la modelación del primer interfaz (agua-sedimento) se

realiza através de la información entregada por la batimetŕıa correspondiente al perfil

P03. Dada la batimetŕıa queda definida la geometŕıa de la capa de agua, la cual corres-

ponde a una estructura homogenéa con velocidad de propagación promedio de 1.5 [km/s].

Capa 2 (C2)

La segunda estructura esta asociada a los sedimentos pelagicós cuya velocidad de propa-

gación para ondas elásticas compresionales oscila entre 1.6 - 1.85 [km/s]. Estos sedimentos

se aprecian en mayor detalle en los datos śısmos de reflexión de multicanal (Ĺınea SO161-

19) (figura 4.17). El espesor de esta capa sedimentaria vaŕıa aproximadamente entre 300

- 400 metros a lo largo del perfil.
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Figura 4.17: MCS SO161-19

Datos de reflexión multicanal migrados correspondiente a la ĺınea

SO161-19 (coincidente al perfil śısmico de refracción P03) [Flueh et

al, 2002]. También se muestra la distribución de los OBH/OBS a lo

largo de la ĺınea 19.

La capa geológica más somera corresponde a sedimentos pelágicos

con un espesor que vaŕıa aproximadamente entre 300 y 400 metros.
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Capas 3 y 4 (C3 y C4)

El rango de velocidad de onda P para la capa 3 es de aproximadamente 2.5 -4.0 [km/s]

con un espesor aproximado de 500 m. El borde inferior de esta capa indica el comienzo

de la corteza oceánica.

La capa 4 posee un rango de velocidad de onda P de ∼ 4.5 -5.7 [km/s]. El espesor de

esta capa en los flancos es de ∼ 600 metros y bajo el Monte O’Higgins alcanza un grosor

de ∼ 2 km.

Estas capas podŕıan estar compuestas por sedimentos con material volcanoclasticos (la-

yer 2A) y una estructura basaltica (layer 2B).

Por otro lado, solo en algunos OBH/OBS se aprecian claramente las fases de refracción

de estas capas (figura 4.16).

(Capa 5)

La quinta capa corresponde a la corteza oceánica superior (5.7 -6.5 [km/s]) (layer 2C ).

La onda refractada en la corteza oceánica superior (Puc) son claramente apreciables en

casi todos los OBH/OBS y arriban a una distancia fuente-receptor máxima de ∼ 20 km.

El espesor de esta capa vaŕıa aproximadamente entre 2 - 2.5 km, alcanzando su espesor

máximo al sureste del perfil (figura 4.16). La geometŕıa del interfaz corteza inferior -

superior es modelada directamente para todos los OBH/OBS del perfil. Los ajustes para

la fase Puc son mostrados en las figuras 4.13 a 4.20.

Capas 6 y 7 (C6 y C7)

La sexta estructura corresponde a la corteza oceánica inferior en donde el rango de velo-

cidades de 6.5 - 7.1 [km/s] (layer 3 ). La caracterización geométrica de la corteza oceánica

inferior es de suma importancia debido a que la forma del interfaz corteza-manto (Moho)

indica cual es el posible espesor cortical anomalo bajo el Monte O’Higgins.

Bajo el Moho existe una séptima capa correspondiente a parte del manto superior, cuya

velocidad de onda P vaŕıa entre 8.0 - 8.5 km/s con una profundidad del borde inferior
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de esta capa de 20 km.

4.3. Discusión sobre la existencia de una ráız cortical bajo

el Monte O’Higgins

En la sección 4.2 se explican las carateŕısticas śısmicas para las siete capas del modelo

bidimensional mostrado en la figura 4.16. También se muestran los ajustes de las curvas

camino-tiempo para algunos OBH/OBS utilizando este modelo (figuras 4.8 - 4.15).

Asumiendo que el modelamiento śısmico para las primeras cinco estructuras (C1 - C5)

generan un buen ajuste de los datos observados. Y si se dejan las velocidades y geometŕıa

para estas primeras cinco capas como fijas, entonces los tiempos de llegada de las ondas

PmP, Plc y Pn pasan a depender de las velocidades de propagación y geometŕıa de la

corteza inferior y manto superior.

Por otro lado, es bién conocido el rango de velocidad para la corteza oceánica inferior

(6.6 - 7.2 [km/s]), como también es conocido el salto de discontinuidad de velocidad entre

corteza oceánica y manto (Moho) cuyo valor aproximado es de (7.1/8.0 [km/s]). El tener

todas estas variables en un cierto rango de control implica que los tiempos de arribo para

las ondas PmP, Plc y Pn dependen principalmente del espesor cortical (profundidad del

Moho).

La figura 4.21 basada en el ajuste de las curvas camino-tiempo del OBH 83, se muestra

el constrate de dos modelos śısmicos uno sin ráız cortical (modelo A) y otro con ráız

cortical (modelo B) el cual corresponde al modelo final mostrado en la figura (4.16). La

estructura de velocidades correspondiente a las primera cinco capas son las mismas para

ambos modelos.

Las fases Pn asociadas al modelo A, muestran un considerable adelanto con respecto a los

datos. Esto se debe a que la ausencia de una ráız cortical implica un mayor volumen del

manto superior el cual posee una velocidad de propagación mayor a la corteza oceánica.

Además, al haber una corteza oceánica inferior con bajo espesor cortical implica que la

curvas camino-tiempo Plc y PmP tengan un offset máximo más corto con respecto a los

datos observados (figura 4.21).
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El modelo B tiene una ráız cortical asimétrica, que alcanza una profundidad máxima de

∼ 14 km. La existencia de un espesor cortical mayor bajo el Monte O’Higgins produce

un retardo de las fases PmP, Plc y Pn respecto de la corteza oceánica clásica, esto se

puede apreciar al comparar los tiempos de arribo de las faces PmP, Plc y Pn en la rama

NW (corteza oceánica clásica) versus la rama SE, en las figuras 4.8, 4.9 y 4.10.
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Figura 4.18: Ráız cortical bajo el Monte O’Higgins

En la figura se muestran dos modelos (A y B) para ajustar las curvas

camino-tiempo correspondientes al OBH 83.

El modelo A carece de ráız cortical lo que produce un adelanto de

la fase Pn con respecto a los datos observados. En cambio el modelo

B presenta una ráız cortical y corresponde al modelo bidimensional

resultante mostrado en la figura 4.16.
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Caṕıtulo 5

Análisis de Resultados y

Conclusiones

El modelo śısmico bidimensional de estructuras de velocidades mostrado en el caṕıtulo

anterior exhibe una ráız cortical bajo el Monte O’Higgins, en donde la máxima pro-

fundidad del Moho es de aproximadamente 14 km (figura 4.16). Con respecto a esta

ráız cortical varias interrogantes surgen, por ejemplo: ¿Cuál es su origen?, ¿Cuál es la

respuesta flexural de la litosfera oceánica ante una carga de superficie como la cade-

na montañosa submarina O’Higgins?, ¿Existe presencia de underplating bajo el Monte

O’Higgins? y por último ¿cuál es la relación entre un espesor cortical anomálo con la

flotabilidad de la litosfera oceánica?.

Estas son algunas de las interrogantes que se discutirán en el presente caṕıtulo.

5.1. Edad de la cadena montañosa Juan Fernández (JFR)

La placa oceánica de Nazca nace en la dorsal mesoceánica Paćıfica oriental y se desplaza

hacia el Este hasta converger con la placa continental Sudamericana a una velocidad

promedio de convergencia de 8.5 cm/año [DeMets et al., 1990, DeMets et al., 1994], du-

rante este trayecto la placa oceánica toma una amplio rango de edades geológicas que

vaŕıan entre 0-54 Ma. A lo largo de la fosa chilena, la edad de la corteza oceánica vaŕıa

del Eoceno (∼ 54 Ma) al norte del JFR (32oS) hasta el Oligoceno (∼ 38 Ma) en los 34oS

[Yáñez et al, 2001]. Estudios de anomaĺıas magnéticas muestran que el JFR presenta

perturbaciones en sus secuencias magnéticas, correspondientes al Mioceno (8-11 Ma), las
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cuales se atribuyen al reseteo termal que experimenta la placa oceánica al pasar por el

punto caliente de Juan Fernández [Yáñez et al, 2001].

En especial la cadena montañosa O’Higgins, formada por el guyot O’Higgins (∼ 8 - 8.7

Ma) y el Monte O’Higgins (∼ 8.5 - 9 Ma) corresponden al grupo de montes submarinos

más antiguo que forman el JFR [Von Huene et al., 1997, Yáñez et al, 2001].

5.2. Modelo flexural de la litosfera oceánica

La forma en como responde la litosfera ante una carga superficial depende de su rigidez

y la carga producida por el peso del edificio volcánico. Por otra parte la rigidez depende

cúbicamente del espesor elástico de la litósfera [e.g., Turcotte et al., 1982]:

D =
E · T 3

e

12(1− ν2)
(5.1)

D: rigidez flexural

E: modúlo de Young

Te: espesor elástico

ν: radio de Poisson

A su vez el espesor elástico (Te) depende principalmente de la edad de la litosfera. Cal-

mant y Cazenave (1987) dedujeron una formula emṕırica que relaciona el espesor elástico

con la edad de la placa oceánica:

Te ∼ 2,7 · t1/2 (5.2)

donde t corresponde a la edad de la placa oceánica en Ma al momento de formarse la

carga (instantáneamente en escala geológica, ie ∼ 1 Ma).

En el apéndice E se estudia la solución de la ecuación de flexura tridimensional para el

caso de una litosfera oceánica elástica inmersa en un manto de material más denso, ante

una carga de superficie q(x, y).
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Para el caso de una carga sumergida en el oceáno (guyots o montes submarinos), la carga

de superficie q(x, y) depende de la batimetŕıa y está dada por (ver figura 5.1):

q(x, y) = (ρcarga − ρw) · g ·H(x, y) (5.3)

donde:

ρcarga: densidad de la carga

ρw: densidad del agua

H(x, y) = zo −B(x, y)

H(x, y): topograf́ıa del fondo marino asociada a la carga, medida con repecto a una pro-

fundidad de referencia zo

B(x, y): batimetŕıa

w

B

corteza oceánica

manto

z

x

y

H Zo q
agua

Figura 5.1: Deflexión de la litosfera oceánica. La carga q depende de la bati-

metŕıa B y esta dada por q = (ρcarga−ρw) · g ·H, donde H es medido

positivo hacia arriba y corresponde a (H = Zo - B) y Zo corresponde

a una profundidad de referencia para medir la deflexión w.
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5.2.1. Modelo flexural 3D de la cadena montañosa submarina O’Higgins

En el apéndice E se estudia la ecuación de flexura tridimensional para el caso de una

litosfera oceánica elástica inmersa sobre un flúıdo de material más denso (manto). La

deflexión o flexura litosferica depende principalmente del espesor elástico litosferico (Te)

y la densidad y distribución de la carga superficial. Para el presente estudio la carga de

superficie corresponde al esfuerzo que produce el peso del edificio volcánico, el cual es de-

bido principalmente al guyot y Monte O’Higgins sobre el área de trabajo para el presente

estudio (figura 1.1). Por otro lado las densidades para la carga (edificio volcánico) y el

manto son elegidas a partir del modelo de estructuras de densidades el cual es calculado

a partir del modelo śısmico (figura 5.2). Para la conversión de velocidad a densidad se

utilizó la formula emṕırica para capas geológicas marinas de Nafe and Drake (1970).
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Figura 5.2: Modelo de estructuras de densidades constrúıdo a partir del

modelo de estructuras de velocidades (figura 4.16).

ρ(vp) =





0.05 + vp si vp ≤ 1,7

1.75 + 0.5 ·(vp − 1,7) si 1,7 ≥ vp ≤ 2,2

2.0 + 0.25 ·(vp − 2,2) si 2,2 ≥ vp ≤ 3,2

2,25 +
(vp − 3,2)

6,0
si 3,2 ≥ vp ≤ 6,2

2.75 + 0.25 ·(vp − 6,2) si 6,2 ≥ vp ≤ 7,2

3,0 +
(vp − 7,2)

2,8
si 7,2 ≥ vp ≤ 8,6

02,25 +
(vp − 8,6)

2,6
si vp ≥ 8,6

Formula emṕırica para la densidad ρ(vp) (gr/cc) en función de la ve-

locidad de onda P vp (km/s) [Nafe and Drake; 1970]
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Al escoger las densidades del edificio volcánico y el manto directamente del modelo śısmi-

co, deja como único paramétro de estudio para el modelo flexural el espesor elástico Te.

Las figuras 5.3, 5.4, 5.5 y 5.6 muestran la deflexión tridimensional producida por la cadena

montañosa O’Higgins para espesores elásticos de Te= 2.5, 5, 10 y 12 km respectivamente.

Todos estos modelos son cálculados con un programa [Clouard et al., 2000] que resuelve

numéricamente la ecuación de deflexión litosferica para el caso tridimensional (ecuación

E.3 en el apéndice E) [Watts et al., 1975].
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Figura 5.3: Deflexión litosferica tridimensional (Te= 2.5 km)

Arriba: Contorno de deflexión litosferica 3D bajo la cadena mon-

tañosa O’Higgins.

Abajo: Deflexión bajo el Monte O’Higgins (Perfil śısmico P03) calcu-

lada con

Te= 2.5 km, E=8×1010 [Pa], ν=0.2, ρcarga=2700 kg/m3,

ρw= 1030 kg/m3, ρm= 3290 kg/m3 y g=9.78m/s2 (ver apéndice E)
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Figura 5.4: Deflexión litosferica tridimensional (Te= 5 km)

Arriba: Contorno de deflexión litosferica 3D bajo la cadena mon-

tañosa O’Higgins.

Abajo: Deflexión bajo el Monte O’Higgins (Perfil śısmico) calculada

con

Te= 5 km, E=8×1010 [Pa], ν=0.2, ρcarga=2700 kg/m3,

ρw= 1030 kg/m3, ρm= 3290 kg/m3 y g=9.78m/s2 (ver apéndice E)
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Figura 5.5: Deflexión litosferica tridimensional (Te= 10 km)

Arriba: Contorno de deflexión litosferica 3D bajo la cadena mon-

tañosa O’Higgins.

Abajo: Deflexión bajo el Monte O’Higgins (Perfil śısmico) calculada

con

Te= 10 km, E=8×1010 [Pa], ν=0.2, ρcarga=2700 kg/m3,

ρw= 1030 kg/m3, ρm= 3290 kg/m3 y g=9.78m/s2 (ver apéndice E)
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Figura 5.6: Deflexión litosferica tridimensional (Te= 12 km)

Arriba: Contorno de deflexión litosferica 3D bajo la cadena mon-

tañosa O’Higgins.

Abajo: Deflexión bajo el Monte O’Higgins (Perfil śısmico) calculada

con

Te=14 km, E=8×1010 [Pa], ν=0.2, ρcarga=2700 kg/m3,

ρw= 1030 kg/m3, ρm= 3290 kg/m3 y g=9.78m/s2 (ver apéndice E)

79



Los modelos flexurales 3D mostrados en las figuras 5.2, 5.3, 5.4 y 5.5 no incluyen esfuerzos

tectónicos o laterales, producido por la fuerza de reacción de la placa continental sobre

la placa oceánica en la zona de convergencia (fosa). Las figuras muestran que la litosfera

a mayor edad se comporta más ŕıgida y por lo tanto casi no sufre deflexión (figura 5.5).

En cambio la deflexión para una litósfera oceánica joven es más sensible ante una carga

de supeficie (figura 5.2). En el ĺımite un litósfera oceánica de edad 0 (en la dorsal meso-

ceánica) corresponde a una mimı́ca amplificada de la batimetŕıa (Compensación de Airy

o Isostacia Local (ver apéndice D)).

5.2.2. Comparación: modelo śısmico v/s modelo elástico

La figura 5.7 muestra la diferencia de la deflexión del Moho entre el modelo de estructuras

de velocidades obtenido por la śısmica (figura 5.2) y los modelos flexurales 3D proyectados

en la traza del perf́ıl śısmico P03 para espesores elásticos Te= 2.5, 5, 10 y 12 km.
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Figura 5.7: Comparación modelo śısmico v/s modelo flexural: De arriba a

abajo se muestra la comparación geométrica entre el modelo śısmico

(figura 5.2) y la deflexión del Moho (curva más gruesa) que proviene

del modelo flexural 3D proyectado en el perfil śısmico. Los modelos

flexurales están calculados con espesores elásticos de: 2.5, 5, 10 y 12

km.

Cada deflexión es calculada con E=8×1010 [Pa], ν=0.2,

ρcarga= 2700 kg/m3, ρw= 1030 kg/m3 y ρm= 3290 kg/m3
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Como se explicaba anteriormente el espesor elástico Te depende principalmente de la

edad de la placa oceánica (ecuación 5.2). La edad a considerar, para interpretar los mo-

delos flexurales corresponde a la edad de la corteza oceánica al momento de atravesar el

punto caliente, ya que en este modelo flexural se supone una litósfera oceánica elástica

ante una carga instantánea.

El mejor ajuste de la amplitud máxima de la deflexión del Moho respecto al modelo śısmi-

co, se obtiene con un espesor elástico de 2.5 km. Sin embargo con este espesor elástico la

longitud de onda de la deflexión es más corta a la estimada por el modelo śısmico (figura

5.7). El modelo flexural que mejor ajusta la longitud de onda de la deflexión litosferica

corresponde a un espesor elástico de 5 km. Sin embargo este modelo flexural subestima

la amplitud máxima de la deflexión del Moho obtenido por el modelo śısmico (figura 5.7).

Por otro lado, si la edad de la corteza oceánica es tco y la edad del edicio volcánico es tev,

entonces la edad t de la litósfera oceánica al momento de formarse el edicio volcánico es:

t = tco − tev (5.4)

En nuestra región de estudio la edad de la corteza oceánica tco es de aproximadamente

38 Ma [Yáñez et al, 2001] y tev, la edad del Monte O’Higgins es de 8.5 Ma [Von Huene

et al., 1997], es decir la litosfera debeŕıa responder elásticamente con una edad de 38 -

8.5 = 19.5 Ma (ecuación 5.4). Si se utiliza la expresión 5.2 se obtiene un espesor elástico

Te = 12 km. Un modelo flexural asociado a este espesor elástico muestra una deflexión

máxima del Moho que difiere hasta en más de 2 km respecto del modelo śısmico (figura

5.7), el espesor elástico no depende solamente de la edad de la corteza sino que también

del flujo calórico y la tasa de deformación entre otros, en especial la placa de Nazca pre-

senta anomaĺıas en al profundidad del fondo marino lo que podŕıa significar una anomaĺıa

térmica en la región.

Si se considera un rango de espesores elásticos entre 5 a 12 km como el conjunto solución

para el modelamiento flexural, se concluye que al comparar el modelo flexural para este

rango de espesores elásticos con el modelo śısmico no es posible explicar la anomaĺıa del

grosor cortical debido solamente a la deflexión litosferica oceánica. Esto podŕıa indicar

presencia de underplating bajo el Monte O’Higgins.
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5.3. Discusión del efecto underplating

El modelo flexural asociado a espesores elásticos de 5 y 12 km, muestra una diferencia

de volumen en la ráız cortical respecto del modelo śısmico (figura 5.7). Lo que implica

que el origen de la ráız cortical no se debe exclusivamente a la carga superior (edificio

volcánico).

5.3.1. Underplating bajo el Monte O’Higgins

Una forma de explicar la presencia de este material extra es debido al fenómeno de un-

derplating. Este proceso ocurre cuando la placa oceánica atraviesa el punto caliente en

donde delgadas columnas de material mantélico suben lentamente hasta el encuentro

con la corteza oceánica. Dependiendo de los procesos metamórficos que experimente este

material, parte del material de menor densidad aflora hasta el fondo del mar para formar

el edificio volcánico y otra parte de este flujo mantélico de mayor densidad se consolida

para formar nueva corteza por debajo de la placa oceánica (underplating). De esta forma

la corteza oceánica situada por encima del punto caliente adquiere un mayor grosor que

a lo largo del resto de la dorsal (figura 5.8).

La figura 5.2 muestra el modelo de estructuras de densidades obtenido del modelo śısmi-

co para el perfil el cual es perpendicular al eje del JFR, en la figura se observa un claro

aumento del grosor cortical bajo el Monte O’Higgins el cual forma parte del JFR que

corresponde a la parte de la placa que atraviesa el punto caliente y experimenta underpla-

ting. Por otro lado la distribución de la densidad aumenta con la profundidad, material

de menor densidad forma el edificio volcánico y material de mayor densidad forma la ráız

cortical.

5.3.2. Estimación de underplating bajo el Monte O’Higgins

Cuando la placa oceánica atraviesa el punto caliente, parte del material mantélico aflora

a la superficie para formar el edificio volcánico y otra parte se deposita por debajo de la

corteza oceánica (underplating).
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Figura 5.8: Punto caliente de Hawai

(modificado de www.pubs.usgs.gov/publications/text/hotspots.html)

Delgadas columnas de material mantélico ascienden hasta enontrar

la corteza oceánica. Parte de este caliente material se deposita por

debajo de la corteza oceánica, al entrar a un entorno de menor presión

este material se consolida, generando un aumento del espesor cortical.

En la figura 5.9 se muestra la diferencia entre la deflexión del Moho obtenida por el mo-

delo śısmico y los modelos flexurales para espesores elásticos de 5 y 12 km, λ corresponde

a la longitud de onda de la deflexión del Moho entregada por el modelo śısmico (DMMS)

cuya longitud es de ∼ 140 km. Av corresponde al área del edificio volcánico (área en-

cerrada entre la batimetŕıa y una profundidad caracteŕıstica para el fondo del mar Zo),

Ar es el área encerrada entre las curvas de deflexión del Moho para el modelo flexural

(DMMF) y śısmico (DMMS) f́ısicamente corresponde al material intrusivo depositado

por debajo de la corteza oceánica (underplating), Ac corresponde a la sección de corteza

oceánica normal.
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Figura 5.9: Estimación de underplating

La figura muestra la diferencia entre la deflexión del Moho obtenida

por el modelo śısmico (DMMS) y la deflexión del Moho obtenida por

los modelos flexurales (DMMF) para espesores elásticos de 5 y 12 km.

λ corresponde a la longitud de onda de la DMMS (λ ∼ 140 km).

Para ambos casos el área encerrada entre las curvas DMMF y DMMS,

corresponde aproximadamente a la sección de underplating Ar. El área

correspondiente al edificio volcánico Av está formada por el área ence-

rrada entre la batimetŕıa y la profundidad caracteŕıstica para el fondo

del mar Zo.

Ac corresponde al área de una corteza normal.

Despreciando la diferencia de los modelos śısmicos y flexural en los bordes, se tiene que

la razón de underplating rul en esta sección del JFR esta.da por:

rul =
Ar

(Av +Ac +Ar)
× 100 (5.5)
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Por integración númerica se obtiene:

- rul ∼ 10 % para Te = 5 km y

- rul ∼ 17 % para Te = 12 km.

También resulta interesante estudiar la razón η = Ar
(Ar+Av) que representa la razón de

material mantélico que se depositó por debajo de la placa oceánica y (η ′ = 1 − η )

corresponde al restante material que formó el edificio volcánico. Para el caso Te se tiene

η = 0.52 y η′ = 0.48, en cambio para un espesor elástico Te = 12 km se obtiene η = 0.63

y η′ = 0.37.

5.4. Implicancias tectónicas

El conocer el espesor cortical y las anomaĺıas de densidad bajo cadenas montañosas

submarinas es de gran ayuda para el estudio de la flotabilidad (buoyancy) de la litosfera

oceánica sobre la astenosfera. Especialmente en esta región donde la subducción del JFR

marca el borde tectónico para el comienzo de la horizontalización de la placa de Nazca en

el Chile Central (figura 1.2). Varios autores relacionan la horizontalización de la litosfera

oceánica en el Chile Central con la interacción del JFR con el proceso de subducción

[Von Huene et al.,1997 , Yáñez et al, 2001 y M.A Gutsher et al., 2002].

Al alejarse la litosfera oceánica de la dorsal mesoceánica, su edad aumenta y esta se

enfŕıa, su densidad crece debido a la contracción termal, lo cual resulta en una litosfera

gravitacionalmente inestable con respecto de la astenosfera caliente. De esta forma la

litosfera oceánica subduce inclinadamente al encontrar la placa continental (flotabilidad

negativa).

Sin embargo; en regiones con presencia de cadenas montañosas submarinas formadas

cuando la placa oceánica atraviesa el punto caliente (hotspot), se tiene una litosfera

oceánica rejuvenecida y con alto gradiente geotérmico a baja profundidad. Esta placa

presenta un aumento de su espesor cortical (crustal root), de modo que la litosfera se

comporta gravitacionalmente estable respecto de la astenosfera (flotabilidad positiva).

La cuantificación del volumen anomalo asociado a la ráız cortical y la caracterización de

la distribución de densidad de la corteza oceánica permitiŕıa estimar la fuerza de empuje

de la astenosfera sobre la litosfera oceánica, la cual genera parte de la flotabilidad de la
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litosfera oceánica.

5.5. Conclusiones

En torno al Monte Submarino O’Higgins, el suelo marino se eleva hasta más de 2.700

metros por encima de la batimetŕıa circundante. Una clara depresión de la profundidad

del Moho se detecta bajo el Monte O’Higgins, la deflexión del Moho se extiende lateral-

mente con una longitud de onda de ∼ 140 km, alcanzando su profundidad máxima bajo

el Monte O’Higgins de ∼ 14 km.

Al noroeste del Monte O’Higgins se observa una corteza oceánica clásica, en donde la

batimetŕıa es bastante llana y los estratos se distribuyen como capas planas, en esta zona

se alcanza un grosor cortical t́ıpico de ∼ 6 km (figura 4.8 y 5.6).

Al sureste del perfil (más próximo a la fosa), la rugosidad y profundidad del suelo marino

aumenta gradualmente (figura 1.1 y 2.1). Los estratos se distribuyen paralelos a la ba-

timetŕıa apreciándose deformación de estos debido a la subducción de la placa oceánica

de Nazca (figura 4.16 y 5.2).

El mejor modelo flexural que ajusta la longitud de onda de la deflexión del Moho respecto

del modelo śısmico, se calcula con un espesor elástico aproximado de 5 km (figura 5.7).

El modelo flexural asociado a espesores elásticos de 5 y 12 km subestiman la deflexión

máxima del Moho calculada por el modelo śısmico hasta en más de 1 y 2 km respectiva-

mente (figura 5.7 y 5.9).

Esta diferencia puede ser explicada por la presencia de underplating bajo la corteza

oceánica. La tasa de underplating puede ser estimada al comparar la cantidad de material

mantélico de mayor densidad que se adosa por debajo de la corteza oceánica (underpla-

ting) y el resto de la corteza oceánica más la cantidad de material que forma el edificio

volcánico (figura 5.9). Una simple comparación bidimensional entre el modelo śısmico

(figura 4.16) y modelos flexurales con espesores elásticos de 5 y 12 km (figura 5.9), mues-

tran que la razón de underplating es de aproximadamente 10 % y 17 % respectivamente.
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Apéndice A

Ecuación Eikonal

Para un medio inhomogéneo en donde se propagan ondas acústicas con velocidad de

propagación α = α(x), la ecuación de Onda esta dada por:

∂2P

∂t2
= α2∇2P (A.1)

Donde P = P (x, t) y α = α(x)

Rayos

Frente de Ondas

Figura A.1: Deformación para los frentes de ondas para un medio no nomogéneo.

En un medio inhomogéneo los frentes de ondas no son necesariamente esféricos y ocu-

rrirá una deformación de este, y los rayos correspondientes no serán ĺıneas rectas sino

que curvas complicadas , pero siempre (por definición) perpendiculares a los frentes de

ondas. Se postula entonces una solución del tipo:
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P (x, t) = A(x)f(t− T (x)) (A.2)

que ciertamente si:

A =
cte

|x| =
cte

R
, T =

|x|
α

=
R

α

resulta:

P =
cte

R
· f(t− cte

R
)

que representa una onda esférica que emana de una fuente puntual en el origen y se

propaga en un medio homogéneo.

La ecuación A.2 define el frente de onda a tiempo to por:

to = T (x)

Los puntos x que cumplen esta condición definen una superficie en el espacio donde se

encuentra el pulso f(t) a tiempo to, es decir, el frente de ondas. A(x), por otro lado, hace

posible la variación de amplitud del pulso a medida que se propaga.

La idea es entonces introducir (A.2) en (A.1) y encontrar condiciones que nos permitan

definir A(x) y T (x). Esta operación sin embargo, conviene hacerla en el dominio de las

frecuencias en el cual la ecuaciaón A.1 y A.2 toman la forma:

(iω)2P̃ = α2∇2P̃

P̃ = A(x)f̃(ω)e−iωT (x) (A.3)

donde P̃ = P̃ (x, ω)

Para ∇2P̃ , se tiene entonces:

∇2P̃ = ∇ · (∇P̃ ) = f̃ e−iωT [−iω(2∇T · ∇A+A∇2T ) + (iω)2A(∇T )2 +∇2A]

Combinando con A.3 y simplificando se obtiene:
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∇2A
(−iω)2 + (2∇A·∇T+A∇2T )

−iω +A

(
(∇T )2 − 1

α2

)
= 0

Si se considera una solución aproximada de altas frecuencias, podemos despreciar los

términos proporcionales a (−iω)−2 y (−iω)−1, con lo que se obtiene:

(∇T )2 − 1

α2
= 0 (A.4)

Ecuación Eikonal que permite en principio resolver T (x). Para encontrar A(x), sin embar-

go, se necesita de otra condición la que se consigue igualando también a cero el término

proporcional a (−iω)−1. Esto da como resultado:

2∇A · ∇T +A∇2T = 0 (A.5)

que es la ecuación de TRANSPORTE. Esta última permite resolver A(x) una vez que T

es conocido.

Ecuación Eikonal

∇T · ∇T = (∇T )2 =
1

α2
(A.6)

T (x + dx) = T (x) +
∂T

∂x
dx+

∂T

∂y
dy +

∂T

∂z
dz = T (x) +∇T · dx

Sea dT = T (x + dx)−T (x) , si dx ⊥ ∇T entonces dT = 0 y T (x) = t constante, es decir

nos estamos desplazando con el frente de ondas a un tiempo t.

Frente de
Ondas

 T

a tiempo t

Figura A.2: Frente de Onda para un tiempo t dado.
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Entonces ∇T es perpendicular al frente de ondas en cada punto. Por la ecuación Eikonal

|∇T | = 1
α , ósea α∇T es un vector unitario perpendicular al frente de ondas, es decir en

la dirección del rayo (t̂ ).

x

t

t+ dt
 T    Direction

dx  θ

Figura A.3: Relación geométrica entre el vector posición ~x y ∇T .

Se puede ver que 1 = ∇T · dx
dt

= ∇T · v donde v es la velocidad de avance del frente de

ondas en la dirección dx.

Entonces ∇T · v = |∇T ||v|cosθ como |∇T | = 1

α
;

|v| = α

cosθ
> α

La igualdad |v| = α se cumple para θ = 0 es decir para dx perpendicular al frente de

ondas o equivalentemente cuando dx forma parte del rayo.

Para un rayo śısmico se tiene dx = |dx|α∇T , donde |dx| = ds (elemento de arco para un

rayo), aśı:

dx

ds
= α∇T = t̂

Donde ds = αdt; dt: elemento de tiempo de traveśıa.

Definiendo p =
1

α

dx

ds
= ∇T (p corresponde a la lentitud e indica la dirección de propa-

gacón del rayo).

Para trazar rayos se necesita además de conocer su dirección, el cambio de esta dirección

a lo largo del rayo. Se tiene que:
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dp

ds
=

d

ds
(∇T ) = (t̂ · ∇)∇T

Donde t̂ es el vector unitario en la dirección de ds, es decir en la dirección del rayo

(t̂ = α∇T ).

∴ dp
ds

= (α∇T · ∇)∇T =
1

2
α∇(∇T ) y por la ecuación Eikonal

dp

ds
=

1

2
∇
(

1

α2

)
= ∇

(
1

α

)
(A.7)

Ecuaciones de un rayo śısmico en un medio bidimensional

Para un medio bidimensional α = α(x, z) se tiene que:

p = (px, pz) =
1

α

(
dx

ds
,
dz

ds

)
=

1

α

dx

ds
(A.8)

dp

ds
=

(
dpx
ds

,
dpz
ds

)
=

(
∂

∂x

(
1

α

)
,
∂

∂z

(
1

α

))
= ∇

(
1

α

)
(A.9)

 z

x

dx

dz ds

θ

θ

Figura A.4: Trayectoria de un rayo en el plano X-Z y elemento de arco para un

rayo.

Al introducir px = sinθ
α , pz = cosθ

α y ds = αdt en (A.8) y (A.9) se llega al sistema de

ecuaciones cinemáticas (A.10), (A.11) y (A.12) (figura A.4).
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Sistemas de ecuaciones diferenciales de primer orden que determina el

trazado de rayos śısmicos

dx

dt
= α(x, z) · sinθ (A.10)

dz

dt
= α(x, z) · cosθ (A.11)

dθ

dt
= −∂α

∂x
· cosθ +

∂α

∂z
· sinθ (A.12)

−π ≤ θ ≤ π
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Apéndice B

Método Numérico de Runge-Kutta

Sea un sistema de N ecuaciones diferenciales de primer orden para n funciones yi = yi(t) con

i = 1, 2, ..., n :

dyi(t)

dt
= fi(t, y1, y2, ......, yn) (B.1)

i= 1,2,....,n

Donde t es la variable independiente e yi = yi(t) la variable dependiente. Las funciones fi están

dadas por la dinámica del problema ( en trazado de rayos las funciones fi no dependen de t

pero śı de las variables dependiente (x, z, θ)).

Se quiere resolver el sistema para una serie de puntos equiespaciados:

tk = to + k ·∆h (B.2)

k = 1, 2, 3..... con ∆h = cte

Para k = 0, tk = to, yio = yi(to) corresponde a la condición inicial conocida para todo

i= 1,2,...n. El algoritmo de Runge-Kutta de cuarto orden calcula recursivamente yik = yik(tk)

según la fórmula de recurrencia:
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yik + 1 = yik +
∆h

6
· (mi1 + 2mi2 + 2mi3 +mi4) (B.3)

i= 1,2,....,n

Donde:

mi1 = fi(tk, y1k, y2k, ..., ynk)

mi2 = fi(tk + ∆h/2, y1k + (m11∆h)/2), y2k + (m21∆h)/2), ...., ynk + (mn1∆h)/2)

mi3 = fi(tk + ∆h/2, y1k + (m12∆h)/2), y2k + (m22∆h)/2), ...., ynk + (mn2∆h)/2)

mi4 = fi(tk + ∆h/2, y1k + (m13∆h)/2), y2k + (m23∆h)/2), ...., ynk + (mn3∆h)/2)

y el error cometido es del orden de O(∆h5) con lo cual el método es de cuarto orden.
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Apéndice C

Leyes de Óptica Geométrica

Las condiciones de borde en las interfaces de estructuras geológicas para los rayos śısmicos son

análogas a las condiciones de borde para los rayos de luz que provienen de las leyes de óptica

geométrica o aproximación de altas frecuencias. Este tratamiento es válido cuando la longitud

de onda es mucho menor que las dimensiones del sistema f́ısico en cual esta onda se propaga.

Lo cual es el caso de las ondas śısmicas que en su traveśıa recorren varias veces su longitud de

onda caracteŕıstica (altas frecuencias), luego es válida la teoŕıa de rayos.

Las leyes para un rayo śısmico que incide sobre un interfaz son las siguientes:

Ley de Reflexión: Un rayo que incide sobre la superficie de separación entre dos medios, se

refleja (parcialmente). El rayo incidente y la normal a la superficie determinan el plano de

incidencia (figura C.1). Si el rayo incidente forma un ángulo θ1 con la normal, el rayo reflejado

también está contenido en el plano de incidencia, al otro lado de la normal, y formando con

ésta el mismo ángulo: θ1 = θ1r. En otras palabras, él ángulo de incidencia es igual al ángulo

de reflexión.
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n

θ
θ1

1r

Figura C.1: Principio de reflexión.

Ley de Refracción: El rayo refractado se trasmite al segundo medio (figura C.2). Dicho rayo

refractado también está contenido en el plano de incidencia y forma un ángulo θ2 con la nor-

mal, dado por la ley de Snell:

α1

α2
=
sinθ1

sinθ2
(C.1)

n

θ

θ 2

 1

      α 2

α1

Figura C.2: Principio de refracción : Ley de Snell.
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La onda refractada cŕıtica es la que incide en el Medio 2 con velocidad de propagación α2 y

con ángulo cŕıtico:

θc = arcsin

(
α1

α2

)
(C.2)

esta onda se trasmite a lo largo de la superficie de separación con velocidad α2 y vuelve a

refractarse al Medio 1 con velocidad α1 y con el mismo ángulo θc (figura C.3).

Si él ángulo de incidencia θ1 es mayor que θc no existe onda refractada y toda la enerǵıa es

reflejada.

θ

θ
α2

α1

c

c

Figura C.3: Onda refractada cŕıtica.
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Apéndice D

Modelo 2D de Estructura de

Velocidades del Perfil Śısmico P03

En este ápendice se muestra en mayor detalle la construcción del modelo de estructura de

velocidades 2D del perfil śısmico de refracción de gran ángulo P03 (2D - V(x,z) - P03) mostrado

en la figura 4.16.

Definición de párametros

La discretización del modelo es construido en base a trapecios [Zelt and Smith, 1992] (ver

caṕıtulo 3 para más detalle), el modelo 2D - V(x,z) - P03 posee 7 capas (C1 - C7) (ver caṕıtulo

4). Sea Nf el número de filas (capas) y Nc el número de trapecios que posee cada capa (número

de columnas), entonces el número total de trapecios del modelo es Nf ·Nc (ver figura D.1).

La información de la velocidad y la geometŕıa se encuentra en los nodos de cada trapecio, la

notación de los nodos es la siguiente (más detalle ver caṕıtulo 3):

Tabla D.1: Notación para los nodos de un trapecio

P1a = (x1, z1a, v1a)

P2a = (x2, z2a, v2a)

P1b = (x1, z1b, v1b)

P2b = (x2, z2b, v2b)
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Para el caso del modelo 2D - V(x,z) - P03 (figuras 4.8 y D.1), el número de capas Nf es igual

a 7 y el número de trapecios en cada capa es Nc = 45, luego se tienen 315 trapecios, cuyos

nodos se muestran en la tabla D.2. En donde Ntr corresponde al número del trapecio y Ncap

al número de capa (ver figura D.1).
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Figura D.1: Modelo V(x,z) - 2D - Perfil P03

El número de capas es Nf = 7 y el número de trapecios en cada co-

lumna es Nc = 45. Las componentes de cada nodo para cada trapecio

son mostradas en la tabla D.2
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Tabla D.2: Tabla de nodos del modelo V(x,z) - 2D - P03

Ntr: número de trapecio (Ntr: 1 ..315), Ncap: número de capa (Ncap:

1 ..7)

Ntr x1 x2 z1a z2a z2b z1b v1a v2a v2b v1b Ncap

1 0.00 7.50 0.00 0.00 3.86 3.87 1.50 1.50 1.50 1.50 1

2 7.50 13.18 0.00 0.00 3.86 3.86 1.50 1.50 1.50 1.50 1

3 13.18 16.47 0.00 0.00 3.91 3.86 1.50 1.50 1.50 1.50 1

4 16.47 19.16 0.00 0.00 3.90 3.91 1.50 1.50 1.50 1.50 1

5 19.16 35.46 0.00 0.00 4.00 3.90 1.50 1.50 1.50 1.50 1

6 35.46 52.45 0.00 0.00 4.11 4.00 1.50 1.50 1.50 1.50 1

7 52.45 68.48 0.00 0.00 4.11 4.11 1.50 1.50 1.50 1.50 1

8 68.48 76.49 0.00 0.00 4.07 4.11 1.50 1.50 1.50 1.50 1

9 76.49 82.80 0.00 0.00 4.01 4.07 1.50 1.50 1.50 1.50 1

10 82.80 87.81 0.00 0.00 3.84 4.01 1.50 1.50 1.50 1.50 1

11 87.81 93.47 0.00 0.00 3.69 3.84 1.50 1.50 1.50 1.50 1

12 93.47 98.13 0.00 0.00 3.59 3.69 1.50 1.50 1.50 1.50 1

13 98.13 102.15 0.00 0.00 3.50 3.59 1.50 1.50 1.50 1.50 1

14 102.15 105.46 0.00 0.00 3.50 3.50 1.50 1.50 1.50 1.50 1

15 105.46 110.14 0.00 0.00 3.26 3.50 1.50 1.50 1.50 1.50 1

16 110.14 114.15 0.00 0.00 3.08 3.26 1.50 1.50 1.50 1.50 1

17 114.15 118.12 0.00 0.00 2.53 3.08 1.50 1.50 1.50 1.50 1

18 118.12 120.46 0.00 0.00 1.93 2.53 1.50 1.50 1.50 1.50 1

19 120.46 121.81 0.00 0.00 1.49 1.93 1.50 1.50 1.50 1.50 1

20 121.81 122.15 0.00 0.00 1.37 1.49 1.50 1.50 1.50 1.50 1

21 122.15 123.46 0.00 0.00 0.91 1.37 1.50 1.50 1.50 1.50 1

22 123.46 125.13 0.00 0.00 0.96 0.91 1.50 1.50 1.50 1.50 1

23 125.13 126.12 0.00 0.00 1.12 0.96 1.50 1.50 1.50 1.50 1

24 126.12 127.17 0.00 0.00 1.55 1.12 1.50 1.50 1.50 1.50 1

25 127.17 130.48 0.00 0.00 2.55 1.55 1.50 1.50 1.50 1.50 1

26 130.48 131.50 0.00 0.00 2.78 2.55 1.50 1.50 1.50 1.50 1

27 131.50 133.51 0.00 0.00 3.15 2.78 1.50 1.50 1.50 1.50 1

28 133.51 138.51 0.00 0.00 3.78 3.15 1.50 1.50 1.50 1.50 1

29 138.51 142.83 0.00 0.00 3.73 3.78 1.50 1.50 1.50 1.50 1

30 142.83 150.79 0.00 0.00 3.71 3.73 1.50 1.50 1.50 1.50 1
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Ntr x1 x2 z1a z2a z2b z1b v1a v2a v2b v1b Ncap

31 150.79 155.14 0.00 0.00 3.81 3.71 1.50 1.50 1.50 1.50 1

32 155.14 159.14 0.00 0.00 3.80 3.81 1.50 1.50 1.50 1.50 1

33 159.14 162.82 0.00 0.00 3.65 3.80 1.50 1.50 1.50 1.50 1

34 162.82 164.49 0.00 0.00 4.06 3.65 1.50 1.50 1.50 1.50 1

35 164.49 171.47 0.00 0.00 4.00 4.06 1.50 1.50 1.50 1.50 1

36 171.47 175.16 0.00 0.00 3.96 4.00 1.50 1.50 1.50 1.50 1

37 175.16 179.12 0.00 0.00 3.86 3.96 1.50 1.50 1.50 1.50 1

38 179.12 183.84 0.00 0.00 4.17 3.86 1.50 1.50 1.50 1.50 1

39 183.84 187.48 0.00 0.00 4.62 4.17 1.50 1.50 1.50 1.50 1

40 187.48 195.79 0.00 0.00 4.96 4.62 1.50 1.50 1.50 1.50 1

41 195.79 197.15 0.00 0.00 5.33 4.96 1.50 1.50 1.50 1.50 1

42 197.15 200.13 0.00 0.00 5.37 5.33 1.50 1.50 1.50 1.50 1

43 200.13 204.82 0.00 0.00 5.41 5.37 1.50 1.50 1.50 1.50 1

44 204.82 211.84 0.00 0.00 5.40 5.41 1.50 1.50 1.50 1.50 1

45 211.84 214.81 0.00 0.00 5.40 5.40 1.50 1.50 1.50 1.50 1

46 0.00 7.50 3.87 3.86 4.05 4.05 1.70 1.70 1.80 1.80 2

47 7.50 13.18 3.86 3.86 4.05 4.05 1.70 1.70 1.80 1.80 2

48 13.18 16.47 3.86 3.91 4.05 4.05 1.70 1.70 1.80 1.80 2

49 16.47 19.16 3.91 3.90 4.05 4.05 1.70 1.70 1.80 1.80 2

50 19.16 35.46 3.90 4.00 4.16 4.05 1.70 1.70 1.80 1.80 2

51 35.46 52.45 4.00 4.11 4.27 4.16 1.70 1.70 1.80 1.80 2

52 52.45 68.48 4.11 4.11 4.28 4.27 1.70 1.70 1.80 1.80 2

53 68.48 76.49 4.11 4.07 4.23 4.28 1.70 1.70 1.80 1.80 2

54 76.49 82.80 4.07 4.01 4.18 4.23 1.70 1.70 1.80 1.80 2

55 82.80 87.81 4.01 3.84 4.12 4.18 1.60 1.60 1.70 1.70 2

56 87.81 93.47 3.84 3.69 3.97 4.12 1.60 1.60 1.70 1.70 2

57 93.47 98.13 3.69 3.59 3.86 3.97 1.60 1.60 1.70 1.70 2

58 98.13 102.15 3.59 3.50 3.81 3.86 1.60 1.60 1.70 1.70 2

59 102.15 105.46 3.50 3.50 3.77 3.81 1.60 1.60 1.70 1.70 2

60 105.46 110.14 3.50 3.26 3.42 3.77 1.60 1.60 1.70 1.70 2

61 110.14 114.15 3.26 3.08 3.23 3.42 1.60 1.60 1.70 1.70 2

62 114.15 118.12 3.08 2.53 2.69 3.23 1.60 1.60 1.70 1.70 2
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Ntr x1 x2 z1a z2a z2b z1b v1a v2a v2b v1b Ncap

63 118.12 120.46 2.53 1.93 2.15 2.69 1.60 1.60 1.70 1.70 2

64 120.46 121.81 1.93 1.49 1.81 2.15 1.60 1.60 1.70 1.70 2

65 121.81 122.15 1.49 1.37 1.68 1.81 1.60 1.60 1.70 1.70 2

66 122.15 123.46 1.37 0.91 1.28 1.68 1.60 1.60 1.70 1.70 2

67 123.46 125.13 0.91 0.96 1.29 1.28 1.60 1.60 1.70 1.70 2

68 125.13 126.12 0.96 1.12 1.50 1.29 1.60 1.60 1.70 1.70 2

69 126.12 127.17 1.12 1.55 1.82 1.50 1.60 1.60 1.70 1.70 2

70 127.17 130.48 1.55 2.55 2.82 1.82 1.60 1.60 1.70 1.70 2

71 130.48 131.50 2.55 2.78 3.03 2.82 1.60 1.60 1.70 1.70 2

72 131.50 133.51 2.78 3.15 3.48 3.03 1.60 1.60 1.70 1.70 2

73 133.51 138.51 3.15 3.78 3.95 3.48 1.60 1.60 1.70 1.70 2

74 138.51 142.83 3.78 3.73 3.91 3.95 1.60 1.60 1.70 1.70 2

75 142.83 150.79 3.73 3.71 3.85 3.91 1.60 1.60 1.70 1.70 2

76 150.79 155.14 3.71 3.81 3.93 3.85 1.60 1.60 1.70 1.70 2

77 155.14 159.14 3.81 3.80 3.88 3.93 1.60 1.60 1.70 1.70 2

78 159.14 162.82 3.80 3.65 3.83 3.88 1.60 1.60 1.70 1.70 2

79 162.82 164.49 3.65 4.06 4.06 3.83 1.60 1.60 1.70 1.70 2

80 164.49 171.47 4.06 4.00 4.10 4.06 1.60 1.60 1.70 1.70 2

81 171.47 175.16 4.00 3.96 4.05 4.10 1.60 1.60 1.70 1.70 2

82 175.16 179.12 3.96 3.86 4.03 4.05 1.60 1.60 1.70 1.70 2

83 179.12 183.84 3.86 4.17 4.39 4.03 1.60 1.60 1.70 1.70 2

84 183.84 187.48 4.17 4.62 4.71 4.39 1.60 1.60 1.70 1.70 2

85 187.48 195.79 4.62 4.96 5.25 4.71 1.60 1.60 1.70 1.70 2

86 195.79 197.15 4.96 5.33 5.42 5.25 1.60 1.60 1.70 1.70 2

87 197.15 200.13 5.33 5.37 5.48 5.42 1.60 1.60 1.70 1.70 2

88 200.13 204.82 5.37 5.41 5.58 5.48 1.60 1.60 1.70 1.70 2

89 204.82 211.84 5.41 5.40 5.58 5.58 1.60 1.60 1.70 1.70 2

90 211.84 214.81 5.40 5.40 6.00 5.58 1.60 1.60 1.70 1.70 2

91 0.00 7.50 4.05 4.05 4.62 4.55 3.30 3.30 4.00 4.00 3

92 7.50 13.18 4.05 4.05 4.62 4.62 3.30 3.30 4.00 4.00 3

93 13.18 16.47 4.05 4.05 4.62 4.62 3.30 3.30 4.00 4.00 3

94 16.47 19.16 4.05 4.05 4.62 4.62 3.30 3.30 4.00 4.00 3

95 19.16 35.46 4.05 4.16 4.80 4.62 3.30 3.30 4.00 4.00 3

104



Ntr x1 x2 z1a z2a z2b z1b v1a v2a v2b v1b Ncap

96 35.46 52.45 4.16 4.27 4.84 4.80 3.30 3.30 4.00 4.00 3

97 52.45 68.48 4.27 4.28 4.84 4.84 3.30 3.30 4.00 4.00 3

98 68.48 76.49 4.28 4.23 4.84 4.84 3.30 3.30 4.00 4.00 3

99 76.49 82.80 4.23 4.18 4.84 4.84 3.30 3.30 4.00 4.00 3

100 82.80 87.81 4.18 4.12 4.79 4.84 3.50 3.50 3.80 3.80 3

101 87.81 93.47 4.12 3.97 4.67 4.79 3.50 3.50 3.80 3.80 3

102 93.47 98.13 3.97 3.86 4.67 4.67 3.50 3.50 3.80 3.80 3

103 98.13 102.15 3.86 3.81 4.64 4.67 3.50 3.50 3.80 3.80 3

104 102.15 105.46 3.81 3.77 4.53 4.64 3.50 3.50 3.80 3.80 3

105 105.46 110.14 3.77 3.42 4.39 4.53 3.50 3.50 3.80 3.80 3

106 110.14 114.15 3.42 3.23 3.98 4.39 3.50 3.50 3.80 3.80 3

107 114.15 118.12 3.23 2.69 3.45 3.98 3.50 3.50 3.80 3.80 3

108 118.12 120.46 2.69 2.15 2.90 3.45 3.50 3.50 3.80 3.80 3

109 120.46 121.81 2.15 1.81 2.26 2.90 3.50 3.50 3.80 3.80 3

110 121.81 122.15 1.81 1.68 2.03 2.26 3.50 3.50 3.80 3.80 3

111 122.15 123.46 1.68 1.28 1.60 2.03 3.50 3.50 3.80 3.80 3

112 123.46 125.13 1.28 1.29 1.68 1.60 3.50 3.50 3.80 3.80 3

113 125.13 126.12 1.29 1.50 1.95 1.68 3.50 3.50 3.80 3.80 3

114 126.12 127.17 1.50 1.82 2.35 1.95 3.50 3.50 3.80 3.80 3

115 127.17 130.48 1.82 2.82 3.41 2.35 3.50 3.50 3.80 3.80 3

116 130.48 131.50 2.82 3.03 3.63 3.41 3.50 3.50 3.80 3.80 3

117 131.50 133.51 3.03 3.48 4.06 3.63 3.50 3.50 3.80 3.80 3

118 133.51 138.51 3.48 3.95 4.42 4.06 3.50 3.50 3.80 3.80 3

119 138.51 142.83 3.95 3.91 4.50 4.42 3.50 3.50 3.80 3.80 3

120 142.83 150.79 3.91 3.85 4.51 4.50 3.50 3.50 3.80 3.80 3

121 150.79 155.14 3.85 3.93 4.51 4.51 3.50 3.50 3.80 3.80 3

122 155.14 159.14 3.93 3.88 4.51 4.51 3.50 3.50 3.80 3.80 3

123 159.14 162.82 3.88 3.83 4.54 4.51 3.50 3.50 3.80 3.80 3

124 162.82 164.49 3.83 4.06 4.73 4.54 3.20 3.20 3.80 3.80 3

125 164.49 171.47 4.06 4.10 4.73 4.73 3.20 3.20 3.80 3.80 3

126 171.47 175.16 4.10 4.05 4.75 4.73 3.20 3.20 3.80 3.80 3

127 175.16 179.12 4.05 4.03 4.79 4.75 3.20 3.20 3.80 3.80 3

128 179.12 183.84 4.03 4.39 4.92 4.79 3.20 3.20 3.80 3.80 3
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Ntr x1 x2 z1a z2a z2b z1b v1a v2a v2b v1b Ncap

129 183.84 187.48 4.39 4.71 5.16 4.92 3.20 3.20 3.80 3.80 3

130 187.48 195.79 4.71 5.25 5.57 5.16 3.20 3.20 3.80 3.80 3

131 195.79 197.15 5.25 5.42 5.74 5.57 3.20 3.20 3.80 3.80 3

132 197.15 200.13 5.42 5.48 5.84 5.74 3.20 3.20 3.80 3.80 3

133 200.13 204.82 5.48 5.58 5.99 5.84 3.20 3.20 3.80 3.80 3

134 204.82 211.84 5.58 5.58 6.16 5.99 3.20 3.20 3.80 3.80 3

135 211.84 214.81 5.58 6.00 6.40 6.16 3.20 3.20 3.80 3.80 3

136 0.00 7.50 4.55 4.62 5.30 5.30 4.50 4.50 5.00 5.00 4

137 7.50 13.18 4.62 4.62 5.32 5.30 4.50 4.50 5.00 5.00 4

138 13.18 16.47 4.62 4.62 5.33 5.32 4.50 4.50 5.00 5.00 4

139 16.47 19.16 4.62 4.62 5.34 5.33 4.50 4.50 5.00 5.00 4

140 19.16 35.46 4.62 4.80 5.54 5.34 4.50 4.50 5.00 5.00 4

141 35.46 52.45 4.80 4.84 5.62 5.54 4.50 4.50 5.00 5.00 4

142 52.45 68.48 4.84 4.84 5.62 5.62 4.50 4.50 5.00 5.00 4

143 68.48 76.49 4.84 4.84 5.62 5.62 4.50 4.50 5.00 5.00 4

144 76.49 82.80 4.84 4.84 5.62 5.62 4.50 4.50 5.00 5.00 4

145 82.80 87.81 4.84 4.79 5.62 5.62 4.50 4.50 5.00 5.00 4

146 87.81 93.47 4.79 4.67 5.56 5.62 4.50 4.50 5.00 5.00 4

147 93.47 98.13 4.67 4.67 5.43 5.56 4.50 4.50 5.00 5.00 4

148 98.13 102.15 4.67 4.64 5.31 5.43 4.50 4.50 5.00 5.00 4

149 102.15 105.46 4.64 4.53 5.21 5.31 4.50 4.50 5.00 5.00 4

150 105.46 110.14 4.53 4.39 5.07 5.21 4.50 4.50 5.00 5.00 4

151 110.14 114.15 4.39 3.98 4.93 5.07 4.50 4.50 5.00 5.00 4

152 114.15 118.12 3.98 3.45 4.61 4.93 4.50 4.50 5.00 5.00 4

153 118.12 120.46 3.45 2.90 4.42 4.61 4.50 4.50 5.00 5.00 4

154 120.46 121.81 2.90 2.26 4.34 4.42 4.50 4.50 5.00 5.00 4

155 121.81 122.15 2.26 2.03 4.34 4.34 4.50 4.50 5.00 5.00 4

156 122.15 123.46 2.03 1.60 4.34 4.34 4.50 4.50 5.00 5.00 4

157 123.46 125.13 1.60 1.68 4.34 4.34 4.50 4.50 5.00 5.00 4

158 125.13 126.12 1.68 1.95 4.34 4.34 4.50 4.50 5.00 5.00 4

159 126.12 127.17 1.95 2.35 4.34 4.34 4.50 4.50 5.00 5.00 4

160 127.17 130.48 2.35 3.41 4.44 4.34 4.50 4.50 5.00 5.00 4

161 130.48 131.50 3.41 3.63 4.53 4.44 4.50 4.50 5.00 5.00 4
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Ntr x1 x2 z1a z2a z2b z1b v1a v2a v2b v1b Ncap

162 131.50 133.51 3.63 4.06 4.70 4.53 4.50 4.50 5.00 5.00 4

163 133.51 138.51 4.06 4.42 5.12 4.70 4.50 4.50 5.00 5.00 4

164 138.51 142.83 4.42 4.50 5.13 5.12 4.50 4.50 5.00 5.00 4

165 142.83 150.79 4.50 4.51 5.18 5.13 4.50 4.50 5.00 5.00 4

166 150.79 155.14 4.51 4.51 5.18 5.18 4.50 4.50 5.00 5.00 4

167 155.14 159.14 4.51 4.51 5.20 5.18 4.50 4.50 5.00 5.00 4

168 159.14 162.82 4.51 4.54 5.28 5.20 4.50 4.50 5.00 5.00 4

169 162.82 164.49 4.54 4.73 5.47 5.28 4.00 4.00 5.00 5.00 4

170 164.49 171.47 4.73 4.73 5.56 5.47 4.00 4.00 5.00 5.00 4

171 171.47 175.16 4.73 4.75 5.63 5.56 4.00 4.00 5.00 5.00 4

172 175.16 179.12 4.75 4.79 5.74 5.63 4.00 4.00 5.00 5.00 4

173 179.12 183.84 4.79 4.92 5.91 5.74 4.00 4.00 5.00 5.00 4

174 183.84 187.48 4.92 5.16 6.07 5.91 4.00 4.00 5.00 5.00 4

175 187.48 195.79 5.16 5.57 6.47 6.07 4.00 4.00 5.00 5.00 4

176 195.79 197.15 5.57 5.74 6.53 6.47 4.00 4.00 5.00 5.00 4

177 197.15 200.13 5.74 5.84 6.65 6.53 4.00 4.00 5.00 5.00 4

178 200.13 204.82 5.84 5.99 6.77 6.65 4.00 4.00 5.00 5.00 4

179 204.82 211.84 5.99 6.16 6.89 6.77 4.00 4.00 5.00 5.00 4

180 211.84 214.81 6.16 6.40 6.80 6.89 4.00 4.00 5.00 5.00 4

181 0.00 7.50 5.30 5.30 6.77 6.75 5.50 5.50 6.40 6.40 5

182 7.50 13.18 5.30 5.32 6.80 6.77 5.50 5.50 6.40 6.40 5

183 13.18 16.47 5.32 5.33 6.81 6.80 5.50 5.50 6.40 6.40 5

184 16.47 19.16 5.33 5.34 6.83 6.81 5.50 5.50 6.40 6.40 5

185 19.16 35.46 5.34 5.54 6.91 6.83 5.50 5.50 6.40 6.40 5

186 35.46 52.45 5.54 5.62 6.95 6.91 5.50 5.50 6.40 6.40 5

187 52.45 68.48 5.62 5.62 6.95 6.95 5.50 5.50 6.40 6.40 5

188 68.48 76.49 5.62 5.62 6.95 6.95 5.50 5.50 6.40 6.40 5

189 76.49 82.80 5.62 5.62 6.95 6.95 5.50 5.50 6.40 6.40 5

190 82.80 87.81 5.62 5.62 6.95 6.95 5.71 5.71 6.40 6.40 5

191 87.81 93.47 5.62 5.56 6.95 6.95 5.71 5.71 6.40 6.40 5

192 93.47 98.13 5.56 5.43 6.87 6.95 5.71 5.71 6.40 6.40 5

193 98.13 102.15 5.43 5.31 6.74 6.87 5.71 5.71 6.40 6.40 5

194 102.15 105.46 5.31 5.21 6.63 e 6.74 5.71 5.71 6.40 6.40 5
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Ntr x1 x2 z1a z2a z2b z1b v1a v2a v2b v1b Ncap

195 105.46 110.14 5.21 5.07 6.58 6.63 5.71 5.71 6.40 6.40 5

196 110.14 114.15 5.07 4.93 6.57 6.58 5.71 5.71 6.40 6.40 5

197 114.15 118.12 4.93 4.61 6.52 6.57 5.71 5.71 6.40 6.40 5

198 118.12 120.46 4.61 4.42 6.52 6.52 5.71 5.71 6.40 6.40 5

199 120.46 121.81 4.42 4.34 6.52 6.52 5.71 5.71 6.40 6.40 5

200 121.81 122.15 4.34 4.34 6.52 6.52 5.71 5.71 6.40 6.40 5

201 122.15 123.46 4.34 4.34 6.52 6.52 5.71 5.71 6.40 6.40 5

202 123.46 125.13 4.34 4.34 6.52 6.52 5.71 5.71 6.40 6.40 5

203 125.13 126.12 4.34 4.34 6.52 6.52 5.71 5.71 6.40 6.40 5

204 126.12 127.17 4.34 4.34 6.52 6.52 5.71 5.71 6.40 6.40 5

205 127.17 130.48 4.34 4.44 6.57 6.52 5.71 5.71 6.40 6.40 5

206 130.48 131.50 4.44 4.53 6.63 6.57 5.71 5.71 6.40 6.40 5

207 131.50 133.51 4.53 4.70 6.75 6.63 5.71 5.71 6.40 6.40 5

208 133.51 138.51 4.70 5.12 7.06 6.75 5.71 5.71 6.40 6.40 5

209 138.51 142.83 5.12 5.13 7.30 7.06 5.71 5.71 6.40 6.40 5

210 142.83 150.79 5.13 5.18 7.59 7.30 5.71 5.71 6.40 6.40 5

211 150.79 155.14 5.18 5.18 7.69 7.59 5.71 5.71 6.40 6.40 5

212 155.14 159.14 5.18 5.20 7.78 7.69 5.71 5.71 6.40 6.40 5

213 159.14 162.82 5.20 5.28 7.84 7.78 5.71 5.71 6.40 6.40 5

214 162.82 164.49 5.28 5.47 7.86 7.84 5.71 5.71 6.40 6.40 5

215 164.49 171.47 5.47 5.56 7.96 7.86 5.60 5.60 6.42 6.42 5

216 171.47 175.16 5.56 5.63 8.03 7.96 5.60 5.60 6.42 6.42 5

217 175.16 179.12 5.63 5.74 8.11 8.03 5.60 5.60 6.42 6.42 5

218 179.12 183.84 5.74 5.91 8.18 8.11 5.60 5.60 6.42 6.42 5

219 183.84 187.48 5.91 6.07 8.23 8.18 5.60 5.60 6.42 6.42 5

220 187.48 195.79 6.07 6.47 8.34 8.23 5.60 5.60 6.42 6.42 5

221 195.79 197.15 6.47 6.53 8.36 8.34 5.60 5.60 6.42 6.42 5

222 197.15 200.13 6.53 6.65 8.39 8.36 5.60 5.60 6.42 6.42 5

223 200.13 204.82 6.65 6.77 8.52 8.39 5.60 5.60 6.42 6.42 5

224 204.82 211.84 6.77 6.89 8.78 8.52 5.60 5.60 6.42 6.42 5

225 211.84 214.81 6.89 6.80 8.60 8.78 5.60 5.60 6.42 6.42 5

226 0.00 7.50 6.75 6.77 9.82 9.80 6.50 6.50 7.00 7.00 6

227 7.50 13.18 6.77 6.80 9.82 9.82 6.50 6.50 7.00 7.00 6
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Ntr x1 x2 z1a z2a z2b z1b v1a v2a v2b v1b Ncap

228 13.18 16.47 6.80 6.81 9.82 9.82 6.50 6.50 7.00 7.00 6

229 16.47 19.16 6.81 6.83 9.82 9.82 6.50 6.50 7.00 7.00 6

230 19.16 35.46 6.83 6.91 9.82 9.82 6.50 6.50 7.00 7.00 6

231 35.46 52.45 6.91 6.95 9.91 9.82 6.50 6.50 7.00 7.00 6

232 52.45 68.48 6.95 6.95 10.59 9.91 6.55 6.55 7.00 7.00 6

233 68.48 76.49 6.95 6.95 11.14 10.59 6.60 6.60 7.00 7.00 6

234 76.49 82.80 6.95 6.95 11.85 11.14 6.65 6.65 7.00 7.00 6

235 82.80 87.81 6.95 6.95 12.41 11.85 6.70 6.70 7.00 7.00 6

236 87.81 93.47 6.95 6.95 12.87 12.41 6.70 6.70 7.00 7.00 6

237 93.47 98.13 6.95 6.87 13.24 12.87 6.70 6.70 7.00 7.00 6

238 98.13 102.15 6.87 6.74 13.56 13.24 6.70 6.70 7.00 7.00 6

239 102.15 105.46 6.74 6.63 13.73 13.56 6.70 6.70 7.00 7.00 6

240 105.46 110.14 6.63 6.58 13.91 13.73 6.70 6.70 7.00 7.00 6

241 110.14 114.15 6.58 6.57 14.04 13.91 6.70 6.70 7.00 7.00 6

242 114.15 118.12 6.57 6.52 14.10 14.04 6.70 6.70 7.00 7.00 6

243 118.12 120.46 6.52 6.52 14.14 14.10 6.70 6.70 7.00 7.00 6

244 120.46 121.81 6.52 6.52 14.16 14.14 6.70 6.70 7.00 7.00 6

245 121.81 122.15 6.52 6.52 14.16 14.16 6.70 6.70 7.00 7.00 6

246 122.15 123.46 6.52 6.52 14.18 14.16 6.70 6.70 7.00 7.00 6

247 123.46 125.13 6.52 6.52 14.17 14.18 6.70 6.70 7.00 7.00 6

248 125.13 126.12 6.52 6.52 14.18 14.17 6.70 6.70 7.00 7.00 6

249 126.12 127.17 6.52 6.52 14.19 14.18 6.70 6.70 7.00 7.00 6

250 127.17 130.48 6.52 6.57 14.19 14.19 6.70 6.70 7.00 7.00 6

251 130.48 131.50 6.57 6.63 14.19 14.19 6.70 6.70 7.00 7.00 6

252 131.50 133.51 6.63 6.75 14.19 14.19 6.70 6.70 7.00 7.00 6

253 133.51 138.51 6.75 7.06 14.18 14.19 6.70 6.70 7.00 7.00 6

254 138.51 142.83 7.06 7.30 14.11 14.18 6.70 6.70 7.00 7.00 6

255 142.83 150.79 7.30 7.59 13.97 14.11 6.70 6.70 7.00 7.00 6

256 150.79 155.14 7.59 7.69 13.73 13.97 6.70 6.70 7.00 7.00 6

257 155.14 159.14 7.69 7.78 13.37 13.73 6.70 6.70 7.00 7.00 6

258 159.14 162.82 7.78 7.84 13.18 13.37 6.70 6.70 7.00 7.00 6

259 162.82 164.49 7.84 7.86 13.11 13.18 6.65 6.65 7.00 7.00 6

260 164.49 171.47 7.86 7.96 12.81 13.11 6.60 6.60 7.00 7.00 6
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Ntr x1 x2 z1a z2a z2b z1b v1a v2a v2b v1b Ncap

261 171.47 175.16 7.96 8.03 12.66 12.81 6.57 6.57 7.00 7.00 6

262 175.16 179.12 8.03 8.11 12.59 12.66 6.52 6.52 7.00 7.00 6

263 179.12 183.84 8.11 8.18 12.28 12.59 6.52 6.52 7.00 7.00 6

264 183.84 187.48 8.18 8.23 12.05 12.28 6.52 6.52 7.00 7.00 6

265 187.48 195.79 8.23 8.34 11.50 12.05 6.52 6.52 7.00 7.00 6

266 195.79 197.15 8.34 8.36 11.43 11.50 6.52 6.52 7.00 7.00 6

267 197.15 200.13 8.36 8.39 11.36 11.43 6.52 6.52 7.00 7.00 6

268 200.13 204.82 8.39 8.52 11.24 11.36 6.52 6.52 7.00 7.00 6

269 204.82 211.84 8.52 8.78 10.98 11.24 6.52 6.52 7.00 7.00 6

270 211.84 214.81 8.78 8.60 11.00 10.98 6.52 6.52 7.00 7.00 6

271 0.00 7.50 9.80 9.82 20.00 20.00 8.00 8.00 8.30 8.30 7

272 7.50 13.18 9.82 9.82 20.00 20.00 8.00 8.00 8.30 8.30 7

273 13.18 16.47 9.82 9.82 20.00 20.00 8.00 8.00 8.30 8.30 7

274 16.47 19.16 9.82 9.82 20.00 20.00 8.00 8.00 8.30 8.30 7

275 19.16 35.46 9.82 9.82 20.00 20.00 8.00 8.00 8.30 8.30 7

276 35.46 52.45 9.82 9.91 20.00 20.00 8.00 8.00 8.30 8.30 7

277 52.45 68.48 9.91 10.59 20.00 20.00 8.00 8.00 8.30 8.30 7

278 68.48 76.49 10.59 11.14 20.00 20.00 8.00 8.00 8.30 8.30 7

279 76.49 82.80 11.14 11.85 20.00 20.00 8.00 8.00 8.30 8.30 7

280 82.80 87.81 11.85 12.41 20.00 20.00 8.00 8.00 8.30 8.30 7

281 87.81 93.47 12.41 12.87 20.00 20.00 8.00 8.00 8.30 8.30 7

282 93.47 98.13 12.87 13.24 20.00 20.00 8.00 8.00 8.30 8.30 7

283 98.13 102.15 13.24 13.56 20.00 20.00 8.00 8.00 8.30 8.30 7

284 102.15 105.46 13.56 13.73 20.00 20.00 8.00 8.00 8.30 8.30 7

285 105.46 110.14 13.73 13.91 20.00 20.00 8.00 8.00 8.30 8.30 7

286 110.14 114.15 13.91 14.04 20.00 20.00 8.00 8.00 8.30 8.30 7

287 114.15 118.12 14.04 14.10 20.00 20.00 8.00 8.00 8.30 8.30 7

288 118.12 120.46 14.10 14.14 20.00 20.00 8.00 8.00 8.30 8.30 7

289 120.46 121.81 14.14 14.16 20.00 20.00 8.00 8.00 8.30 8.30 7

290 121.81 122.15 14.16 14.16 20.00 20.00 8.00 8.00 8.32 8.32 7

291 122.15 123.46 14.16 14.18 20.00 20.00 8.00 8.00 8.32 8.32 7

292 123.46 125.13 14.18 14.17 20.00 20.00 8.00 8.00 8.32 8.32 7

293 125.13 126.12 14.17 14.18 20.00 20.00 8.00 8.00 8.32 8.32 7
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Ntr x1 x2 z1a z2a z2b z1b v1a v2a v2b v1b Ncap

294 126.12 127.17 14.18 14.19 20.00 20.00 8.00 8.00 8.32 8.32 7

295 127.17 130.48 14.19 14.19 20.00 20.00 8.00 8.00 8.32 8.32 7

296 130.48 131.50 14.19 14.19 20.00 20.00 8.00 8.00 8.32 8.32 7

297 131.50 133.51 14.19 14.19 20.00 20.00 8.00 8.00 8.32 8.32 7

298 133.51 138.51 14.19 14.18 20.00 20.00 8.00 8.00 8.32 8.32 7

299 138.51 142.83 14.18 14.11 20.00 20.00 8.00 8.00 8.32 8.32 7

300 142.83 150.79 14.11 13.97 20.00 20.00 8.00 8.00 8.32 8.32 7

301 150.79 155.14 13.97 13.73 20.00 20.00 8.00 8.00 8.32 8.32 7

302 155.14 159.14 13.73 13.37 20.00 20.00 8.00 8.00 8.32 8.32 7

303 159.14 162.82 13.37 13.18 20.00 20.00 8.00 8.00 8.32 8.32 7

304 162.82 164.49 13.18 13.11 20.00 20.00 8.00 8.00 8.35 8.35 7

305 164.49 171.47 13.11 12.81 20.00 20.00 8.00 8.00 8.35 8.35 7

306 171.47 175.16 12.81 12.66 20.00 20.00 8.00 8.00 8.35 8.35 7

307 175.16 179.12 12.66 12.59 20.00 20.00 8.00 8.00 8.35 8.35 7

308 179.12 183.84 12.59 12.28 20.00 20.00 8.00 8.00 8.35 8.35 7

309 183.84 187.48 12.28 12.05 20.00 20.00 8.00 8.00 8.35 8.35 7

310 187.48 195.79 12.05 11.50 20.00 20.00 8.00 8.00 8.35 8.35 7

311 195.79 197.15 11.50 11.43 20.00 20.00 8.00 8.00 8.35 8.35 7

312 197.15 200.13 11.43 11.36 20.00 20.00 8.00 8.00 8.35 8.35 7

313 200.13 204.82 11.36 11.24 20.00 20.00 8.00 8.00 8.35 8.35 7

314 204.82 211.84 11.24 10.98 20.00 20.00 8.00 8.00 8.35 8.35 7

315 211.84 214.81 10.98 11.00 20.00 20.00 8.00 8.00 8.35 8.35 7
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Apéndice E

Flexura Litosferica

La litosfera corresponde a la capa más externa de la Tierra sólida, mecánicamente se compor-

tan como una unidad riǵıda durante intervalos de tiempos geológicos (∼ 108 años). El borde

inferior de la litosfera está definido por una isoterma a una temperatura tiṕıca de ∼ 1300o C,

las rocas sobre esta isoterma están suficientemente fŕıas que no sufren deformación significati-

vamente. Dentro de las cuencas oceánicas, la litosfera posee un grosor de tan sólo unos pocos

kilómetros debajo de las dorsales oceánicas y un alto flujo calórico, en cambio al alejarse de

la dorsal el espesor de la litosfera aumenta hasta más de 100 kilómetros (litosfera antigua y fŕıa).

La litosfera bajo ciertas condiciones f́ısicas se puede comportar elásticamente, las cuales de-

penden principalmente del gradiente termal al cual esta sometida la roca y el tipo litológico,

también depende en segundo orden de la tasa de deformación. Para bajos gradientes geotérmi-

cos la litosfera se compone por la corteza y parte del manto superior. Para cortezas más gruesas

es posible que parte de la corteza se comporte elásticamente (corteza superior) y un segmento

del manto, dejando atrapada una sección de corteza (inferior) que fluye entre dos capas ŕıgidas,

de modo que para pequeños esfuerzos como el de una carga estática se puede aproximar la

respuesta flexural como una respuesta elástica.
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Flexura

La ecuación que liga la deflexión tridimensional de la litosfera w(x, y) producto de una carga

superficial q(x, y) está dada por [Watts et al; 1982]:

D∇4w + (ρm − ρcarga) · g · w(x, y) = q(x, y) (E.1)

donde:

D = E·T 3
e

12(1−ν2)
= rigidez flexural

E: modúlo de Young

ν: razón de Poisson

Te: espesor elástico

ρm: densidad del manto

ρcarga: densidad de la carga

∇ corresponde al operador biarmónico ∇4 =
∂4()

∂x4
+
∂4()

∂y4

El término (ρm − ρcarga) · g · w(x, y) representa la fuerza de reacción por unidad de área que

ejerce el manto al ser sometido por una carga de densidad ρcarga (ver figura E.1).
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Deflexión de la litósfera oceánica

El hecho que los guyots, montes o volcanes submarinos estén sumergidos en agua produce

que la carga que ejercen sobre la litosfera es menor a la carga que producirián śı estubiera en

continente (principio de Arqúımedes). De esta forma la fuerza por unidad de área que ejerce

el edificio volcánico sobre la litósfera oceánica esta por:

q(x, y) = (ρcarga − ρw) · g ·H(x, y) (E.2)

donde ρw corresponde a la densidad del agua

w

B

corteza oceánica

manto

z
x

y

H Zo

agua

q

R

Figura E.1: Modelo flexural: litosfera oceánica: El edificio volcánico posee

una carga superficial q, la cual está dada por : q = (ρcarga−ρw) ·g ·H.

La fuerza de empuje del fluido (manto) es R = (ρm − ρcarga) · g · w.

H = topograf́ıa del suelo marino

Zo = profundidad de referencia para medir la topograf́ıa H

w = deflexión

B = batimetŕıa

Reemplazando E.2 en E.1:

D∇4w + (ρm − ρcarga) · g · w(x, y) = (ρcarga − ρw) · g ·H(x, y) (E.3)

De E.3 se aprecia que cuando la rigidez D → 0 se obtiene:

w(x, y) = H(x, y) · (ρcarga − ρw)

(ρm − ρcarga)
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Que corresponde a la respuesta isostática (Isostacia local) o compensación de Airy. En este caso

la deflexión litosferica corresponde a una mimı́ca de la topograf́ıa amplificada por un factor
(ρcarga−ρw)
(ρm−ρcarga) (compensación isostática de Airy). Este comportamiento ocurre con una litósfera

joven (cercana a la dorsal mesoceánica), en donde al experimentar una carga de superficie

experimentaŕıa una respuesta isostática. Por otro lado si la rigidez (D →∞) ⇒ w=0, es decir

la litósfera no sufre deflexión (litósfera fŕıa).
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J. Int, 101, págs. 425 - 478, 1990.

[23] Flueh, E.R., Koop,H., Schreckenberger, B (edts), 2002. Subduction processes off

Chile. Cruise Report, Geomar.

[8] Flueh, E.R., Vidal, N., Ranero, C.R., Hojka, A., von Huene, R., Bialas, J., Hinz,K.,

Cordoba, D., Danobetitia, J.J. and Zelt, C. Seismic investigation of the continental
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