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La geometria y evolucion del volcanismo oceanico en ambiente intraplaca, parecen estar
controlados primariamente por procesos magmaticos asociados a la fuente mantélica. Sin
embargo, a menor escala, el ascenso magmatico y la configuracion de los centros
volcanicos construidos en superficie serian el resultado de una interaccion bidireccional
entre los procesos volcanicos y aquellos ligados a las condiciones fisicas de la litosfera.

Los diques, un rasgo persistente en las secuencias volcanicas de islas oceanicas, han sido
tradicionalmente una de las formas utilizadas para reconocer el régimen tectonico
imperante en una region. Su estudio combinado con un analisis mecanico de la litosfera,
permitirian comprender la forma en que esta interaccion ocurre en el tiempo y el espacio.

Por su avanzado nivel de erosion, las islas oceadnicas Robinson Crusoe y Santa Clara, en el
Pacifico suroriental, exhiben numerosos diques, clasificados en tres conjuntos, atribuibles
tanto estructural como composicionalmente a las distintas etapas de desarrollo volcanico. El
primero, relacionado a la etapa emergente, presenta un persistente patron de
entrecruzamiento oblicuo, con direcciones principales alternantes y espesores submétricos.
El segundo, relacionado al escudo subaéreo, se caracteriza por presentar diques de espesor
inferior a 2 m, con alta regularidad y paralelismo, relacionados en su sector mas intenso a
una prominente zona de rift submarina. El tercer conjunto, relacionado al volcanismo
rejuvenecido se caracteriza por diques ocasionales y aislados, mas sinuosos y de espesor
entre 2y 20 m.

Con el objetivo de estudiar los efectos de la tectdnica intraplaca en la ocurrencia y
distribucion del volcanismo, se simulan los procesos de crecimiento y erosion de la isla
mediante un modelo de geometrias simplificadas. En base a éste, se realiza una estimacion
numérica tanto de la deformacion isostatica, como del régimen de esfuerzos tectonicos
locales (flexurales y de carga) generados en cada etapa.

Los resultados dan cuenta de una correlacion entre las variaciones del edificio volcanico y
la generacion de esfuerzos flexurales por alzamiento o subsidencia, cuya magnitud puede
superar ampliamente a los esfuerzos de carga. Su distribucidn segregaria la litésfera en
regiones compresivas, extensivas y neutrales cuya localizacion e intensidad dependeria
tanto del volumen y geometria del edificio volcanico, como del espesor elastico de la placa.
De esta forma, durante la etapa de crecimiento y subsidencia, en el eje del edificio
volcanico se desarrolla un nacleo extensivo, region que podria atraer diques y concentrar el
transporte intrusivo de magmas y el posible desarrollo de zonas de rift en escudos
volcanicos. Durante la etapa de erosion post-escudo, la descarga y alzamiento insular
invertiria la accion del fendmeno flexural, generando compresion en profundidad y
extension en la superficie, como incentivo al proceso de volcanismo rejuvenecido.

El presente modelo de evolucion volcanica y tectonica, es aplicable a otras islas oceanicas y
montes submarinos en ambientes de intraplaca. Asimismo, algunos de los conceptos
desarrollados pueden ser aplicados en otros ambientes volcanicos, contribuyendo en sentido
mas amplio, a la comprension de las relaciones generales entre volcanismo y tectonica.
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1. INTRODUCCION

1.1. PLANTEAMIENTO DEL PROBLEMA

La isla Robinson Crusoe (RC) pertenece a la dorsal de Juan Fernandez, una cadena
volcéanica de islas y montes submarinos cuyo origen es atribuido a la accion combinada de
la traslacion de la placa oceédnica de Nazca y la presencia de un hotspot, fuente magmatica
relativamente estacionaria, que actualmente estaria localizada unos 300 km al oeste, en el
extremo occidental de la cadena (Baker et al., 1987; Von Huene et al., 1997; Devey et al.,
2000).

Por su avanzado estado de erosion actual, Robinson Crusoe posee numerosos sitios donde
afloran complejos de diques, conductos de transporte magmatico desarrollados durante los
episodios de crecimiento magmatico y volcanico, cuya geometria reflejaria caracteristicas
del campo de esfuerzos corticales locales en esos periodos (e.g. Rubin, 1995). Ademas, por
situarse en una ubicacion alejada de los margenes de placas, los efectos tectonicos

regionales actuando sobre la isla, pueden considerarse localmente débiles.

En términos globales, la evolucion de los volcanes en dorsales ocednicas comprende etapas
comunes, caracterizadas por variaciones episddicas, tanto en la composicion quimica del
volcanismo, como en el volumen y distribucién de sus productos. Durante las distintas
etapas evolutivas, los procesos de adicién y redistribucion de materiales generan rasgos
geomorfoldgicos singulares sobre el edificio volcanico e imprimen una carga variable sobre
la litosfera subyacente (Ramalho et al., 2013; Moore et al., 1973; Staudigel y Clague,
2010). Debido a esta variacion de cargas, la litosfera sufre un desplazamiento isostatico
vertical y ademaés flexion, lo que afiade una componente flexural al campo de esfuerzos
tectonicos (e.g. Ten Brink, 1991). Estos efectos locales, escasamente estudiados a escala de
los edificios singulares, podrian influenciar los procesos de ascenso magmatico Yy

volcanismo.

De esta forma, el estudio de los complejos de diques, combinado con el andlisis de las

variaciones tectonicas de la litosfera, permitirian realizar inferencias para estudiar la posible



relacién dinamica entre la tectonica local y el transporte magmatico durante el desarrollo de

la isla Robinson Crusoe.

1.2.  HIPOTESIS DE TRABAJO

Las evidencias estructurales y geologicas de la evolucién insular de Robinson Crusoe se
pueden enlazar cualitativamente con estimaciones de primer orden de la magnitud y
distribucion del campo local de esfuerzos. A través de la reconstruccion de las variaciones
morfoldgicas y mecéanicas de cada etapa, considerando despreciable el efecto regional, se
pueden realizar inferencias acerca de los procesos de interaccion volcano-tectonica que
afectan el transporte magmatico, mecanismo primario en la dindmica evolutiva de los

volcanes oceanicos.

1.3. OBJETIVOS

1.3.1. Obijetivo general

Estudiar la relacion entre las variaciones tectonicas y la capacidad de transporte magmatico
durante la evolucion de la isla Robinson Crusoe, combinando el anélisis estructural de los

diques y la simulacién de variaciones mecanicas en sus distintas etapas de desarrollo.

1.3.2. Obijetivos especificos
«  Caracterizar estructuralmente los conjuntos de diques de la isla Robinson Crusoe.

«  Definir un modelo secuencial de variaciones de carga y morfologia para el edificio
volcanico, mediante geometrias que sinteticen los procesos de crecimiento y

destruccion que actlian en éste durante las distintas etapas evolutivas.

«  Calcular numéricamente la variacion isostatica y flexural de la litsfera como respuesta

a las variaciones en carga y estructura del edificio volcanico,



« En base a un analisis mecanico, estimar las magnitudes de los componentes del campo
de esfuerzos en el edificio volcanico y en la placa subyacente, para las distintas etapas

de evolucion.

«  Proponer un modelo tectonico y estructural que incorpore las caracteristicas evaluadas
del control tecténico en la temporalidad y distribuciéon del transporte magmatico y

volcanismo.

1.4. PRESENTACION DEL AREA DE ESTUDIO

1.4.1. Islas del archipiélago de Juan Fernandez

El archipiélago Juan Fernandez es un conjunto de islas oceanicas ubicadas en el Pacifico
Sur, pertenecientes al territorio insular chileno, las que corresponden a los Unicos
segmentos actualmente emergidos de la dorsal de Juan Fernadndez, una cadena de montes
mayormente submarinos situada frente a las costas de Chile central.. Lo integran las islas
Alejandro Selkirk, Robinson Crusoe y Santa Clara, las dos ultimas, pertenecientes al mismo

edificio volcanico.
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Figura 1-1: Localizacién de la Dorsal de Juan Fernandez en el Pacifico sur, frente a la
costa de Chile. En un recuadro azul se indica la zona de estudio del presente trabajo.
Se indica ubicacion de las secciones emergidas (AS: isla Alexander Selkirk, RC: islas
Robinson Crusoe y Santa Clara), ademas de los montes submarinos (A: Alfa, B: Beta,
G: Gamma, OH: grupo O’Higgins) y el puerto de Valparaiso. Lineas de costa en color
negro. Batimetria ETOPOL, disponible en linea, http://www.ngdc.noaa.gov/

mgg/global/



1.4.2. Ubicacion y accesos

Las islas se localizan cerca de los 34°S en el segmento occidental de la cadena, de unos 800
km de longitud y tendencia general ENE, siendo Alejandro Selkirk la més distante al
continente y Robinson Crusoe la méas cercana, a 670 km, en la latitud del puerto de

Valparaiso (Figura 1-1).

El acceso a Robinson Crusoe se puede realizar tanto por via aérea como maritima. Por la
via aérea, desde la ciudad de Santiago, aerolineas locales realizan vuelos con capacidad de
6 pasajeros y operan regularmente en periodo estival y disminuyen la operacién durante los
meses de invierno por el empeoramiento en las condiciones atmosféricas. La operacion esta
limitada a aviones de pequefia envergadura, debido a la restriccion que impone la
dimension de la Unica pista de aterrizaje, ubicada en el extremo suroeste de la isla. Tras el
arribo, se requiere un tramo de navegacion hasta el poblado, ubicado en la bahia
Cumberland, en el sector norte. Por la via maritima, mensual o bimensualmente viajan
buques desde Valparaiso, para el transporte de provisiones, carga y pasajeros, los que
recalan en el embarcadero de la bahia Cumberland.

1.4.3. Geografia

Administrativamente, este grupo de islas conforma la comuna de Juan Fernandez,
perteneciente a la provincia de Valparaiso. Tiene una poblacion aproximada de 630
habitantes (INE, 2010), mayormente concentrados en San Juan Bautista, Unica area urbana
del archipiélago. La labor productiva principal corresponde a la pesca artesanal y
comercializacion de la langosta de Juan Fernandez (Jasus Frontalis), especie endémica del
archipiélago, que actualmente se encuentra protegida por un sistema de restricciones
parciales a su captura. La isla Robinson Crusoe es la Gnica isla permanentemente habitada,
mientras que Alejandro Selkirk alberga una poblacion estacional de pescadores y sus
familias, que se asientan alli durante el periodo autorizado para la captura de langosta. La
isla Santa Clara se encuentra deshabitada, y su acceso se mantiene restringido para

proteccion ecologica.



2. MARCO TEORICO

2.1.  VOLCANISMO OCEANICO EN AMBIENTES DE INTRAPLACA

La gran mayoria de las islas oceanicas y montes submarinos son resultado de procesos de
construccién volcanica sobre el fondo marino. En este grupo se encuentran los edificios
volcanicos mas grandes del planeta como el macizo Tamu, en el Pacifico noroccidental
(Sager et al., 2013). En ambientes de intraplaca, lejos de los efectos tectdnicos provocados
por la interaccidn en los margenes de placas, el origen de este volcanismo aln es materia de

estudio.

En efecto, junto con el desarrollo de la teoria de la tectonica de placas, la existencia de
cadenas de islas volcanicas con edades progresivamente mas jovenes sugirid la
superposicién del efecto traslacional de la deriva oceanica, con la presencia de fuentes
estacionarias de volcanismo llamadas hotspots. Ejemplo emblematico de este tipo de

actividad es la cadena volcanica Hawaii-Emperador, en el Pacifico Central.

Segun la hipdtesis clésica, la actividad de los hotspots estaria sustentada por la accion
directa de plumas mantélicas (Morgan, 1972), columnas convectivas de larga duracién, que
transportan hasta la corteza terrestre, material en ascenso desde fuentes localizadas en el
manto profundo. Pese a tener una amplia aceptacion, la hipotesis de las plumas mantélicas
ha perdido popularidad en la Gltima década debido al surgimiento de una serie de teorias
alternativas y evidencias que no pueden ser explicadas Unicamente por su aplicacion. Se
postulan asi mecanismos alternativos para explicar la ocurrencia de cadenas volcanicas
intraplaca o dorsales asismicas, mediante procesos someros relacionados a los efectos de la
tecténica de placas, que no requeririan de los supuestos y condiciones que requiere la teoria
de las plumas (e.g. Anderson, 2000; Foulger, 2010). Estos mecanismos son descritos en una
serie de modelos que relacionan dinamicamente las caracteristicas de la litosfera (e.g.,
espesor, grado de flexura, estados de esfuerzos, estructuras, contraccion termal) y la
fertilidad de la fuente mantélica (e.g., composicion, heterogeneidad, temperatura), con la

finalidad de explicar el origen de los magmas precursores del volcanismo de intraplaca.



Courtillot et al. (2003), englobando la diversidad de teorias coexistentes, sugieren que la
ocurrencia de hotspots en el planeta poseeria tres origenes distintos (Figura 2-1). Del
catdlogo global, compuesto de ca. 50 hotspots, los denominados “hotspots primarios”
estarian generados por plumas originadas en zonas profundas del manto inferior, de
acuerdo al planteamiento clasico de Morgan (1971). Ejemplos de este reducido grupo (~10
casos), serian las cadenas volcénicas de Hawaii, Pascua y Reunion. El segundo tipo, los
denominados “hotspots secundarios”, involucran plumas mas pequefias y de menor
duracion, originadas en regiones mas someras del manto, probablemente descendientes de
grandes ‘superplumas’. Ejemplos de este grupo son mas numerosos (~20 casos), como las
cadenas volcanicas de Tahiti, Cook-Austral y Pitcairn. El tercer tipo de hotspots no estaria
relacionado a ningun tipo de pluma mantélica, sino que provendria del manto astenosférico,
en respuesta pasiva a la ruptura de la litdsfera, acorde a lo planteado por Anderson (2000).
Este esquema sintético consigue integrar las teorias discrepantes, atribuyendo los origenes

magmaticos a diferentes profundidades entre el nlcleo y la corteza (Courtillot et al., 2003).
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Figura 2-1: Modelos de formacién de hotspots. Tomado de Courtillot et al. (2003).



2.2.  ARQUITECTURA Y EVOLUCION DE VOLCANES OCEANICOS

El proceso de construccion de las islas ocednicas generalmente ocurre en etapas comunes,
las que dependiendo del ambiente en el que ocurre el volcanismo, genera morfologias
caracteristicas. Inicialmente descritas para el desarrollo y evolucién de las islas hawaiianas
(e.g. Clague y Darlymple, 1987; Garcia et al., 2010), han sido reconocidas en otras cadenas
volcanicas como las Islas Canarias (e.g. Carracedo, 1999, 1994) y Cabo Verde (Ramalho,
2011). Estas son:

i. Etapa de pre-escudo, de volcanismo alcalino inicial, generado en el fondo marino,

ii. Etapa de escudo, donde se construye la gran mayoria del volumen del volcan con
productos de afinidad dominantemente toleitica. Esta etapa a su vez posee tres niveles, el de
volcanismo submarino profundo (lavas almohadilladas), el de volcanismo emergente

(explosivo) y la etapa del volcanismo subaéreo, con posible desarrollo de calderas,

iii. Etapa de post-escudo, donde erupciones alcalinas de pequefio volumen coronan las

lavas de la etapa de escudo, y

iv. Etapa de volcanismo rejuvenecido, donde se emiten productos de tendencia

fuertemente alcalina, tras un periodo prolongado de erosion e inactividad.

Morfologicamente, el segmento del escudo construido bajo el nivel del mar presenta
pendientes sustancialmente mayores a las de la etapa subaérea. Por ende, los volcanes que
no sobrepasaron la etapa submarina presentan pendientes mas pronunciadas en su region
apical, mientras que aquellos volcanes que alcanzaron la superficie, adquieren la

morfologia tipica de escudo subaéreo, con pendientes suaves en sus flancos.

En la etapa subaérea las lavas que alcanzan el mar detienen su avance debido al rapido
enfriamiento, formando pronunciados deltas volcanicos (e.g. Moore et al., 1973), que
incrementan el contraste topografico entre las suaves pendientes del volcanismo subaéreo y
aquellas mas pronunciadas en los flancos submarinos. Esta caracteristica genera

inestabilidades importantes en los flancos, en especial durante episodios de rapido



crecimiento o de intrusiones magmaticas, momentos en que pueden activarse fallas y

desencadenarse colapsos y deslizamientos (Swanson et al., 1976; Smith y Wessel, 2000).

Tras la declinacion del volcanismo, se inicia una fase predominantemente erosiva, donde
los principales efectos moldeadores del terreno corresponden a procesos de
intemperizacion, remociones en masa y abrasion marina. La accion combinada de estos
procesos termina por labrar prominentes terrazas de abrasion marina en la superficie del
edificio volcanico. Si la isla permanece suficiente tiempo expuesta a estos agentes erosivos,
el proceso continuara hasta allanarla completamente, generandose un tipo especial de
monte submarino, denominado guyot o isla arrasada. El tamafio de estas terrazas permite
realizar estimaciones de la méxima elevacién y superficie que tuvieron las islas antes de su
erosion (e.g. Vogt y Smoot, 1984). Dado que en el entorno oceanico no existen procesos
capaces de transportar este volumen de sedimentos a largas distancias, esta etapa involucra
la redistribucion por transporte de la carga retirada de la seccion subaérea, hasta el fondo

marino, en la base del volcan.

El proceso erosivo en numerosas ocasiones se ve interrumpido por una fase de volcanismo
rejuvenecido (e.g. Clague y Dalrymple, 1987; Garcia et al., 2010; Konter y Jackson, 2012),
que tiene lugar luego de un prolongado hiatus temporal que habitualmente dura entre 0,25 y
2,5 Ma (e.g. Figura 2-2). Durante esta etapa, reconocida en numerosas cadenas volcénicas
de intraplaca, se emiten lavas de composicion fuertemente alcalina desde centros
volcanicos periféricos y aislados, las que rellenan los relieves erosivos formados durante la
etapa de reposo incorporando tardiamente pequefios volumenes volcanicos en la region
periférica de las islas oceanicas (Figura 2-3; e.g. Ribe y Christensen, 1999; Tagami et al.,
2003).

Los modelos propuestos para el origen del volcanismo rejuvenecido incluyen la fusién de la
litdsfera oceanica (e.g. Gurriet, 1987), la fusidén en una zona secundaria de la pluma, como
resultado de la expansion lateral bajo la litdsfera (e.g. Ribe y Christensen, 1999), el
alzamiento flexural relacionado a la carga sobre el eje de la pluma (Bianco et al., 2005),
ademas de modelos que combinan la flexura litosférica y la existencia de una zona de

fusién secundaria, los que entregarian un mecanismo fisico para explicar el inicio de la



etapa de volcanismo rejuvenecido, enfocando la fusion en niveles mas someros en la

pluma, junto con niveles méas elevados de fusién parcial (e.g. Garcia et al., 2010).

Los escasos registros temporales que documentan la ocurrencia del ciclo completo, indican
duraciones de entre 2 y 5 Ma para las islas Hawaiianas (e.g. Clague y Dalrymple, 1987;
Konter y Jackson, 2012; Figura 2-2), y mas de 20 Ma para las islas Canarias (e.g.
Carracedo, 1994).
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Figura 2-2: Grafico de la edad del volcanismo versus la distancia al volcan Kilauea
(ubicacion actual del hotspot) para las distintas etapas de volcanismo (Escudo, Post-
escudo, y volcanismo rejuvenecido). Modificado de Garcia et al. (2010).

El ejemplo de Samoa, grupo de islas oceanicas en el Pacifico Sudoccidental, destaca dado
que éstas presentan un mayor volumen relativo en la etapa de volcanismo rejuvenecido,

aparentemente relacionado a la magnificacion del fenomeno flexural (descrito en la seccién



2.3), debido a su proximidad con una zona de subduccion. Para este caso, estudios
petrolégicos sugieren temperaturas mas bajas que en la etapa de escudo para la fusion
somera por alzamiento flexural, ademéas del metasomatismo de la litdsfera, como fuentes

posibles para este voluminoso aporte magmatico (Konter y Jackson, 2012).
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Figura 2-3: Distribucion del volcanismo rejuvenecido en las islas Robinson Crusoe,
Santa Clara y las islas Hawaiianas. En color rojo se indica la ubicacion de los centros
volcanicos, y en color violeta los productos relacionados. Modificado de Sherrod et
al., 2007 y Morales, 1987.

2.3. RESPUESTA ISOSTATICA Y FLEXURAL

Frente al aumento de la carga por construccion de islas y montes submarinos, la litdsfera
responderia experimentando subsidencia y deformacion flexural. Este proceso forma
profundas cuencas en torno a la base de los volcanes, reconocibles por una anomalia
batimétrica que se observa alrededor de las islas o cadenas de montes submarinos (Figura
2-4).

Estas cuencas reciben el aporte sedimentario proveniente de la erosion de las islas,
generando plataformas clasticas que poseen en sus secuencias un registro completo del

volcanismo, pudiendo incluso representar unidades ya no existentes en la superficie,
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ademas de aquellas unidades inaccesibles 0 no expuestas de la etapa de volcanismo
submarino (Schmincke et al., 1995). En las cercanias de los volcanes, ademas, se pueden
reconocer grandes depdsitos de detritos y bloques, como evidencias de colapsos y

deslizamientos, transportados gravitacionalmente hasta cientos de kilémetros sobre el fondo
marino.

Figura 2-4: Anomalia de aire libre en las cadenas volcénicas de Hawaii (panel
superior) y Juan Fernandez (panel inferior). En ellas se aprecia indirectamente la
expresioén batimétrica de las depresiones y alzamientos flexurales que rodean a las
islas y montes submarinos a lo largo de las cadenas. Disponible en linea,
http://topex.ucsd.edu/grav_outreach/
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Existen numerosos estudios que buscan entender la deformacién que experimenta la placa
oceanica a consecuencia de la construccion de volcanes oceénicos (e.g. McNutt y Menard,
1978; Watts, 1978; Watts et al., 1980; Calmant et al., 1990; Wessel, 1993). Watts y Ten
Brink (1989), sugieren que hacia el extremo mas reciente de la cadena volcanica, la adicion
progresiva de nuevas cargas, a medida que la placa avanza sobre un hotspot, habria causado
procesos secuenciales de subsidencia y alzamiento, los que explicarian algunos patrones de

sedimentacion reconocibles en los perfiles sismicos.

Depresion flexural Bulbo flexural

A A
I \[ |

— — Nivel original de la placa — - —

Figura 2-5: Izquierda: Modelo de deformacion elastica de una placa por efecto de una

carga aplicada. Derecha: Esquema del efecto flexural de frente a una carga generada

por el crecimiento de un nuevo edificio en la cadena volcanica. Tomado de Mc Nutt &

Menard (1978).

La figura 2-5 representa el modelo empleado para explicar estas deformaciones, que asume
a la litésfera ocednica como una placa elastica sobre una astendsfera fluida (e.g. McNutt y
Menard, 1978; Watts, 2001). En este modelo, la fuerza que sostiene la carga adicional es la
flotacion generada por desplazamiento astenosférico, mientras que la rigidez de la placa, en
funcién de su espesor elastico, distribuye este peso sobre un area considerablemente mas
amplia. En el entorno de la carga afadida se originaria una depresion flexural, lugar donde
el piso oceanico experimenta subsidencia. Fuera de ésta se generaria una region de
alzamiento elastico, llamada bulbo flexural. La principal evidencia de este fendmeno se
encuentra en las islas ubicadas en la regién periférica de los volcanes en etapa de escudo
activo, que con frecuencia presentan indicadores de alzamiento en sus costas (e.g. Grigg y
Jones, 1997; McMurtry et al., 2010; Ramalho et al., 2013). En la seccion 4.3 se describe el
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detalle de las definiciones y expresiones fisicas de este modelo, también empleado en el

presente trabajo.

2.4. EMPLAZAMIENTO DE DIQUES

Durante todas las etapas de volcanismo, es comdn la ocurrencia de eventos de intrusion
magmatica lateral, los que originan la presencia de numerosos diques, presentes en todas
las unidades geoldgicas. Los diques pueden aparecer aislados o asociados en enjambres, es

decir, una coleccion de éstos, emplazados durante un mismo periodo de actividad.

Por poseer una geometria dominantemente planar, los diques admiten idealizaciones que
posibilitan un tratamiento teérico relativamente simple. Estos se forman por el flujo de
magma a través de fracturas, las que pueden corresponder a estructuras previas o
autoformarse hidraulicamente durante el proceso de inyeccidbn magmatica (Spence y
Turcotte, 1985; Rubin, 1995; Lister y Kerr, 1991). Los procesos fisicos dominantes en este
proceso son fracturamiento y deformacion elastica de las rocas de caja (Lister y Kerr,
1991), flujo y solidificacion del magma (Delaney y Pollard, 1982) y transferencia de calor
(Delaney, 1986).

Para que la propagacion de un dique sea viable, se requiere una serie de condiciones
relacionadas con la velocidad de propagacién, el estado del tensor de esfuerzos en el
sustrato, una presion magmatica minima, y fuerzas de flotacion (Lister y Kerr, 1991; Ida,
1999; Rubin, 1995; Lister, 1990). Idealmente se asume que los diques se forman por
desplazamiento extensional puro (Rubin, 1995), en que las fracturas se propagan por simple
apertura. Por este motivo, en el caso general se entienden como emplazados en una
direccion normal al minimo esfuerzo principal compresivo 63, y particularmente en un
plano paralelo al maximo esfuerzo principal compresivo 61 (Rubin, 1995). Si bien existen
modelos mas avanzados, que incorporan otras variables como la flotabilidad del magma
(e.g. Lister, 1990; Ida, 1999), y la perturbacién que los mismos diques generan al
propagarse en el campo local de esfuerzos (e.g. Muller et al., 2001; Mériaux y Lister, 2002)
éstos no niegan la relacion entre los diques y el tensor de esfuerzos principales. De este

modo, debido a sus mecanismos de emplazamiento, la orientacién y estructura de los
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diques esta regulada por el campo de esfuerzos (regional y/o local) existente al momento de

su formacion y por lo tanto su geometria permite hacer inferencias sobre este campo.

Segun Rubin (1990), existe una relacion directa entre el espesor de los diques y la presion
propulsora (driving pressure), definida como la diferencia entre la presion magmatica y el
esfuerzo confinante. Suponiendo una presién magmatica constante, diques de mayor grosor
se relacionaran a esfuerzos confinantes menores, mientras que diques delgados se
relacionarian a mayores esfuerzos confinantes. De esta forma, en algunas condiciones, es
posible establecer una relacion entre el ancho de los diques y las condiciones del esfuerzo
tectonico en el sustrato. Segun estudios mas recientes, la forma de los diques puede ser
explicada por la combinacion de la deformacion ineléstica de las rocas de caja, y ademas
del congelamiento en los bordes del dique, que actuaria previniendo su cierre, en la medida

que la presion magmatica disminuye durante el emplazamiento (Daniels et al., 2012).

2.5.  CAMPO DE ESFUERZOS LITOSFERICOS

Existen numerosos trabajos dedicados al estudio del efecto de los esfuerzos de la litdsfera
sobre los procesos de transporte magmatico. Ademas de una serie de efectos topogréficos
por formacién de calderas, y colapsos (e.g. Delcamp et al., 2012), el campo de esfuerzos
tiene la capacidad de modificar la orientacion de los diques, y por ende la direccion de

propagacién de los magmas en la corteza (Anderson, 1951; Rubin, 1995).

Muller et al. (2001) estudiaron el efecto del esfuerzo por la carga de un volcan sobre la
propagacion de diques en un medio elastico. Definen al campo de esfuerzos ambiental
como la combinacién del campo de esfuerzos regionales y la carga del volcan descansando
sobre una corteza semi-infinita. Los resultados indican que el esfuerzo de carga de un
volcan es capaz de atraer diques iniciados en profundidad, sobre una distancia lateral
proporcional al peso y envergadura del volcan, e inversamente proporcional a la presion
propulsora (driving pressure). De esta manera, la carga podria promover una correlacion
positiva entre el tamafio del volcan y su tasa de crecimiento. Advierten que este modelo,
que no considera la accion de los esfuerzos flexurales, se puede aplicar con validez solo en

casos de volcanes pequefios o placas gruesas, mientras que en casos donde el ancho del
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edificio volcanico excede al espesor elastico en un factor de 4 o mas, los esfuerzos

flexurales seran dominantes.

Al interior de las dorsales asismicas, el espaciamiento entre volcanes puede ser
efectivamente correlacionado con los esfuerzos flexurales, compresivos y extensionales,
inducidos en la litdsfera por la carga de volcanes adyacentes (e.g. Hieronimus y Bercovici,
1999; Ten Brink, 1991), los que actuarian favoreciendo o inhibiendo la migracion
magmatica.

A través de aproximaciones y analogias con la permeabilidad, Hieronimus y Bercovici
(1999), emplean el modelo propuesto por Ten Brink (1991) describiendo el efecto flexural
que segrega la corteza en dominios compresivos y extensivos. De lo anterior se concluye
que la region donde el flujo magmatico serd mas favorable es en la transicion entre la
depresion y el bulbo flexural, lugar donde la propagacion de fracturas cruzaria a través de
regiones extensionales contiguas (Figura 2-6). De esta forma, ademas del espaciamiento a
lo largo de la cadena volcanica, este modelo conseguiria explicar la existencia de cadenas

volcanicas paralelas y equidistantes en los montes e islas hawaiianos.

Plate motion
—_—
— — thhosphere// :
Tensile
stress
Compressive Melting _—
stress region

Figura 2-6: Efecto tectonico local de la flexura litosférica en volcanes oceéanicos, y su
influencia en la capacidad de transporte magmatico. Se resalta en color rojo el
posible trazado de fracturas en regiones extensionales contiguas. Modificado de
Hieronimus y Bercovici (1999).
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Bajo esta formulacién se deriva un modelo geométrico de segregacion de la litosfera en
regiones compresivas y extensivas que favorecen o impiden el ascenso vertical de magmay
que, ademas, reconoce la existencia de una serie de lugares geométricos transicionales
donde el valor de estos esfuerzos es nulo. Mediante este esquema se describe, en primera

instancia, la relacion entre el fenomeno flexural y el transporte magmatico en la litosfera.

2.6. ZONAS DE RIFT Y COMPLEJOS INTRUSIVOS DENSOS

Las denominadas zonas de rift volcanicas se definen como un conjunto de grietas
dilatacionales que conducen el ascenso, transporte y emisién de magmas derivados del
manto (Walker, 1999). Mientras que su expresion superficial consiste en zonas de
volcanismo fisural, su equivalente en profundidad adquiere la forma de enjambres de
diques de alto paralelismo e intensidad. Denominados por Walker (1992) como complejos
intrusivos coherentes, éstos ocurririan con mayor frecuencia en las regiones centrales de los

principales volcanes de escudo (Walker, 1999; Rubin 1990).

Numerosos estudios sefialan que la presencia de las zonas de rift juega un papel
preponderante en el origen y crecimiento de montes submarinos e islas oceanicas, dado que
en ellas ocurririan procesos esenciales que proporcionan dinamismo y eficiencia en la

construccidn de grandes edificios volcanicos (Walker, 1999; Dieterich, 1988).

Segun Walker (1992), la presencia de complejos intrusivos coherentes ha sido descrita en
todos los grandes volcanes basélticos lo suficientemente erodados para exhibirlos. Esto
sumado a la ocurrencia de volcanismo fisural en un importante nimero de grandes volcanes
en el planeta, da cuenta de la ubicuidad de este mecanismo de construccion en sistemas
volcénicos de larga duracion. La existencia de zonas de rift, ademas, esta reportada en
sistemas volcanicos situados en variadas configuraciones tectdnicas, como margenes
tectonicos divergentes (e.g. Islandia), margenes convergentes (arcos de islas y arcos
volcanicos continentales) y ambientes de intraplaca con grados variables de influencia
tectonica externa (e.g. Islas Canarias, Galapagos, Hawaii). Sin embargo, las zonas de rift
generadas en distintos ambientes tectonicos, exhiben diferencias en su estructura,
evidenciadas en caracteristicas como el grosor de los diques y su extension, o la morfologia

superficial en zonas de volcanismo activo (Rubin, 1990).

16



En islas oceénicas, las zonas de rift pueden estar presentes desde las etapas iniciales de su
formacion, participando en la evolucion tanto de la etapa de volcanismo submarino como la
de volcanismo subaéreo, e inclusive persistir hasta etapas en que el transporte magmatico
ha cesado, influenciando estructuralmente la dinamica de las etapas de destruccion de las
islas (e.g. Carracedo, 1999; Geyer y Marti, 2010; Dieterich, 1988).

Acerca del origen de las zonas de rift, se especula que la posicion de las intrusiones
iniciales pudiese estar determinada por estructuras en el basamento subvolcénico (e.g.
Carracedo, 1994; Walker, 1992; Geyer y Marti, 2010), aunque de cualquier forma existe
unanimidad en sefialar que, una vez formadas, las zonas de rift ofrecen un alto grado de
eficiencia en focalizar y acomodar las inyecciones magmaticas y la actividad volcéanica

posterior.

Las Gltimas décadas de monitoreo volcanico en islas oceanicas han permitido describir la
actividad magmatica en sistemas volcanicos con zonas de rift. Pese a que solo una pequefia
fraccion culmina en erupciones (White at al., 2006), los eventos magmaticos provocan
perturbaciones en el sistema que resultan observables mediante sus sefiales sismicas y
geodésicas. Durante estos eventos, la actividad ocurre de manera episodica, cuando el
magma almacenado en reservorios centrales someros se inyecta hacia las zonas de rift

durante etapas de intrusion lateral (e.g. Elsworth y Voight, 1995).

Una de las principales caracteristicas que presentan las zonas de rift es la notable capacidad
de atrapar y distribuir lateralmente las inyecciones magmaticas. Fiske y Jackson (1972),
empleando un modelo analogo que simula las condiciones elasticas de una zona de rift
existente, atribuyen la propagacion y la orientacion preferencial de los diques a la accién
del campo local de esfuerzos de carga, generado a consecuencia de la geometria tipica de
una zona volcéanica de estas caracteristicas. Con posterioridad, Swanson et al. (1976)
propusieron en base a datos sismicos y geodésicos, un modelo que relacionaria causalmente
los episodios de desplazamiento en el flanco sur del volcan Kilauea, con intrusiones
forzadas en las zonas de rift. Nakamura (1980) infiere que una zona de rift persistente en el
tiempo requeriria de un proceso de expansion lateral, que consiga restablecer el régimen de
esfuerzos tras un episodio de intrusiones. Especula que la interfase de sedimentos entre el
fondo marino y el edificio volcanico podria actuar como zona de debilidad para niveles de
17



despegue profundos, los que serian capaces de acomodar con suficiente eficiencia las

expansiones laterales.

Dieterich (1988) aplica modelacion numérica con el método de los elementos finitos para
estudiar la dinamica de las zonas de rift. Demuestra numéricamente la necesidad de
procesos adicionales que regulen el estado de esfuerzos y permitan su accion persistente.
Sefala la existencia de una relacién entre el coeficiente de friccion de la falla en el nivel de
despegue y la pendiente del flanco de la zona de rift. También propone un conjunto de
mecanismos de balance entre los procesos de intrusion, expansion lateral y evolucién de la
pendiente del edificio volcanico, los que al actuar consecutivamente tenderian a sostener en

el tiempo la accion prolongada de las zonas de rift.
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Figura 2-7: Esquema de la superficie de flotabilidad neutral, que representaria un
limite superior del nudcleo intrusivo denso al inhibir la propagacién de diques en el
resto del edificio volcanico. Modificado de Walker (1992).

Walker (1986), tras estudiar en detalle el complejo de diques del volcan Koolau en la isla
de Oahu, describe una concentracion bien definida en las inyecciones magmaticas, y
postula que, en comparacion con el magma transportado, el interior del complejo intrusivo
presentaria una densidad mayor, mientras que en el resto del edificio ellas serian menores.
Se define de esta forma la existencia de una zona de flotabilidad neutral (Walker, 1992),

ubicada en los margenes del complejo intrusivo, por donde los magmas tenderian a
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desplazarse (Figura 2-7). Esta observacion, ademas explicaria la marcada tendencia de los

magmas del volcan Kilauea a propagarse lateralmente y permanecer bajo la superficie.
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Figura 2-8: Esquema formulado por Hill y Zucca (1987), del crecimiento de la zona de
rift del volcan Kilauea en el borde sureste de la isla de Hawaii. Tomado de Leslie
(2004).
En base a datos de refraccion sisimica y gravimetria, Hill y Zucca (1987) reconocen la
existencia de nucleos densos formados por intrusiones a lo largo de zonas de rift, éstos
poseerian una forma de cufia triangular asimétrica y se localizarian bajo el eje de la zona de
rift (Figura 2-8). Con posterioridad, investigaciones mas detalladas han incrementado las
evidencias gravimétricas (e.g. Camacho et al., 2009) y sismicas (Figura 2-9; e.g. Contreras
et al., 2010; Sepulveda, 2012) de la existencia de estos nucleos densos al interior de montes
submarinos e islas oceanicas, ademés de indagar el efecto incremental que esta

heterogeneidad induciria sobre las estimaciones flexurales (Kim y Wessel, 2010).
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Figura 2-9: Modelo de velocidades sismicas calculados para volcanes oceanicos en
cadenas relacionadas a hotspot. A) Contreras-Reyes et al. (2010) para la cadena

Louisville en la placa Pacifica. B) Sepulveda (2012) para el monte O’Higgins en la
Dorsal de Juan Fernandez.

20



3. GEOLOGIAY TECTONICA

3.1. ANTECEDENTES

3.1.1. Placa de Nazca: Contexto tectonico y dindmica reciente

La placa oceanica de Nazca se localiza en la cuenca del Pacifico suroriental, frente a la
costa oeste de Sudameérica. Su limite septentrional, en la latitud del Ecuador, corresponde a
un borde divergente que la separa de la placa de Cocos. Al oeste limita con la placa del
Pacifico en un margen divergente denominado dorsal del Pacifico Oriental (DPO). Al este,
la placa de Nazca limita con la placa continental Sudamericana en la fosa de Peru-Chile,
margen convergente donde ocurre la subduccion. En su extremo meridional, el margen con
la placa Antartica comprende dos segmentos de distinta naturaleza: la falla transformante
de Chile, margen dominantemente conservativo, donde ademas existen regiones con

subduccidn, y la Dorsal de Chile, de naturaleza divergente (Figura 3-1).

Actualmente, en el margen de las placas Nazca-Pacifico, la DPO exhibe la tasa de
expansion mas rapida del mundo, variando desde ca. 120 mm/afio cerca del punto triple de
Galapagos (2°N), hasta alcanzar un maximo de ca. 145 mm/afio en las cercanias del punto
triple de Juan Fernandez (34°S, De Mets et al., 2010). Inmediatamente al sur de esta zona,
en el margen de las placas Antéartica y Pacifica, la DPO presenta una tasa de ca. 94 mm/afio
disminuyendo progresivamente hacia el sur, alcanzando ca. 85 mm/afio a los 50°S. Por su
parte, la dorsal de Chile actualmente presenta tasas de expansion de entre 50 y 52 mm/afio,
tras una reduccion sostenida que ha disminuido su magnitud a casi la mitad durante los
ultimos 10 Ma (Tebbens et al., 1997). Esta variacion es consistente con la disminucion

reportada en los ultimos 3,6 Ma para el segmento norte de la DPO (De Mets et al., 2010).

En el margen de las placas Nazca y Antartica, la falla transformante de Chile posee un
movimiento relativo dextral originado por la diferencia de velocidades de expansion en la
DPO a ambos lados del punto triple de Juan Fernandez. Tras prolongarse por mas de 1000
km, en su extremo oriental, la expansion de la Dorsal de Chile cancela el movimiento
relativo entre los bloques. Tras esto, su prolongacion pasiva hacia el este corresponde a la

zona de fractura Challenger, discontinuidad predominante que perdura hacia el oriente, e
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intersectaria de manera oblicua el eje de la dorsal de Juan Fernandez, en las proximidades
de la isla Robinson Crusoe (Figura 3-1). La zona de fractura Challenger también representa
un limite genético entre dos segmentos de la placa de Nazca: mientras que el bloque del
norte se crea en la dorsal del Pacifico Oriental, el bloque del sur se origina por la expansion
de la dorsal de Chile. A ambos lados de esta discontinuidad se conserva un desfase relativo
en las edades de la placa de hasta 15 Ma. En la zona de estudio, la edad de la placa alcanza
los valores de 32,0 + 0,9 Ma en el lado norte y 29,6 = 0,5 Ma en el sur de la zona de
fractura Challenger (Muller et al., 2008).

10°W 100°W 20°W 80°'W 70°wW

Figura 3-1: Ubicacion y contexto tecténico de la dorsal de Juan Fernandez en la placa
de Nazca. En lineas gruesas se muestran margenes de placas. En lineas punteadas
se muestran las Zonas de Fractura. Se indica ademas, la tasa actual de expansion de
los margenes divergentes en mm/afio segin De Mets et al. (2010).
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Segun la aproximacién clasica de Caldwell y Turcotte (1979), la zona de los montes
O’Higgins, donde la placa alcanza una edad de ca. 35 Ma, el espesor elastico alcanzaria ca.
25 km, y estimaciones mas recientes lejos de la fosa de subduccién al norte y sur de la
cadena indican un espesor de 25,9 y 36,5 km, respectivamente (Contreras y Osses, 2010).
Sin embargo, estudios en zonas con presencia de volcanismo oceanico, no avalan una
relacion simple entre el espesor eléstico efectivo y la edad de la placa (Manriquez, 2012;
Burov y Diament, 1995), ya que junto al emplazamiento y desarrollo de los grandes
volcanes oceanicos, cambios en el estado termal de la placa, en el espesor de la litdsfera y
la deformacion inelastica disminuirian la resistencia efectiva de la placa. De este modo, una
estimacion del espesor elastico efectivo, arroja valores del orden de 20 km (Manriquez,
2012). Por su parte, la zona de la isla Robinson Crusoe, donde la placa tendria una edad
actual de ca. 30 Ma, el espesor elastico alcanzaria un valor de ca. 20 km (sensu Caldwell y
Turcotte, 1979).

3.1.2. Dorsal de Juan Fernandez

La Dorsal de Juan Fernandez (DJF) comprende una veintena de montes volcanicos en su
mayoria submarinos, tanto aislados como sobreimpuestos, emplazados sobre la placa

oceanica de Nazca, al oeste de la fosa de Perd-Chile.

Su mecanismo de origen ha sido atribuido a una fuente pseudoestacionaria de volcanismo,
0 hotspot, sobre el cual se transporta la placa oceanica producto de la deriva tectonica (e.g.
Baker et al., 1987; von Huene y Ranero, 2009; Courtillot, 2003; Yafez et al., 2001, 2002;
Sleep, 1990; Steinberger, 2000; Davies, 1988). Mientras la placa avanza, se originan
cadenas volcénicas de edad progresivamente mayor en la medida que éstas se alejan del
hotspot.

De acuerdo al estudio de Courtillot et al. (2003), la Dorsal de Juan Fernandez no posee
todas las condiciones necesarias para ser considerada como proveniente de una pluma
mantélica de origen profundo, mientras que un analisis tomografico (Montelli et al., 2004,
2006) sugiere que su origen podria deberse al ascenso de una pluma mantélica de
profundidad media, al reconocer la existencia de anomalias térmicas bajo esta dorsal, poco

visibles a grandes profundidades, pero apreciables a bajas y medias.
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Este alineamiento se prolonga por mas de 800 km y posee una tendencia general de N83°E
(Figura 1-1). En el extremo oriental se encuentra un grupo de montes submarinos formado
por los montes O’Higgins y el ya subducido monte Papudo, de edad Miocena (ca. 9 Ma,
Yafez et al., 2001; Von Huene et al., 1997). Luego de una interrupcion de ca. 250 km sin
volcanes, prosigue un conjunto de montes mas regularmente espaciados, progresivamente
mas recientes y alejados del continente. En este grupo se localizan las islas, cuyas etapas de
escudo han sido fechadas en ca. 4 Ma en Robinson Crusoe y ca. 1 Ma en Alejandro Selkirk
(Reyes, 2012; Stuessy et al., 1967; Booker et al., 1967; Baker et al., 1987).

Sobre el efecto de la subduccién de la dorsal de Juan Fernandez bajo el continente
Sudamericano, se han indicado importantes implicancias a nivel tectdnico (e.g. Yafiez et
al., 2001, 2002; Arriagada et al., 2013), magmatico (e.g. Kay y Mpodozis, 2002, Kay et al.,
1991), e incluso metalogeénico (e.g. Reich et al., 2003).

3.1.3. Isla Robinson Crusoe

El edificio volcanico que contiene las islas de Robinson Crusoe y Santa Clara es el mas
voluminoso de la cadena volcanica (Astudillo, 2014), el cual tras un intenso proceso
erosivo, se encuentra en la fase final de erosion subaérea y esta cercano a convertirse en
una isla arrasada. El volumen emergido de estas islas, estimado entre 11 y 15 km®
(Astudillo, 2014), representa una fraccion de ca. 0,2% del volumen total actual del edificio
volcénico (7,6 a 7,7 x10° km?; Astudillo, 2014), las que exhiben una superficie menor que
Alejandro Selkirk, la isla méas reciente de la cadena. Sus cuencas hidrograficas con
orientacion este presentan mayor desarrollo y alcanzan su nivel de base en el mar, mientras
que las cuencas con orientacion oeste terminan en acantilados. Ademas, la plataforma
insular posee mayor desarrollo hacia el oeste y suroeste (Figura 3-2), sugiriendo que la
abrasion marina tendria un rol principal en la erosién de la isla y formacion de la
plataforma insular. Estas evidencias indicarian la importante relacion entre el sistema
climatico y la reciente evolucion geomorfologica de la isla (Astudillo, 2014).
Morfologicamente destaca también la presencia de una prominente zona de rift submarina

que se ubica en el extremo norte del edificio volcanico, reconocible en representaciones
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batimétricas y que se extiende de manera submarina mas de 20 km hacia el norte de la isla
(Figura 3-2).
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Figura 3-2: Morfologia del edificio volcanico de las islas Santa Clara y Robinson
Crusoe. Los rasgos predominantes corresponden a la amplia plataforma insular,
producto del prolongado proceso de abrasion marina, y la presencia de una
prominente zona de rift submarina, ubicada en el extremo norte del edificio. Curvas
de nivel cada 250 m. Modificado de Astudillo (2014).

Las islas estan constituidas por lavas, depésitos piroclasticos, numerosos enjambres de
diques méficos heterogéneamente distribuidos en la isla, y otros escasos cuerpos intrusivos
discordantes (Reyes, 2012; Baker et al., 1987; Morales, 1987). Ademas de las coberturas
sedimentarias fluviales y costeras recientes, sobre terrazas del extremo sur de la isla, se
reconocen localmente unidades sedimentarias supramareales holocenas, con contenido de

gastropodos marinos, los que dan cuenta de un notable alzamiento localizado, de unos 70 m

s.n.m. en los ultimos ca. 8 ka (Sepulveda et al., 2015).
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La Figura 3-3 representa un esquema simplificado de la geologia de las islas, clasificado en
funcion de sus unidades litoestratigraficas principales. La secuencia Punta Larga, la mas
antigua, representaria el periodo final de la etapa de volcanismo submarino o fase de

escudo emergente (>4 Ma).

1,4-08Ma [ Sec. Bahia del Padre
T - Sec. Puerto Inglés Superior
4,1-3,7 Ma |:_| Sec. Puerto Inglés Medio
1 [:I Sec. Puerto Inglés Inferior
>4 Ma - Secuencia Punta Larga

5 km

Figura 3-3: Esquema geoldgico de las islas Robinson Crusoe y Santa Clara.
Simplificado de Morales (1987) y Reyes (2012).
Posterior y concordantemente, las unidades que conforman la secuencia Puerto Inglés
representarian el completo desarrollo del escudo subaéreo (ca. 4,1 — 3,7 Ma), desde una
incipiente etapa subaérea, en la unidad inferior (SPIi), con presencia ocasional de lavas
almohadilladas, deltas de lava y evidencias de volcanismo explosivo. La unidad media
(SPIm) evidencia un rapido crecimiento volumétrico, hasta la unidad superior (SPIs) etapa
final del escudo subaéreo, desarrollado a kilémetros sobre el nivel del mar.

Finalmente, en localidades aisladas de la periferia, las secuencias de escudo se encuentran
coronadas por lavas, depdsitos y vestigios de conos piroclasticos, e intrusivos
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subvolcanicos asociados a una etapa de volcanismo rejuvenecido, agrupadas en la
secuencia denominada Bahia del Padre, emplazada en un rango de edad entre 1,4 y 0,8 Ma
(Morales, 1987; Reyes, 2012). Estos depdsitos volcanicos se emplazan en valles,
sobreyaciendo conglomerados fluviales y costeros, dado que su emplazamiento ocurrio

luego de un prolongado hiatus temporal de al menos 2 Ma (Reyes, 2012).

Ademas de las coberturas sedimentarias fluviales y costeras recientes, sobre terrazas de la
etapa de volcanismo rejuvenecido en el extremo sur de la isla, se reconocen localmente
unidades sedimentarias supramareales holocenas, con contenido de gastropodos marinos.
Estos dan cuenta de un notable alzamiento localizado, de unos 70 m s.n.m. en los dltimos
ca. 8 ka (Sepulveda et al., 2015).

Estudios geoquimicos e isotdpicos realizados en lavas y diques en la isla Robinson Crusoe,
determinaron la existencia de dos grupos de rocas basicas: secuencias de basaltos alcalinos
y toleiticos de la fase de escudo central, y escasas basanitas en intrusivos y unidades
aisladas del volcanismo rejuvenecido periférico (Secuencia Bahia del Padre), de ocurrencia
tardia en la serie de eventos volcéanicos (Figura 3-4; Baker et al., 1987, Reyes, 2012).
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Figura 3-4: Diagrama de clasificacion TAS (Le Bas et al., 1986) para las rocas (lavas y

diques) de la isla Robinson Crusoe. Se indica ademas la curva divisoria de los
campos alcalino y subalcalino. Explicacion en el texto. Tomado de Reyes (2012).
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Segun Reyes (2012), el volcanismo de RC presenta una clara tendencia de evolucion,
marcada por el aumento de la alcalinidad hacia las unidades volcanicas mas jovenes (Figura
3-5). En este sentido, las rocas parcialmente alteradas de la secuencia basal poseen una
composicion toleitica, la fase de volcanismo de escudo es transicional y las basanitas de la

fase rejuvenecida, son fuertemente alcalinas.
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Figura 3-5: Diagrama de razén Ba/Ta (indicador de alcalinidad) vs razén La/Yb
(pendiente de variacion de REE) para algunas rocas de RC. Tomado de Reyes (2012).

3.2. CARACTERIZACION GEOLOGICA Y ESTRUCTURAL DE DIQUES

Por poseer un intenso nivel de erosion, las islas Robinson Crusoe y Santa Clara exhiben
numerosos afloramientos de diques, alojados con distintos niveles de intensidad en todas
las unidades asociadas al volcanismo de escudo. El control geocronolégico directo sobre
los diques de la isla Robinson Crusoe es escaso, sin embargo un anélisis combinado de sus
mecanismos de emplazamiento en el escudo volcénico y las variaciones quimicas en las
distintas etapas de desarrollo, permitiria al menos definir un marco temporal relativo. Con
esta finalidad, a continuacién se describen las relaciones entre las unidades geoldgicas
principales, representantes de las distintas etapas de volcanismo, y los diques hospedados

en ellas.
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3.2.1. Relacion de los diques con las unidades huésped

Como ya se menciono, la isla Robinson Crusoe presenta una marcada tendencia
geoquimica hacia la alcalinidad en las rocas mas jovenes, y como rasgo general, los diques
son quimicamente indistinguibles de las lavas de la unidad huésped (Reyes, 2012). Esta
relacién composicional, e indirectamente cronoldgica, permite afirmar que desde el punto
evolutivo, tanto la roca huésped como los diques alojados en ella pueden ser considerados
como parte de la misma etapa de desarrollo del escudo (Reyes, 2012).

En la Secuencia Punta Larga, reconocible tanto en el sector suroccidental de la isla
Robinson Crusoe como en el sector occidental de la isla Santa Clara (Figura 3-6), los
diques presentan bordes nitidos, y comparten con la roca de caja un intenso nivel de
meteorizacion quimica, caracterizado por la abundancia de minerales secundarios en la

masa fundamental (Morales, 1987).

Figura 3-6: Diques de la Secuencia Punta Larga, los que exhiben un patrén habitual
de entrecruzamiento. Estrellas rojas indican la localizacion del afloramiento.
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Figura 3-7: Diques pertenecientes a la Secuencia Puerto Ingles. En estrellas rojas se
indica la localizacion aproximada de los afloramientos.

Figura 3-8: Diques pertenecientes a la Secuencia Bahia del Padre. En estrellas rojas
se indica la localizacion aproximada de los afloramientos.

Los diques emplazados en la Secuencia Puerto Inglés (Figura 3-7), presentan similar

composicién a su unidad huésped, ademas de contactos muy nitidos. Se destaca, ademas, la
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presencia de nodulos o enclaves ultramaficos contenidos en diques localizados en la Bahia

Cumberland y Puerto Francés, (Morales, 1987; Reyes, 2012).

Los intrusivos relacionados con la secuencia post erosiva Bahia del Padre (Figura 3-8),
poseen un bajo nivel de meteorizacién, y corresponden a diques sinuosos, sills, y otros
cuerpos previamente descritos como lopolitos y lacolitos, emplazados a baja profundidad
en la unidad intermedia de la Secuencia Puerto Inglés en las localidades de Piedra
Agujereada, Pesca de los Viejos, Puerto Francés, Vaqueria y Bahia del Padre (Morales,
1987; Reyes, 2012). Estos cuerpos pueden también ser interpretados como remanentes de

centros eruptivos y conductos alimentadores fosiles (Figura 3-9).

Secuencia pirocléstica | .-

Domo intrusivo / dique alimentador ,\'

Figura 3-9: Remanente de centro de emision relacionado con la Secuencia Bahia del
Padre, emplazado sobre lavas de la Secuencia Puerto Inglés. Se aprecia un dique
alimentador conectado con un cuerpo interpretado como un domo intrusivo, rodeado
de depdsitos piroclasticos.
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3.2.2. Orientacion de los diques

Los diques pertenecientes a la Secuencia Punta Larga son relativamente subverticales y
presentan un persistente patron de entrecruzamiento (Figura 3-6). Los diques de la
Secuencia Puerto Inglés en su unidad inferior presentan un patrén de entrecruzamiento
oblicuo con orientaciones principales alternantes (Figura 3-10) y presencia de numerosos

sills.

O
-

Figura 3-10: Detalle en enjambre de diques de la unidad inferior de la Secuencia
Puerto Inglés (SPIi) en el sector del aer6dromo. Numeros indican orden relativo de
emplazamiento, con orientaciones principales alternantes. Estrella roja indica la
localizacion del afloramiento.

La Secuencia Puerto Inglés en sus unidades intermedia y superior presentan mayor
verticalidad y alto paralelismo (Figura 3-11) con una tendencia N-S en el sector
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noroccidental de Robinson Crusoe, y una tendencia NE hacia el sector oriental (Figura 3-
12).

7

Figura 3-11: Detalle enjambre de diques de la Secuencia Puerto Inglés en su unidad
media (SPIm). Estrella roja indica la localizacién aproximada de los afloramientos.

[ ~15m |
T 1 il

Los diques relacionados a la Secuencia Bahia del Padre presentan una orientacion general
NE, apreciables en el extremo oriental de la isla, y algunos presentan una importante

sinuosidad en el manteo (Figura 3-8).

De esta forma, los diques en las etapas mas antiguas, relacionadas al volcanismo submarino
o al incipiente escudo subaéreo (Secuencia Punta Larga y la unidad inferior de la Secuencia
Puerto Inglés), poseen un patrén de entrecruzamiento oblicuo, y una amplia distribucion en
el buzamiento, llegando a encontrarse un importante nimero de sills en afloramientos
ubicados en distintos lugares de la isla, mientras que los diques relacionados al volcanismo
subaéreo (Secuencia Puerto Inglés) poseen mayor grado de paralelismo y verticalidad
(Figura 3-12).
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Geologia

- Sec. Bahia del Padre
- Sec. Puerto Inglés Superior
|:I Sec. Puerto Inglés Medio

:| Sec. Puerto Inglés Inferior
- Secuencia Punta Larga | 5 km I

Figura 3-12: Diagramas de proyeccion estereogréafica con la orientacion de los diques
y sills de las islas Robinson Crusoe y Santa Clara. Proyeccion equiareal, hemisferio
inferior. Mapa geoldégico simplificado de Morales (1987)

3.2.3. Ancho de los diques

Los diques pertenecientes a la Secuencia Punta Larga poseen espesor decimétrico,
registrando la maés alta frecuencia entre los 20 y 50 cm (Figura 3-13B). Por su parte,
aquellos diques pertenecientes a la Secuencia Puerto Inglés se distribuyen en un rango mas
amplio, alcanzando espesores de hasta 4 m y la més alta frecuencia entre los 30 y 70 cm
(Figuras 3-13C, 3-13D, 3-13E). Mientras, los diques relacionados a la Secuencia Bahia del
Padre, muy escasos, poseen una distribucién discontinua de espesor dentro del rango entre

3y 16 m, sin encontrarse ejemplares de ancho inferior (Figura 3-13F).
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Figura 3-13: Histograma de frecuencias para el ancho (en cm) de los diques medidos
en este estudio. A: Todos los diques. B-F: Diques agrupados segun unidad huésped
(SBP: Secuencia Bahia del Padre; SPIs, SPIm, SPIli: miembros superior, medio e
inferior de la Secuencia Puerto Inglés; SPL: Secuencia Punta Larga).
Consistentemente, respecto de la distribucion espacial del ancho de los diques (Figura 3-
14), los resultados sugieren una concordancia con las unidades geoldgicas huéspedes. Asi
en el extremo oriental de la isla, donde afloran las rocas de volcanismo rejuvenecido de la

Secuencia Bahia del Padre, se evidencian los maximos espesores. Mientras que hacia el
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extremo occidental, donde aflora mayormente la Secuencia Punta Larga, se observa un

tendencia a la disminucion en el ancho de los diques.

Ancho de diques

Indirecto Directo
20cm 130 cm 10cm 1600 cm
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10 55 70 200 1600

Figura 3-14: Distribucién del ancho de diques en las islas Robinson Crusoe y Santa
Clara. Los datos puntuales representan los valores medidos en proporciéon de su
tamario, diferenciando aquellos valores directa e indirectamente obtenidos. La
informacioén en colores grafica el resultado de la interpolacién espacial de esta
informacion.

3.2.4. Intensidad y distribucion espacial

La intensidad de diques es un parametro que se puede utilizar para caracterizar la magnitud
y distribucion del proceso de intrusiones magmaticas en una region determinada (e.g.
Walker, 1992; Walker, 1999), y se define como la razon porcentual del volumen ocupado

por diques sobre el volumen total de la roca.

Los diques pertenecientes a la Secuencia Punta Larga poseen intensidad elevada (30-60%)
en todos los sectores donde aflora la unidad, y no presentan patrones reconocibles de
variacion de intensidad (Figura 3-15A). Por su parte, la Secuencia Puerto Inglés presenta
una distribucion heterogénea en la intensidad de diques, fuertemente concentrados en una
franja de direccion norte-sur en el sector central de la isla. En esta franja se registra un

méaximo de intensidad de ca. 30% (Figura 3-15B). En concordancia con esta observacion,
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hacia el norte de este lugar, se ubica el eje de una zona de rift submarina, reconocible en las
recientes cartografias batimétricas (Astudillo, 2014; Figura 3-2). Alejandose de esta zona,
la intensidad disminuye de manera abrupta, alcanzando un valor extremadamente bajo en el
resto de la isla. Por su parte, la Secuencia Bahia del Padre exhibe ocasionales diques
aislados en el sector oriental, de intensidad extremadamente baja, sin que sea posible la

realizacion de célculos consistentes ni tampoco su representacion grafica.
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Figura 3-15: Intensidad de diques (porcentaje en volumen de diques sobre el
volumen total), separados por unidad de escudo huésped. (A: Secuencia Punta
Larga. B: Secuencia Puerto Inglés). Circulos indican los lugares donde fueron
realizadas las mediciones indirectas, mientras que el mapa de colores grafica el
resultado de la interpolacion espacial de esta informacion.
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4., METODOLOGIA

Con la finalidad de estudiar la evolucion volcano-tectnica de la isla Robinson Crusoe, se
realiza una caracterizacion de los sistemas de diques de las diferentes etapas presentes. Con
posterioridad, se realiza un conjunto de céalculos y experimentos numeéricos que,
reproduciendo las variaciones del sistema en las diferentes etapas de desarrollo, intentan
estimar la distribucién del campo de esfuerzos y sus magnitudes, en el dominio definido
por la placa litosférica y el edificio volcanico sobreyacente. En este capitulo se describe

detalladamente el conjunto de procedimientos realizados.

4.1. LEVANTAMIENTO Y ANALISIS DE INFORMACION

Los datos geoldgicos y estructurales levantados en el presente estudio fueron adquiridos en
dos campafias de terreno realizadas en enero del afio 2012 y mayo del afio 2013. También
en base a fotografias oblicuas captadas desde sobrevuelos en helicdptero, realizados en el

mes de septiembre del 2013.

4.1.1. Levantamiento de terreno

Los datos estructurales de diques son obtenidos a través de un levantamiento directo sobre
125 ejemplares, expuestos en 17 localidades a lo largo de las islas Robinson Crusoe y Santa
Clara (Figura 4-1). Esta informacion se referencia espacialmente empleando un GPS
navegador ajustado en coordenadas UTM, requiriéndose una precision del equipo inferior a

20 m en la horizontal.

Para la obtencién de la disposicion estructural se utiliza una brajula Brunton Geo Transit
con azimut de 360°, sin declinar. En caso de encontrarse diques con sinuosidad, se escogen
las superficies mas representativas de la tendencia general, y se realiza un promedio con al
menos 3 mediciones. Tras la correccion de la declinacion y posterior promediacion de

datos, la confiabilidad esperada de esta medicién corresponde a £5°.

Para la medicion del espesor se utiliza una huincha de medir, con una precision de 1 cm.
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Con la finalidad de complementar las mediciones directas, se realiza una serie de capturas
fotogréficas tomadas tanto en navegacion como durante sobrevuelos, las que tras ser

interpretadas generaran un conjunto de datos indirectos en localidades no visitadas.
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Figura 4-1: Lugares visitados en las islas Robinson Crusoe y Santa Clara durante las
campafas de terreno de los afios 2012 y 2013.

4.1.2. Procesamiento, andlisis e interpretacion de datos

Con posterioridad se realiza la correccion de la declinacion magnética en los datos,
empleando la Calculadora de Campo Magnético (NOAA, 2015), el cual para el sector de
Robinson Crusoe informa declinaciones magnéticas de 9,5° y 9,3° para enero de 2012 y

junio de 2013, respectivamente.

Los datos estructurales fueron analizados y graficados con el software Stereonet 8, y la
informacion georreferenciada fue analizada empleando las herramientas basicas de los
softwares ArcGIS 10.0 y Google Earth 5.2.
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Las fotografias generales, tras ser localizadas y georreferenciadas en el espacio mediante
uso de herramientas de sistemas de informacion geogréafica (SIG), admiten la realizacion de
mediciones y conteos toda vez que se cumplan algunas condiciones geométricas minimas
en las fotografias y afloramientos descritos: (i) exposicién en paredes regulares; (ii)
paralelismo entre diques; (iii) perpendicularidad entre la exposicion del afloramiento y la
direccion de enfoque de la camara. En ellas se definen ventanas de observacion
unidimensional, con la finalidad de realizar conteo de diques y estimacion del porcentaje de
intensidad y espesores aparentes, medidas que tras ser corregidas y comparadas con los
datos obtenidos de mediciones directas, pueden ser incorporadas al analisis espacial con la
finalidad de completar datos en sitios sin informacién, producto de la limitacion de acceso

en algunas zonas.

4.2.  MODELO DE VARIACIONES GEOMETRICAS

Con la finalidad de estudiar los efectos isostaticos, flexurales y tectdnicos que induce la
evolucion insular en la corteza, se define una serie de geometrias simplificadas, que
sintetizan las variaciones morfoldgicas asociadas a las distintas etapas de desarrollo
descritas en la seccion 2.2, cada una de las cuales posee estilos distintivos, ocasionados por

procesos relativamente constantes de construccion o destruccion litosférica.

Se escogen como instantes representativos de la evolucion insular, aquellos en que las
variaciones relacionadas a cada etapa han acumulado su variacién mas significativa,
precisamente antes de la inflexion hacia la etapa siguiente. De esta forma, para representar
el maximo efecto de la construccion del escudo submarino, se selecciona la fase emergente,
momento en que el estilo de construccién del escudo cambia, iniciandose el volcanismo
subaéreo. A su vez, para representar la construccion del escudo subaéreo, se selecciona la
fase culminante, momento en que el escudo alcanza su maxima envergadura, justo antes de
iniciarse la fase erosiva. Por ultimo, para estudiar los efectos del proceso de destruccion y
descarga, se describe la fase erosiva, equivalente a la actual, momento en que el edificio
volcanico ha experimentado una erosion parcial de su seccion emergida, y se desencadena
el fendmeno del volcanismo rejuvenecido. En el presente estudio, la definicion de estas

geometrias se realiza en una configuracién axisimétrica, para el caso de la isla Robinson
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Crusoe, edificio volcanico relativamente pequefio, construido sobre una placa litosférica
delgada. A continuacion se describen en detalle las geometrias definidas para simular estos

tres instantes en la evolucion de la isla (Figura 4-2, Tabla 4-1).

La fase emergente (Figura 4-2A), se representa mediante un cono de pendiente estable y
envergadura progresivamente mayor, cuyo limite es la superficie del mar. El valor de la
pendiente de 25% (ca. 14,6°) empleado para la simulacion de esta etapa, es consistente con
el valor global de 14,9°, calculado para el conjunto de volcanes pertenecientes a la dorsal

de Juan Fernandez, en base a la informacion batimétrica disponible (Astudillo, 2014).

Tabla 4-1: Parametros geométricos relacionados a cada etapa

. . . Fase Fase Fase
Parametros geométricos Simbolo . .
Emergente Culminante Erosiva
Altura de laisla Hi [km] - 6 6
Altura del monte submarino,
de la costa insular o de la Hs [km] 4 4 4
plataforma de abrasion
Radio de la cumbre Rt [km] - 3 1
Radio de la base de la isla Ri [km] - 20 6
Radio de la ple_lgaforma de Rs [km] i i 20
abrasion
Radio de la base del volcan Rb [km] 16 36 36
Radio ex,tgrlor dell deposito Rf [km] i i 44
detritico erosional
Variacion del volumen AV [x 10° km?] 1.07 9.98 -
Volumen erodado Ve [x 10° km?| - - 0.75

Para simular la geometria de la fase culminante (Figura 4-2B), se emplea un cono truncado
de pendiente variable, que en su seccion submarina conserva la inclinacion de la etapa
previa, y en la seccion emergida posee una inclinacion menor. La base del cono, en el
fondo marino, posee una superficie equivalente a la base del edificio de RC, estimado en
ca. 4-10° km? consistente con una cifra previa de 4,4-10° km? (Astudillo, 2014). Para
estimar la maxima elevacion que alcanzo la isla, se emplea la expresion propuesta por Vogt

& Smoot (1984) en base al &rea maxima de la plataforma de abrasion costera, que ademas
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representaria la maxima expresion superficial alcanzada por la isla en su etapa de
construccion subaérea. El valor empleado de 12,5% (ca. 7,2°) para la pendiente en este
segmento, resulta consistente con el valor de 8° modelado para RC por Astudillo (2014) y
con el rango de pendientes promedio de 2° a 12°, medido en los volcanes del escudo

Hawaiiano (Bleacher y Greeley, 2008).
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Figura 4-2: Geometrias axisimétricas para la variacion de la carga durante tres
instantes representativos del desarrollo evolutivo de la isla. A) Fase emergente. B)
Fase culminante. C) Fase erosiva. Detalles en texto.
Para modelar la fase erosiva (Figura 4-2C), primordialmente caracterizada por la incision
de una terraza de abrasién marina, se resta una porcion de volumen a la seccién subaérea
del edificio volcanico. Tras este proceso, la geometria resultante sera la union de dos conos
truncados. El primero representa al segmento submarino del edificio volcéanico, que
permanece inalterado (con la misma pendiente y superficie basal que la etapa anterior),
aunque con un techo raso a la altura del nivel del mar, de superficie equivalente a la
plataforma de abrasion marina de RC (Figura 3-2). Sobre éste, otro cono truncado
representa al remanente subaéreo de la isla, cuya base es equivalente en superficie a la

extension de la isla RC, posee una pendiente arbitraria de 40% (ca. 22°), consistente con el
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promedio de 24° calculado por Astudillo (2014) para la seccion superficial de RC, y un

techo que conserva la altura méaxima de la isla en la etapa anterior.

4.3. ESTIMACION DE LA DEFORMACION FLEXURAL E ISOSTATICA

4.3.1. Respuesta flexural

Para estudiar la respuesta de la placa, forzada a doblarse bajo el peso de un volumen
afiadido, se empleard la teoria desarrollada para una placa eléstica delgada, flotando sobre
un manto no viscoso. En la Figura 4-3, se describe la configuracion empleada en este
problema, conformada por una placa de espesor T y longitud L, definida en una simetria
bidimensional, donde los objetos representados en el modelo poseen longitud infinita en la
direccion del eje z. Esta placa es sometida a una carga puntual q y a una fuerza horizontal
P, y su deflexion w puede ser calculada empleando la teoria de la elasticidad lineal bajo la
condicion de que sea una placa delgada (T<«L) y que la deflexién vertical también es

pequeria (w<L).

w>0

Pm

L,x L

Figura 4-3: Esquema del modelo de deflexién de una placa delgada descansando
sobre un manto no viscoso.
Al requerir la condicion de equilibrio en todas las fuerzas y torques ejercidos sobre la placa,
es posible deducir la expresion general para la deflexion (w) de la placa oceanica elastica.
Esta dependera de la carga aplicada q(x) y de la fuerza horizontal (P), y adquiere la
siguiente forma (Turcotte y Schubert, 2002):
d*w d?w

Dm+P@+(pm—pi)'g'W=Q(X) (ec.4—1)
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Donde pm, y pi corresponden respectivamente a la densidad del manto y del relleno de la
depresion flexural, mientras que el factor D, conocido como rigidez flexural, incorpora

todos los parametros elasticos de la placa:

E-T,®
D=——°"—
12(1 — v2)

donde E es el médulo de Young, v corresponde a la razon de Poisson, y Te es el espesor

elastico de la placa.

Por tratarse de un ambiente de intraplaca, se asume que los esfuerzos regionales
involucrados son despreciables o al menos invariantes, y por ende, en este problema no se
consideraran fuerzas externas involucradas (P =0). Al mismo tiempo, la carga
gravitacional del edificio volcanico submarino puede ser definida en funcion de x a través
de su geometria, como q,(x) = (p; — pw) g * h(x), donde p; y p,, corresponden a la
densidad de la carga y del agua, y h(x) es la superficie topografica de la carga.
Sustituyendo en la ecuacién 4-1, la expresion particular para este problema queda definida

por:

D+ (om—pDg W= (= pwlg- h()  (ec.4—2)

Para la solucion de esta ecuacion diferencial, resulta particularmente atil la aplicacion del
analisis de Fourier en el dominio de la distancia x, trasladando de esta manera los calculos

flexurales al dominio espectral de los nUmeros de onda k.

Aplicando la transformada de Fourier, y sus propiedades basicas, la ecuacion 4-2 puede ser

reescrita de la forma

D-[k|* - w(k) + (pm — pi)g - W(k) = (p — pw)g - h(k)

Donde w(k) = F{w(x)}(k) y h(k) = F{h(x)}(k) son las transformadas de Fourier de la
deflexion y de la topografia de la carga aplicada. Reordenando, la expresion que relaciona

la respuesta deformativa de la placa con la carga aplicada, resulta:
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(pl - pw)
(Pm — P1)

w(k) = + DIkI” l 1 h(k) (ec.4 —3)
(Pm — Pi)8

Esta expresion lineal, descrita originalmente para una carga puntual en un espacio
bidimensional, admite generalizaciones y ha sido usada con éxito para realizar el calculo de
respuestas flexurales frente a cargas distribuidas, tanto en configuraciones bidimensionales
axisimétricas (e.g. Kim y Wessel, 2010) como tridimensionales (e.g. Smith y Wessel,
2000). De esta forma, para el célculo de la deflexion se procede al calculo de h(k), la
transformada de Fourier de la topografia, para posteriormente calcular w(k) empleando el
operador de la ecuacion 4-3 para finalmente obtener la deflexidn en el espacio, con la

transformada inversa de Fourier w(x) = F~Y{w(k)}.

En la Tabla 4-2 se indican los pardmetros fisicos relativos a los materiales escogidos en el

presente estudio, extraidos de la literatura (e.g. Smith y Wessel, 2000).

Tabla 4-2: Parametros fisicos seleccionados para los materiales del presente estudio

Parametro Simbolo  Valor Unidad
Densidad de la carga oI 2700  [kg/m?
Densidad del agua Pu 1000  [kg/m?]
Densidad del manto Pm 3300  [kg/m?
Densidad del relleno flexural Pi 1000 [kg/m3]
Aceleracion de gravedad g 9.8 [m/sz]
Médulo de Young de la placa E 100 [GPa]
Razon de Poisson de la placa v 0.25

4.3.2. Ajustes paramétricos de la flexura

Tras el célculo de la deflexion, se realiza un ajuste paramétrico de los resultados de la
respuesta flexural e isostatica. Se emplea para este fin, la Funcion de Distribucion

Acumulada, definida a partir de la funcion error erf (x):
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®, 52(x) = [1 + erf( \_/7#)]
Esta funcion especial proviene del campo de la estadistica y probabilidad, y ha sido
empleada para modelar la transferencia de calor desde las inyecciones magmaticas (e.g.
Delaney, 1986). Para este caso, se ha elegido esta funcién dado que su comportamiento,
con una tendencia asintotica en ambos extremos (Figura 4-4), alcanza a representar con
suficiente exactitud el fendmeno de la flexura de la placa en el campo cercano, que
concentra la deformacion flexural bajo los extremos basales del edificio sobreyacente.
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Figura 4-4: Funcion de Distribucién Acumulada

La geometria que describe esta funcion puede ser descrita a través de los parametros que la
generan: el ancho de la region del ajuste (o) y su centro (p). En geometria axisimétrica
(r = 0), con una carga positiva centrada en el origen, la expresion que se empleara en este

trabajo, ajusta al fendémeno flexural resultara de la siguiente forma:

W'(r) = Brax + 5 AW[ Lref(——)|  eca-w

oV2
Donde AW corresponde a la amplitud de la flexura, diferencia entre el valor maximo del
bulbo flexural (Byax) Y €l valor maximo de la depresion flexural (Dy,45). De esta forma, el
ajuste se optimiza de manera numérica, primero al hallar el pardmetro p, definido como el
valor de r donde la deflexion alcanza su valor medio, y luego variando el pardmetro ¢ hasta

minimizar su inexactitud con la deflexion previamente calculada (Figura 4-5).
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Figura 4-5: Gréfico de la deflexién de una placa elastica delgada (W) por efecto de
una carga centrada en el origen. Panel superior: Deflexién calculada. Panel inferior:
Esquema del ajuste realizado con la funcion error (W’)

4.4. ESTIMACION DEL CAMPO DE ESFUERZOS FLEXURALES

Con posterioridad al calculo de la deflexion por variacion de carga en las distintas etapas de
evolucion, se realiza una estimacion mecanica del campo de esfuerzos flexurales que éstas
inducirian, ya sea durante episodios de crecimiento o destruccidn, sobre un dominio cortical

compuesto por la placa oceanica mas el edificio volcanico sobreyacente.

Con este fin se utiliza el software COMSOL Multiphysics 4.4 con su médulo de mecanica
estructural, para modelar fendmenos fisicos mediante el Método de los Elementos Finitos.
Mediante éste, se pueden definir volimenes de geometrias conocidas, discretizados a través
de una malla que divide el espacio en un conjunto finito de dominios triangulares (2D) o
tetraedricos (3D), en cuyos Vvértices se resuelve numericamente el conjunto de expresiones
fisicas relevantes para el problema en estudio (Figura 4-6). Para el analisis presente, la
malla es generada automaticamente por el software, y presenta una mayor densidad de
elementos en los lugares con mayor complejidad geometrica, como zonas de curvatura en la

interseccion de volimenes fisicos.
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Empleando los pardmetros fisicos tipicamente representativos del basalto (Tabla 4-2), en el
presente estudio se emplean las ecuaciones de Navier, expresiones diferenciales parciales
que relacionan los esfuerzos y las deformaciones en un material elastico, lineal, is6tropo y
homogéneo. Estas son evaluadas numéricamente para un conjunto de volimenes con
variacion secuencial, los que poseen una geometria representativa de cada etapa (Tabla 4-1,
Figura 4-2), y como condicién de borde prescrita, la deformacion flexural previamente

calculada y parametrizada en el apartado 4.2.2.

<
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r

Figura 4-6: Ejemplo de mallado para el calculo con el método de elementos finitos en
una geometria 2D axisimétrica.
En el presente enfoque, el campo de esfuerzos locales se conforma por la adicién de las
componentes flexural y gravitacional de la corteza. Como antes se indicd, se ha excluido la
accion del campo de esfuerzos tectonicos regionales dado que la zona de interés se
encuentra suficientemente alejada de la influencia de margenes tecténicos o zonas de
deformacion activas. De este modo, se asume que la magnitud de la componente regional
seria inferior en relevancia o al menos actuaria de un modo relativamente invariante, tanto

en la dimension temporal como espacial.

45. LIMITACIONES DEL ESTUDIO

Las principales limitaciones que presenta el presente analisis dicen relacion con los

supuestos y simplificaciones realizadas en el planteamiento del modelo:.
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4.5.1. Supuestos fisicos

Asume que tanto la placa como el edificio volcanico son solidos elésticos, is6tropos y
homogeéneos, y que ademas poseen las mismas caracteristicas mecanicas. En la realidad
esto no es asi, ya que tanto la placa oceanica como el edificio volcanico poseen complejas
estructuras internas y marcadas anisotropias. EI modelo también asume un completo acople
entre el edificio volcanico y la placa subyacente, aunque entre ellos existe una interfaz de
sedimentos de fondo marino, el que puede funcionar como nivel de despegue profundo para

acomodar las expansiones laterales (Nakamura, 1980).

Al asumir este modelo que toda la deformacién ocurre de manera perfectamente elastica, el
resultado de los calculos de esfuerzos tectonicos alcanza valores que superan ampliamente
las envolventes de ruptura, por lo que la roca experimentaria espontaneamente multiples
fracturamientos antes de alcanzar estas magnitudes. La ocurrencia de deformacion
inelastica esta comprobada en la mayoria de las islas oceanicas, mediante procesos de

intrusion magmatica, ademas del desarrollo de fallas y fracturas.

Dado que el modelo asume la construccion de una carga submarina, la fraccion subaérea
del edificio poseerd un mayor contraste de densidades con el volumen desplazado (p; —
Paire) Versus (p; —p,) en la ecuacion 4-3, lo que introducird en el analisis una
subestimacion de la carga efectiva, para la que no se realiza correccion por tratarse de un

efecto relativamente menor.

4.5.2. Limitaciones temporales

El modelo cuasiestatico utilizado en el presente trabajo asume que toda la deformacion
cortical es elastica y que tanto la modificacion del edificio volcanico, como la deformacion

flexural provocada en cada etapa, sucede de manera discreta.

En el analisis empleado solo se cuantifican las variaciones ocurridas durante cada etapa no
considera el efecto acumulativo de las etapas previas, asumiendo que entre cada etapa, las

variaciones del campo de esfuerzos se cancelan producto de la deformacion inelastica que
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pudiese sufrir la corteza durante las etapas de transformacion isostatica a través de la

intrusion magmatica que compensaria la dilatacion de grietas en las regiones extensivas.

El modelo empleado no considera la reologia del manto, lo que excluye la posibilidad de
realizar un andlisis cinematico en el presente estudio. Ademas asume por simplicidad que la
corteza recupera con relativa rapidez su equilibrio isostatico y, en primera instancia, que la
depresion flexural no recibe aportes sedimentarios o detriticos contemporéneos con el

volcanismo (p; = p,,) en la ecuacion 4-3.

4.5.3. Limitaciones geométricas

La metodologia planteada en el presente estudio, permite simplificar la aproximacién al
problema flexural utilizando una geometria bidimensional axisimétrica que asume, por
construccion, una equivalencia de procesos en todas las direcciones, no pudiendo de esta
manera incorporar direcciones preferenciales en el azimuth, como la elongacion del edificio
volcanico de Robinson Crusoe, o el efecto tecténico que el resto de la cadena pudiese

ejercer sobre éste.

50



5. MODELOS DE EVOLUCION ESTRUCTURAL Y TECTONICA
5.1.  VARIACIONES ISOSTATICAS Y FLEXURALES

A continuacion se presentan los resultados de la modelacion numeérica descrita en el
apartado 4.2, empleada para el calculo de la deflexion sufrida por la litosfera tras las

modificaciones en la carga y geometria del edificio volcanico, en cada etapa evolutiva.
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Figura 5-1: Respuesta flexural frente a las variaciones de cada etapa, calculada para
distintos espesores elasticos de la placa: A) Desarrollo de un escudo submarino. B)
Desarrollo de un escudo subaéreo. C) Erosion parcial de la seccion subaérea y
sedimentacion de una plataforma clastica en el fondo marino.
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La Figura 5-1 y la Tabla 5-1 representan los resultados de este calculo, que se replica en
cada etapa para cuatro valores distintos de espesor elastico de la placa (Te = 6, 8, 10 y 12
km), lo que origina variaciones en la magnitud de la deflexion (AW), en el ancho de la

region flexural (pardmetro c), y en la localizacion de la deformacion (parametro ).

Acerca de la maxima deflexion, se aprecia una relacion no lineal negativa con respecto al
espesor elastico en todas las etapas. Por causa de la variacion en el estilo constructivo hacia
morfologias menos escarpadas, en el edificio volcanico de Robinson Crusoe durante la
etapa de desarrollo subaéreo del escudo volcanico se adiciona un volumen nueve veces
mayor que durante la etapa submarina (Tabla 4-1), y de esta manera, la magnitud calculada
de la deflexion flexural asociada a la etapa subaérea se incrementa entre 6 y 7 veces la
maxima deflexion alcanzada durante la etapa submarina (Tabla 5-1).

Tabla 5-1: Respuesta flexural, expresados en funcién de los parametros de ajuste
con la distribuciéon normal acumulada.

o 1 AW
Etapa

[km]  [km] [m]

E Escudo submarino | 18 26 -297
¢ | Escudo subaéreo | 19 34  -1811
= Erosiva 12 22 +174
E Escudo submarino | 23 31 -201
® | Escudosubaéreo | 23 38  -1370
= Erosiva 13 24 +98
§ Escudo submarino | 27 36 -148
ﬁ Escudo subaéreo | 27 42  -1074
2 Erosiva 15 26 +61
£ Escudo submarino | 32 40 -114
% Escudo subaéreo | 30 47 -868
- Erosiva 16 27  +41

También resulta notorio que, tanto para las etapas de formacién de escudo como para la
etapa de erosion, la correlacion entre el espesor elastico (Te) y los parametros geométricos

de la region flexural (o y p), es lineal y positiva.
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Durante la etapa de erosion, segun el modelo de evolucion planteado, el material retirado de
la seccion subaérea se deposita en forma de una plataforma cléstica sobre la base del
edificio volcanico, lo que fuerza que la respuesta flexural esté concentrada en una region
mas centrada y estrecha, con parametros ¢ y p sistematicamente menores que los de las

etapas de crecimiento (Tabla 5-1).

5.2.  VARIACION LOCAL DE ESFUERZOS TECTONICOS

En este apartado se presentan los resultados de la evaluacion combinada entre la
modelacion de la respuesta flexural expuesta en la seccion anterior y la modelacion

mecanica para el calculo de los esfuerzos locales relacionados.

Figura 5-2: Propiedades fisicas evaluadas en la modelacién mecénica. A: Magnitud

del minimo esfuerzo principal compresivo (03), con curvas de nivel cada 100 MPa en

el rango extensivo y cada 10 MPa en el rango compresivo. B: Direccién del maximo
esfuerzo principal compresivo (o).

Para evaluar la favorabilidad del transporte magmatico por medio de diques, la propiedad
fisica de interés para representar en la modelacion mecanica, es el esfuerzo confinante que
se contrapone a la apertura de las paredes de las grietas que reciben la inyeccion de magma.
De acuerdo a lo planteado en la seccidn 2.4, el plano en que los diques tienden a propagarse
poseeria una orientacion perpendicular al minimo esfuerzo principal compresivo (o3), y por
ende el campo de magnitudes de este vector evaluaria la capacidad de un macizo rocoso a
dificultar o favorecer la dilatacion de grietas y al transporte magmatico (Figura 5-2 A).
Asimismo, en una proyeccion bidimensional, la orientacion del plano del dique tendera a

ser paralela a la direccion del méaximo esfuerzo compresivo (o1), por lo que esta direccion
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serviria en primera instancia como predictor de la orientacion aproximada en que los de

diques se propagarian (Figura 5-2 B).

Tal como se plante6 en la seccion 4.3, el campo local de esfuerzos litosféricos considerado
en este analisis se compone por la adicion de los campos de esfuerzos gravitacional y
flexural. El ejemplo de la Figura 5-3 ilustra, para un caso arbitrario, el aporte de cada una
de estas componentes al campo local de esfuerzos, con notorias diferencias tanto en

magnitud y direccion como en su patron de distribucion espacial.

Campo gravitacional
de esfuerzos

5 — _ e e e
S I i T ek

o S| NS S AN (. T T st RERS B .
R L — ] == 1 = e ol S Rt — - = S 14
Campo flexural e N
T e e e P
de esfuerzos — T e,
i ~
S N8
>

Campo local

de esfuerzos

Figura 5-3: Esquema de adicion de los campos flexural y gravitacional para
configurar el resultante campo local de esfuerzos de subsidencia en una litésfera
compuesta por la placa oceénica y un edificio volcanico sobreyacente. Simbologia
equivalente a la Figura 5-2

Si bien la modelacion se realiza considerando cuatro distintos valores de espesor elastico
(Te=6, 8, 10 y 12 km), en este capitulo se presentaran los resultados correspondientes a su

valor menor (Te = 6), por cuanto en ellos resultan incrementados los efectos que se desea
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describir, y facilita la descripcion de los conceptos que introduce el presente anélisis
numerico. En el Anexo se presenta el resultado calculado para todos de los valores de
espesor elastico cortical considerados en el presente estudio.

Por la condicion de continuidad en la litosfera, las regiones que experimentan alzamiento
presentan una curvatura negativa (convexidad) y los sectores que sufren subsidencia
presentan curvatura positiva (concavidad). En funcion de esta curvatura, la elasticidad de la
corteza provoca el desarrollo de esfuerzos flexurales que la segregan en dominios

extensivos y compresivos.

En las regiones de subsidencia, el dominio extensivo se localiza en la corteza profunda,
mientras que en la corteza superior se ubica un dominio compresivo. Por su parte, en las
regiones alzadas este efecto se invierte, posicionando el dominio compresivo en

profundidad, mientras que el dominio extensivo se ubica en la region somera.

A continuacion se presenta el resultado de la evaluacion de los esfuerzos locales en la
litésfera siguiendo el modelo de evolucién planteado para el edificio volcénico que alberga
las islas Robinson Crusoe y Santa Clara para las distintas etapas evolutivas de su desarrollo.

5.2.1. Etapa de escudo submarino

En el caso de la etapa inicial de escudo submarino, donde debido al aumento en la carga
suceden desplazamientos de subsidencia en la litosfera, en la region de la depresion flexural
se instala un dominio extensivo en la parte profunda de la litésfera, mientras que en su
sector intermedio, conformado por el edificio volcanico, se ubica un dominio de esfuerzos

compresivos (Figura 5-4).
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Figura 5-4: Respuesta tectdnica de la isla Robinson Crusoe acumulada durante el

desarrollo de la etapa de escudo submarino. A: Minimo esfuerzo local compresivo
(03). Isolinea en la superficie neutral de esfuerzo (o; = 0). B: Distribucién lateral del
esfuerzo, en direccion radial del centro del volcan, tanto en su superficie como en la
base de la litdsfera. C: Distribucion del esfuerzo con la profundidad en el eje central

del volcan. Te = 6 km.

5.2.2. Etapa de escudo subaéreo

En la etapa de escudo subaéreo (Figura 5-5), acompafada de una importante subsidencia, se
obtienen esfuerzos flexurales elevados en el dominio extensivo de la litosfera, lo que
ocasiona un mayor desarrollo vertical del nicleo extensivo, con el desarrollo de una
importante apofisis central, que extiende la regidn extensiva hasta alcanzar la superficie en
el centro volcanico. Por su parte, el domino extensivo periférico, localizado en la parte alta

de la region del bulbo flexural, se une en continuidad con el dominio extensivo profundo de

la depresion flexural.
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Fase culminante

——_a | T

= Extension

Y | S

Z (km)
6
4
-1200 -800 -400 400
" —1—>-
03 (MPa)

40

-200 1
-400 1
-600
-800

-1000

Figura 5-5: Respuesta tectdnica de la isla Robinson Crusoe tras el desarrollo de la
etapa de escudo subaéreo. A: Minimo esfuerzo local compresivo (g3). Isolinea en la
superficie neutral de esfuerzo (o3 = 0). B: Distribucion lateral del esfuerzo, en
direccion radial del centro del volcan, tanto en su superficie como en la base de la
litésfera. C: Distribucion del esfuerzo con la profundidad en el eje central del volcan.

5.2.3. Etapa erosiva

Te =6 km.

En la etapa de descarga provocada por la erosion marina (Figura 5-6), se genera un

alzamiento que provoca en la corteza la generacién de un dominio compresivo en la parte

baja de la litésfera, mientras que en la parte superior, que involucra la totalidad del edificio

volcanico, se ubica un campo de esfuerzos extensivos, con maximos locales en la region de

inflexion morfoldgica ubicada en el borde exterior de la seccion emergida.
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Figura 5-6: Respuesta tectdnica de la isla Robinson Crusoe tras el desarrollo de la
etapa erosiva. A: Minimo esfuerzo local compresivo (g3). Isolinea en la superficie
neutral de esfuerzo (o3 = 0). B: Distribucion lateral del esfuerzo, en direccion radial
del centro del volcéan, tanto en su superficie como en la base de la litésfera. C:
Distribucion del esfuerzo con la profundidad en el eje central del volcan. Te = 6 km.

La figura 5-7 presenta un detalle de la distribucién del campo de esfuerzos y su orientacion.
En este detalle se puede apreciar la direccion central en que convergerian las inyecciones
magmaticas durante las etapas de crecimiento, mientras que durante la etapa de erosion, los
diques tenderian a divergir hacia la periferia. En ésta se aprecia también que el esfuerzo
compresivo alcanza su maximo valor en el caso de la zona profunda de la region central
durante la etapa erosiva, ocasion en que los efectos compresivos de los esfuerzos flexural y

gravitacional se afiaden.
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Figura 5-7: Respuesta flexural y variaciéon del campo local de minimo esfuerzo compresivo (03) para cada etapa de evolucién. Te
= 6. Isolineas cada 100 MPa en el rango extensivo y cada 10 MPa en el rango compresivo. Flechas: Direccidon del maximo
esfuerzo principal compresivo (o).



6. ANALISIS DE SENSIBILIDAD DE PARAMETROS

Pese a que en aproximaciones mas realistas, las principales variables de entrada del
presente problema estan enlazadas entre si (Secciones 4.4 y 4.5), a continuacion se analiza
por medio de una serie de ejemplos, no necesariamente realistas, el modo en que todas estas
variables generan o alteran la magnitud y distribucion del campo de esfuerzos al ser
modificadas de manera independiente. Se consideran como variables principales, la
magnitud de la méxima flexion de la placa, la envergadura del edificio volcanico y el

espesor elastico de la placa.

6.1. EFECTO DE LA FLEXION DE LA PLACA EN EL CAMPO DE ESFUERZOS

Dentro del presente andlisis, la variable predominante corresponde a la deflexion. En la
Figura 6-1 se representa la variacion en el campo de esfuerzos introducidos Gnicamente por
cambios prescritos a la méxima deflexién de la placa, donde se aprecia como la magnitud
de los esfuerzos flexurales se ve intensificada con su aumento, tanto en la direccion

extensiva para el caso de la subsidencia, como compresiva para el caso del alzamiento.

Asimismo se aprecia el efecto del desplazamiento de esfuerzos flexurales desde la placa al
edificio volcanico, el que con el aumento de la subsidencia, progresivamente logra elevar el

nucleo extensivo inicialmente profundo, hasta la superficie en el centro del volcan.
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Figura 6-1: Efecto de la variacion de la deflexion (AW = +200, 0, -200, -400, -800 m)
sobre el campo local de esfuerzos en la litdsfera. En este ejemplo, tanto el espesor
elastico de la placa como la envergadura del edificio volcdnico se mantienen
invariantes (Te = 8 km; Hs =4 km).

6.2. EFECTO DEL ESPESOR ELASTICO DE LA PLACA

El campo de esfuerzos desarrollados al interior de la placa oceéanica es también
intensamente dependiente del espesor elastico. El ejemplo de la Figura 6-2 corresponde al
efecto elastico de una deflexion fija tanto en amplitud como en ancho, prescrita sobre una
configuracién geomeétrica conformada por un edificio volcanico de tamafio fijo,

sobreyaciendo una placa oceanica de espesor elastico variable.

Como la rigidez de la placa es dependiente del espesor, la magnitud de los esfuerzos
flexurales se intensifica con el aumento de este parametro. Por su parte, la dependencia de
la distribucion del campo de esfuerzos flexurales frente a la presencia del edificio volcéanico
(ejemplo siguiente), disminuira en la medida que el espesor de la corteza supere en tamafio

al edificio.
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Figura 6-2: Efecto que tiene la variacion del espesor elastico (Te= 4, 8, 12 km) de la
corteza en el esfuerzo tecténico. En este ejemplo, tanto la geometria del edificio
sobreyacente como la deflexion se mantienen invariantes (AW=500 m, Hs = 4 km).

6.3. EFECTO DEL EDIFICIO VOLCANICO SOBRE EL CAMPO DE ESFUERZOS

La influencia que el edificio volcanico ejerce sobre el campo de esfuerzos de la litdsfera se

compone de tres efectos superpuestos:

o El primero consiste en el campo de esfuerzos de carga generado por el peso del
volcan, efecto ampliamente descrito (e.g. Fiske y Jackson, 1972; Muller et al., 2001). En
las configuraciones geométricas en estudio, la naturaleza de este campo de esfuerzos es
completamente compresiva (alcanzando valores positivos en todas las direcciones), y la
region de influencia incluye tanto al mismo edificio volcanico como al segmento de la
corteza que se ubica bajo éste y su entorno inmediato.

o El segundo efecto, menos conocido, pero extensamente discutido en el presente
trabajo, es el campo de esfuerzos elasticos generados al interior de la placa litosférica,
como respuesta de la rigidez de ésta al fendbmeno de la flexion. Tal como ya se ha
mencionado, este campo de esfuerzos posee una distribucion heterogenea en funcion de la

curvatura de la deformacion.
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o El tercer efecto corresponde al aporte de rigidez que el edificio volcanico afiade a la
litdsfera. Si bien el fendmeno flexural se desencadena por causa de la carga que el edificio
ejerce sobre la placa, al mismo tiempo la rigidez de su estructura actia como un obstaculo a
la deformacién. De esta forma, el campo de esfuerzos flexurales se transfiere parcialmente
al edificio volcanico, trasladando su influencia hacia una ubicacion mas elevada en la placa,
mientras que la presencia del edificio volcanico en el segmento superior fuerza la
amplificacion del fendbmeno flexural en el extremo opuesto de la litésfera. En la figura 6-3
se grafica el campo de esfuerzos locales producidos por una deflexion en la placa,
considerando el efecto tectdnico que provoca la presencia de un edificio volcénico de
tamano variable, mostrando que la region extensiva asciende progresivamente por la placa,
frente al aumento en la envergadura del edificio volcanico.
H = 0km
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Figura 6-3: Efecto en el campo de esfuerzos locales frente a la variacion de la
envergadura del edificio volcanico (Hs =0, 2, 4, 6 km). En este ejemplo, tanto el
espesor elastico como la deflexién la placa se mantienen invariantes (AW=500 m, Te
=6 km).
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7. DISCUSION

En los procesos de volcanismo oceanico, las variaciones volumétricas de los edificios
volcanicos provocan procesos isostaticos de subsidencia o alzamiento, acompafiados de una
deformacion en la corteza. La geometria de la respuesta flexural, expresada en sentido,
amplitud y extension espacial, es dependiente tanto del espesor elastico de la placa, como
de la carga y distribucion geométrica de dichas variaciones. Producto de esta deformacion,
al interior de la corteza se desarrolla un campo local de esfuerzos flexurales y de carga, que
actuaria segregando su volumen en regiones compresivas y extensivas. Este campo de
esfuerzos, relacionado a la capacidad de la corteza a dificultar o favorecer la dilatacion de
grietas y por ende, al transporte magmatico, posee distribuciones complejas y es altamente
variable en el tiempo (e.g. Ten Brink, 1991; Hieronymus y Bercovici, 1999).

A continuacion se analizan las caracteristicas volcano-tectonicas mas relevantes extraidas
del presente modelo, junto a una integracién con las observaciones realizadas en la geologia

de las distintas etapas de evolucidn de la isla Robinson Crusoe.

7.1.  NUEVAS IDEAS ACERCA DEL CAMPO DE ESFUERZOS TECTONICOS

En el presente estudio se presenta una evaluacion de primer orden de la distribucion que el
campo de esfuerzos tectonicos locales alcanza sobre la litdsfera, conformada por la placa
oceanica més el edificio volcanico, empleando como base un conjunto de geometrias

simplificadas representativas de las distintas etapas evolutivas.

Si bien existen estudios que destacan la relevancia de los esfuerzos flexurales en el control
y distribucion del volcanismo, tanto al interior de cada edificio (e.g. Konter y Jackson,
2001) como a nivel de las cadenas volcanicas (e.g. Ten Brink, 1991; Hieronymus &
Bercovici, 1999), éstos modelos no consiguen representar la complejidad de la distribucion
del campo de esfuerzos al interior de la litésfera, tampoco consideran sus variaciones
temporales, y omiten el efecto que ejerce la presencia y morfologia de los edificios

volcéanicos en el campo de esfuerzos.
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Mientras que el campo gravitacional de esfuerzos es siempre compresivo y de incremento
mondtono en profundidad, el campo flexural posee una distribucion mas compleja, donde
simultdneamente se tienen regiones compresivas, neutrales y extensivas, cuya intensidad
maxima depende del espesor elastico de la placa ademas del tamafio y geometria del mismo
edificio volcanico. Las variaciones temporales que experimentan las componentes
gravitacional y flexural del campo de esfuerzos frente a las distintas etapas de evolucién
volcanica, también resultan contrastantes: mientras que el primero experimenta reducidas
variaciones frente a la carga y descarga, el segundo registra variaciones profundas,
pudiendo incluso invertir completamente su polaridad hacia la etapa final de erosion y

descarga insular.

El proceso de crecimiento volcénico también afecta el desarrollo de esfuerzos, ya que
provoca un incremento local en el espesor y la rigidez de la litésfera, forzando asi una
disminucion en la respuesta flexural, y la transferencia de esfuerzos desde la placa al
edificio volcanico. En funcion de la envergadura que progresivamente desarrolla el edificio,
la localizacién de los campos de esfuerzos es capaz de migrar. Asi, en ausencia de un
edificio volcanico, la linea de esfuerzo neutral (63 = 0), y limite superior del nucleo
extensivo en el bulbo flexural, se ubicaria en la mitad de ésta, mientras que en presencia de
un volcan cuya envergadura sea comparable a su espesor elastico, el nicleo extensivo
asciende en la corteza, pudiendo remontar en el eje del edificio volcanico, hasta su

superficie.
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7.2.  MODELO DE EVOLUCION VOLCANICA Y TECTONICA

A. Fase emergente

AL

B. Fase culminante T—T
C. Fase erosiva //\\

L .

B  FExtensitn I Compresién — ———==bl

Figura 7-1: Esquema del modelo de variaciones tectdnicas locales en cada etapa
evolutiva de la isla Robinson Crusoe. Lineas gruesas indican limites de los
elementos estructurales (placa oceanica y edificio volcanico) y lineas delgadas
indican la superficie de esfuerzo neutral y limite entre regiones compresivas y
extensivas (03 = 0).

7.2.1. Etapas de volcanismo submarino a fase emergente

En la etapa de escudo submarino y la incipiente de la etapa de escudo subaéreo (Secuencias
Punta Larga y Puerto Inglés en su unidad inferior), la geologia de las intrusiones se
caracteriza por una elevada intensidad de diques y sills, las que poseen un persistente
patrén de entrecruzamiento, sin orientaciones o buzamientos preferentes, salvo sitios donde
se exhibiria una aparente alternancia entre orientaciones relativamente ortogonales (Figura
3-6). Estos indicios sugieren el emplazamiento de estos enjambres en las proximidades de
un centro volcanico (Walker, 1992), mientras que la amplia distribucion de orientaciones
sugiere un campo de esfuerzos con una anisotropia menor. Por su parte, la mayor presencia

de sills daria cuenta de un ambiente de emplazamiento relativamente somero.
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En la etapa submarina también comienza la formacion de nucleos intrusivos profundos,
lugares donde se almacenaria un volumen magmatico varias veces superior que el magma
extruido en el edificio volcanico (e.g. Contreras-Reyes et al., 2010; Arafa et al., 2000;
Watts et al., 1997). EI mecanismo de desarrollo de estos nucleos densos ha sido explicado a
través de la existencia de una region donde el contraste de densidades con las lavas del
edificio volcénico actuaria inhibiendo el impulso de la flotabilidad de los magmas en la
propagacion de diques, formando una superficie de flotabilidad neutral (Walker, 1992). En
el presente andlisis, se describe la presencia y distribucion de nucleos extensivos en el
campo local de esfuerzos corticales, provocados por la flexion y subsidencia que
experimenta la corteza durante las etapas de crecimiento volcénico. En la depresion
flexural, se localiza un nucleo extensivo central, que posee altas magnitudes y una
expresion profunda, mientras que en el bulbo periférico, el nucleo extensivo tiene una

expresion superficial e intensidades moderadas (Figura 7-1 A).

El nucleo central de esfuerzos extensivos inicia su desarrollo en profundidad, para luego
elevarse progresivamente a través de la placa y el edificio volcanico. En la medida que el
crecimiento volcanico persista, el ascenso de esta region progresaria hasta alcanzar la
superficie durante el transcurso de la etapa de volcanismo de escudo subaéreo, impulsado
por la combinacién del incremento la tension flexural y la transferencia en elevacion de los
esfuerzos, provocada por la rigidez del edificio recientemente afiadido. Por su parte, la
instalacién de un régimen débilmente compresivo somero en los flancos e inmediaciones
del volcan, mantendria el estilo de volcanismo central como proceso principal de

crecimiento volcéanico.

De este modo, durante las etapas de mayor crecimiento volcéanico, la magnitud de los
esfuerzos en el nucleo extensional de la depresion flexural superaria ampliamente la
resistencia a la traccion de un macizo rocoso. En estas regiones, la formacion y dilatacion
de grietas ocurriria de manera espontanea, desarrollando en ellas una alta cantidad de
intrusiones, al tiempo que por tratarse de ambientes tectonicos fuertemente extensivos, el
transporte magmatico a través de estos conductos seria del tipo intrusivo (sensu Ida, 1999),
restringiendo la potencialidad de migracion extrusiva solo a los casos donde la presion

magmatica en los conductos centrales sea lo suficientemente elevada para sobreponerse al
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efecto de la extension tecténica. De esta forma, el presente modelo plantea una explicacién
complementaria a la teoria de las superficies de flotabilidad neutral propuesta por Walker
(1992), para la génesis y crecimiento de los nucleos intrusivos presentes en las islas y

montes oceanicos.

7.2.2. Etapa de escudo subaéreo a fase culminante

Para la etapa de escudo subaéreo, de répido y continuo crecimiento del edificio volcanico
(Reyes, 2012), los conductos de alimentacion magmaética presentan un patron radial de
orientaciones, mayor paralelismo en cada sitio y espesores mayormente inferiores a 1 m.
Exhibe ademas una distribucion fuertemente concentrada en una franja de orientacion N-S
relacionada espacialmente con el desarrollo de una conspicua zona de rift también asignada
a esta etapa, reconocible tanto en afloramientos superficiales como en la geomorfologia
submarina. Estos indicios sugieren volcanismo central permanente y una elevada tasa de

suplementacién magmatica.

El surgimiento, desarrollo y persistencia de zonas de rift propagadas desde alimentadores
centrales es la evidencia mas visible de la tendencia que tienen los sistemas volcanicos
oceanicos a desarrollar mecanismos de atraccion, acumulacion y transporte intrusivo de
magmas. Del analisis del campo de esfuerzos locales se sugiere que durante esta etapa, la
zona de influencia del nlcleo de esfuerzos extensivos asciende en elevacion, alcanzando la
superficie en la region central del edificio volcanico (Figura 7-1 B), ademéas de mantener
activo el vigoroso mecanismo de atraccion y transporte magmatico, que posibilite el rapido
crecimiento insular reportado para esta etapa en Robinson Crusoe. A partir de esta region se
iniciaria la propagacion de prominentes zonas de rift, siguiendo la tendencia reconocida en
los magmas del volcan Kilauea a transportarse lateralmente sin ascender (e.g. Fiske y
Jackson, 1972; Walker, 1992). Las zonas de rift pueden exceder el dominio del edificio
volcanico, progresando lateralmente por decenas de kilometros sobre una region periférica
de la placa, directamente influenciada por la presencia del campo de esfuerzos tectonicos

locales.

Adicionalmente, el desarrollo de un nucleo tecténico extensivo que alcanza la cuspide del

escudo subaéreo, resulta consistente con la formacion de cadmaras magmaticas tanto
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profundas como someras (e.g. Bohrson, 2007) y calderas centrales de subsidencia,
fendmeno que, aunque no reconocido en Robinson Crusoe, esta ampliamente descrito en
otras islas oceanicas de mayor envergadura como las del archipiélago de Hawaii (e.g.
Clague y Darlymple, 1987), Islas Canarias (e.g. Carracedo, 1999) y Cabo Verde (e.g.
Ramalho, 2011).

7.2.3. Fase erosiva y de volcanismo rejuvenecido

Tras la declinacion del volcanismo, se inicia una etapa en que la seccion emergida del
edificio volcanico es sometida a procesos permanentes de erosion y transporte, los que
terminan por labrar una importante plataforma de abrasion marina, al mismo tiempo que su
carga gravitacional se redistribuye progresivamente desde la seccién emergida hasta la base

del edificio volcanico, sobre el fondo marino.

Luego de ca. 2 Ma de erosién permanente y ausencia de volcanismo, se inicia la breve
etapa de volcanismo rejuvenecido, con la emision de materiales que rellenan los valles de
erosion, sobre la periferia de la isla. Relacionados a esta etapa, se reconocen indicios de
centros eruptivos pobremente conservados y escasos diques alimentadores, los que
registran una orientacion radial y espesores hasta diez veces mayores que las etapas previas

de volcanismo.

En la etapa final del presente andlisis, se describe el proceso de descarga gravitacional
producto de la erosion. Este induciria un alzamiento que invierte el sentido del fendmeno
flexural, desarrollando un campo de esfuerzos fuertemente compresivos en el segmento
basal de la corteza, mientras que en el dominio somero del edificio volcanico, se
desarrollaria un campo de esfuerzos extensivos, el que alcanza un valor maximo en la
periferia de la isla, lugar donde se encuentra el punto de inflexion morfologica entre la
amplia plataforma de abrasién marina y los escarpados limites de la isla remanente (Figura
7-1C).

Durante el transcurso de este proceso erosivo, se inicia la etapa de volcanismo
rejuvenecido. Respecto a su mecanismo de origen, las teorias més recientes indican que el

rol del alzamiento litosférico en el bulbo flexural, tanto en la periferia como en las islas
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desplazadas de la pluma (Bianco el al., 2005), influenciaria una descompresion en la
astenosfera, sometiéndola a distintas tasas de fusion parcial. En casos como Samoa, donde
el fendmeno flexural de la corteza se encuentra magnificado por condiciones externas al
sistema volcanico, se reporta un voluminoso aporte de este tipo de volcanismo (Konter y
Jackson, 2012).

En este modelo, se propone como mecanismo adicional para el origen del volcanismo
rejuvenecido, el alzamiento isostatico que la isla sufriria debido a la paulatina descarga
erosiva, tras el cese del volcanismo central. De acuerdo a los célculos aqui expuestos, el
alzamiento que acompafia este proceso puede exceder en magnitud al de cualquier bulbo
flexural que se generaria por el crecimiento de un nuevo edificio volcénico en las
proximidades. Este alzamiento estd acompafiado de una deformacion flexural que genera
una inversion en la polaridad de los esfuerzos, con el desarrollo de un amplio nicleo
compresivo en la placa oceénica, lugar que en las etapas previas, alojaba un ndcleo
extensivo. Mientras, en la region somera del edificio volcéanico, region mayormente
compresiva en las etapas previas, ocurriria el desarrollo de esfuerzos extensionales, los que
facilitarian la inyeccion de magmas, incluso aquellos que posean bajas presiones (lda,
1999).

Rubin (1990), describe una comparacion entre complejos de diques de Islandia y Hawaii,
en base a diferencias en su espesor. Interpreta esta diferencia por el contraste de los
ambientes tectonicos donde éstos se emplazan. En Islandia, donde existe un campo extenso
y estable de extension tectonica, los diques alcanzan espesores significativamente mayores
que los diques de las islas Hawaiianas, emplazados en un ambiente compresivo, debido a
las intrusiones y suministro magmatico constantes. En el presente estudio se describen
notorias diferencias en el espesor de los diques entre las etapas de escudo y la post-erosiva,
con lo que la aplicacion de este mismo analisis, seria consistente con las contrastantes

condiciones tectonicas calculadas para el edificio volcanico en cada una de estas etapas.

7.3. CONSIDERACIONES RESPECTO AL ESPESOR ELASTICO

La magnitud del espesor elastico afecta notablemente el aporte de los esfuerzos flexurales

al campo local de esfuerzos. De acuerdo con la estimacion global de Caldwell y Turcotte,
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(1979), el espesor elastico de la placa oceanica en la region de la isla Robinson Crusoe,
tendria un valor cercano a 20 km, sin embargo, de acuerdo a analisis realizados en otros
volcanes de la cadena, el espesor eldstico de la placa experimentaria una notoria
disminucion en las zonas donde ésta alcanza mayor curvatura bajo los montes submarinos
(Manriquez, 2012). Consistentemente, en este estudio se describe una correlacion entre la
subsidencia por carga en las etapas de volcanismo y el desarrollo de un intenso régimen
flexural extensivo, localizado en regiones especificas. En practicamente todos los casos,
estos esfuerzos tendrian magnitud suficiente para generar una deformacion inelastica en la

placa, provocando asi una disminucién en el espesor elastico efectivo.

En el presente andlisis se realizaron modelaciones considerando un rango de valores entre 6
y 12 km. EIl extremo inferior del rango tiene la finalidad de resaltar los efectos tectonicos
del fendmeno flexural, y se ha empleado en la representacion de los resultados, aunque se
infiere que el valor del espesor elastico efectivo se aproximaria mas al extremo superior del

rango (10 a 12 km, Figuras C y D en Anexo).
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8. CONCLUSIONES

El presente trabajo postula un modelo evolutivo secuencial, proveniente del estudio
combinado entre el transporte magmatico y las variaciones tectonicas inducidas por el
crecimiento volcanico. Este resulta consistente con las observaciones reportadas tanto en la

geologia de Robinson Crusoe, como en otras islas oceanicas.

Complementariamente a la capacidad que tienen los edificios volcanicos, de atraer la
propagacion de diques por efecto de la carga (Muller et al., 2001), se plantea que el
desarrollo de un nucleo tectdnico extensivo, presente en todas las etapas de construccién
volcanica, generaria el potencial suficiente de atraer las intrusiones magmaticas,

conduciéndolas hacia el eje principal del sistema volcéanico.

Respecto a la capacidad de los sistemas volcanicos de retener los magmas en su interior y
transportarlos lateralmente, complementariamente a teoria de las zonas de flotabilidad
neutral (Walker, 1992), se propone que el desarrollo y progreso de los nlcleos de extension
tecténica descritos en este trabajo, l0s que poseerian condiciones tectdnicas suficientes para
que el mecanismo de transporte magmatico posea caracter prevalentemente intrusivo en

esas regiones (sensu Ida, 1999).

Tras la declinacion del volcanismo de escudo, y durante la etapa de descarga por erosion
marina, se podria generar un alzamiento isostatico de la corteza, calculado en un rango de
40 a 170 m, dependiendo del espesor elastico, el que esta acompafiado de una deformacion
flexural en el sentido inverso. Esta variacion, generada en el mismo edificio volcanico,
bastaria para generar el alzamiento y descompresion necesarios para la ocurrencia del
volcanismo rejuvenecido, sensu Garcia et al. (2010), sin requerir necesariamente de la
presencia simultanea de otros volcanes desarrollandose en las inmediaciones. Se propone el
fendmeno flexural por descarga como un factor adicional para explicar el origen del
volcanismo rejuvenecido, el que contribuiria tanto en las condiciones mecanicas necesarias
para el proceso de transporte, como incentivando una mayor descompresion en la fuente

magmatica.
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Existe una notable variacion de las condiciones tectonicas del edificio volcanico, entre la
etapa de volcanismo de escudo y la etapa de volcanismo rejuvenecido. Esta se refleja
principalmente en la distribucion del ancho de los diques (sensu Rubin, 1990), mayor en
hasta dos d6rdenes de magnitud en el caso del volcanismo rejuvenecido, que indicaria

esfuerzos confinantes notablemente menores para esta etapa.

El presente modelo de evolucion de la isla de Robinson Crusoe, contribuye con nuevas
ideas para los procesos de interaccion tectonica en cada etapa de volcanismo, y puede ser

extendido a otros volcanes oceanicos en ambientes de intraplaca.
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Figura A: Respuesta flexural vy
variacion del campo local de minimo
esfuerzo compresivo (03) para cada
etapa de evolucion. Te = 6. Isolineas
cada 100 MPa en el rango extensivo y
cada 10 MPa en el rango compresivo.
Flechas: Direccion del méximo

esfuerzo principal compresivo (o1).
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Figura B: Respuesta flexural y variacion
del campo local de minimo esfuerzo

compresivo (03) para cada etapa de

evolucion. Te = 8. Isolineas cada 100

MPa en el rango extensivo y cada 10

MPa en el rango compresivo. Flechas:

Direccion del maximo esfuerzo

principal compresivo (c1).
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Figura C: Respuesta flexural y variacion
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Figura D: Respuesta flexural y variacion
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