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ESTRUCTURAS MAGMÁTICAS BAJO EL VOLCÁN OSORNO, IDENTIFICADAS
MEDIANTE MAGNETOTELÚRICA.

El volcán Osorno (2661 m s.n.m.) se encuentra en la región de los Lagos, Chile, entre los
lagos Llanquihue y Todos los Santos. Este último pertenece a la Zona Volcánica Sur de los
Andes y cuenta con un registro de 10 erupciones documentadas a partir del siglo xvii.

Con el objetivo de identificar estructuras o cuerpos conductores en profundidad, que per-
mitan comprender la relación entre éstos y el actual edificio volcánico dado el contexto es-
tructural de los mismos, se desplegaron en torno al volcán 16 estaciones de magnetotelúrica
(MT) de banda ancha.

A los datos obtenidos se le aplicaron técnicas de Procesamiento robusto y Referencia re-
mota, a fin de obtener curvas de resistividad aparente y fase de óptima calidad. El análisis
dimensional mediante tensor de fase y vectores de inducción, apuntan a un medio eléctri-
camente heterogéneo bajo el Osorno. Para los periodos asociados a profundidades someras,
el análisis indica un conjunto de anomalías conductoras en torno al edificio. Con respecto a
los periodos asociados a profundidades mayores, la respuesta de estos parámetros se vería
influenciada por estructuras no directamente relacionadas con el volcán.

El modelo final de resistividad eléctrica bajo el Volcán Osorno, se obtuvo a partir de una
serie de inversiones MT 3-D. La estructura principal alcanza valores de resistividad en torno a
los 40 Ωm a una profundidad de 10 km bajo la porción occidental del lago Todos los Santos. Al
incorporar los antecedentes estructurales del área, esta última se interpreta como un reservorio
magmático, con un porcentaje de 4 a 36% de fundido parcial andesítico. Se observa además,
a partir de su techo y prolongándose de manera diagonal hacia el Osorno, una región con
valores de resistividad cercanos a 230 Ωm. Esta zona menos conductora se caracteriza como
la parte más diferenciada del reservorio, con un contenido de 2 a 13% de fundido parcial
dacítico, la cual podría no solo tener su rol intrínseco, sino también apuntar a ser el conducto
entre la zona de almacenamiento del magma y la base del volcán Osorno. Por último, de
manera restringida al edificio volcánico, numerosos cuerpos menores de resistividades entre
10-120 Ωm, cuyas extensiones en profundidad no superan los 1.2km, son interpretados como
zonas de alteración hidrotermal.
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Capítulo 1

Introducción

A lo largo de nuestro país se han identificado en torno a 90 volcanes geológicamente activos
(Sernageomin, 2018a). La comprensión y estudio de varios de estos sistemas ha sido abordada
desde algunos focos, tales como el registro histórico de sus erupciones, su composición, la
relación entre volcanismo y tectónica, entre otros. No obstante, es considerablemente menor lo
que se conoce acerca de lo que yace bajo estos edificios, vale decir, las estructuras magmáticas
asociados a éstos.

Magnetotelúrica (MT) es un método geofísico que, a partir de mediciones de la fluctuación
de los campos eléctricos y magnéticos en la superficie terrestre, puede determinar la distribu-
ción de resistividad eléctrica en profundidad. En el interior de la Tierra, las rocas presentan
valores de resistividad a lo largo de un extenso margen, desde 10−2 hasta 104 (Ωm). Estos
valores dependen en primer orden la composición de la roca, y de forma particular, en el
contenido parcial de fluidos en éstas (Yoshino, 2018).

Investigaciones de MT se han realizado en una variedad de situaciones geológicas, des-
tacando sus aplicaciones en campos geotermales (Gao et al., 2018), cuencas sedimentarias
(Meqbel, 2009), sistemas de fallas (Tietze, 2012) y ambientes volcánicos. En este último con-
texto, numerosos estudios han demostrado la particular utilidad de la técnica de MT para
identificar la distribución de anomalías de conductividad eléctrica en profundidad en torno a
volcanes, caracterizando estas anomalías como presencia de alteración hidrotermal (Ingham
et al., 2009; Comeau et al., 2016), conductos de circulación de fluidos (Hill et al., 2015), o
bien como estructuras de tipo reservorio magmático (Díaz et al., 2015; Comeau et al., 2016;
Cordell et al., 2018) o de tipo mush body (Harangi et al., 2015).

El volcán Osorno, imponente estratovolcán localizado en la región de Los Lagos, es parte de
la Zona Volcánica Sur de los Andes (33◦S - 46◦S), uno de los cuatro segmentos de volcanismo
activo de la costa occidental de Sudamérica (Stern et al., 2007). Pese a tener un registro de
10 erupciones documentadas a partir del siglo xvii (Moreno et al., 2010 y referencias en el
texto), ha sido foco de muy pocos estudios a la fecha, por lo que se desconoce el estado de
posibles estructuras magmáticas bajo el edificio volcánico .
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Ante esta falta de información, esta investigación mediante el método de MT busca in-
crementar el conocimiento del volcán desde un enfoque geofísico, en donde las principales
interrogantes corresponden a identificar y localizar anomalías de conductividad eléctrica sub-
superficial, a qué tipo de estructuras pueden ser atribuidas y que representan dado el contexto
tectónico del área de estudio.

1.1. Objetivos

1.1.1. Objetivo general

Identificar y caracterizar estructuras magmáticas bajo el volcán Osorno, mediante medi-
ciones de resistividad eléctrica obtenidas a través del método magnetotelúrica (MT).

1.1.2. Objetivos específicos

• Determinar la distribución y dimensionalidad de las anomalías conductoras bajo el
volcán, mediante análisis de diferentes parámetros asociados a la respuesta electromag-
nética del subsuelo.
• Elaborar modelos de resistividad eléctrica en 3-D, con el fin de incrementar el conoci-

miento de las estructuras magmáticas bajo el edificio volcánico.
• Constreñir los resultados de acuerdo a antecedentes petrológicos, entre los cuales se des-

tacan: composición de magmas, contenido de agua, rangos de presión y/o temperatura
asociados a éstos.
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Capítulo 2

Marco geológico

Generalidades

A lo largo del margen chileno es posible encontrar numerosos registros y dominios geo-
lógicos. Gran parte de éstos son evidencias de la dinámica actividad tecto-magmática, con-
secuencia del proceso de subducción de la placa oceánica Nazca bajo la placa continental
Sudamericana. Si bien el inicio de la subducción se remonta al Paleozoico tardío, las divisio-
nes morfo-estructurales que se detallarán en este capítulo, adquieren su configuración actual
producto del Ciclo Andino, el cual se caracteriza por 1) Intensa actividad magmática que
comenzó en el Jurásico temprano, 2) Una distribución N-S de sus productos a lo largo del
margen continental y 3) Controlar la actual evolución de los Andes (Glodny et al., 2006).

Por otra parte, el arco volcánico a lo largo de Cordillera de los Andes se divide en cuatro
segmentos latitudinales (Zonas Volcánicas Norte, Central, Sur y Austral), separados entre sí
por tramos sin erupciones u otros tipos de actividad volcánica reciente (Stern et al., 2007).
El área de estudio, correspondiente al volcán Osorno y sus alrededores, se encuentra al sur
del país en la Región de los Lagos, sector perteneciente a la Zona Volcánica Sur (ZVS).

2.1. Contexto tectónico y estructural

La configuración tectónica del arco volcánico entre los 33◦S y 46◦S se caracteriza por la
subducción de la placa de Nazca bajo la placa Sudamericana, con una dirección N77◦E a una
tasa actual entre 6.3 y 7.9 cm/año, la cual se ha mantenido por los últimos 20 Ma (Kendrick
et al., 2003).

La orientación NE del vector convergencia entre placas se ha mantenido relativamente
estable durante los últimos 10 Ma, esto último ha permitido que la deformación transferida
a la placa Sudamericana se particione afectando con diferentes regímenes tectónicos a las
regiones longitudinales del arco (Lange et al., 2008). En la interfaz de subducción y ante-
arco, predomina una componente de compresión E-W (ortogonal a la fosa), mientras que en la
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región del intra-arco, la deformación producto de la componente paralela a la fosa se acomoda
mediante tectónica de tipo strike-slip, a lo largo de fallas transcurrentes paralelas al margen.
Este tipo de estructuras usualmente se producen próximos al eje del arco magmático, debido
a que es la zona mecánicamente más débil en la placa cabalgante, producto del efecto de
adelgazamiento termal litosférico (Hernández-Moreno et al., 2016 y referencias en el texto).

En esta región las estructuras tectónicas dominantes corresponden a dos sistemas de fallas
y lineamientos de escala regional, ambos vinculados a actividad volcánica. Éstos son la Zona
de Fallas Liquiñe-Ofqui (ZFLO) y las Fallas Transversales de los Andes (FTA), ilustrados en
la figura 2.1a.
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Figura 2.1: a) Mapa estructural del margen andino entre los 33◦ y 49◦S. Se indican las prin-
cipales estructuras de la Zona de Fallas Liquiñe-Ofqui (ZFLO) y de las Fallas Transversales
de los Andes (FTA), mediante líneas negras y rojas respectivamente (Estructuras de acuerdo
a Pérez-Flores et al., 2017). b) Mapa estructural área en torno al volcán Osorno, ampliación
del recuadro naranja de Fig. 2.1a. Una de las trazas de ZFLO se identifica al este del edificio
volcánico, atravesando el lago De Todos los Santos (Modificado de Rosenau et al., 2006).
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Se describe la ZFLO como un sistema de fallas intra-arco mayor, cuyo dominio estructural
se extiende desde el volcán Callaqui (37.5◦S) hacia el sur por más de 1200 km, hasta el área
del Golfo de Penas (∼ 48◦S). El sistema está conformado por una serie de fallas maestras
strike-slip de rumbo NNE sub-verticales, fallas secundarias de rumbo NE sub-verticales, y
fallas de tercer orden de rumbo ENE a EW. En términos generales, la cinématica dominante
en los últimos 6 Ma ha evidenciado ser de tipo dextral o dextral-normal (Cembrano y Lara,
2009; Pérez-Flores et al., 2016). Cabe destacar que, en el área de estudio se identifican trazas
principales de la ZFLO al este del volcán Osorno, las cuales atraviesan el lago Todos los
Santos (Fig. 2.1b).

Por otra parte, el sistema FTA reúne fallas corticales y lineamientos de rumbo NW a
WNW, oblicuos al orógeno Andino. Estas estructuras se identifican entre los 25.5◦S y 41◦S,
en las regiones de ante-arco, intra-arco y/o tras-arco, siendo aparentemente más antiguas que
las de la ZFLO. El sistema FTA está probablemente relacionado a segmentación tectónica de
los Andes, proceso que generó zonas de debilidad cortical asociadas a procesos pre-Andinos,
las cuales fueron posteriormente reactivadas como fallas strike-slip sinestral-inverso durante
el desarrollo del arco moderno (Lange et al., 2008; Pérez-Flores et al., 2016; Roquer et al.,
2017).

2.2. Unidades morfo-estructurales

En términos generales, el margen Andino entre los 36◦S y 42◦S se caracteriza por una seg-
mentación longitudinal, la cual divide el área en tres unidades morfo-estructurales principales.
De oeste a este, estas corresponden a la Cordillera de la Costa, Depresión longitudinal o Valle
Central y Cordillera Principal, en la cual se encuentra el actual arco volcánico, ilustradas en
la figura 2.2 (Hackney et al., 2006).

A diferencia del margen Andino en Chile central, el espesor cortical bajo el arco volcánico
en esta región disminuye continuamente comenzando en 50 km en los 33◦S hasta alcanzar 35
km en los 46◦S (Tassara y Yáñez, 2003), la distancia entre la fosa Chilena-Peruana y el arco
actual tiene un promedio de ∼ 260 km, y el ángulo de subducción se encuentra en torno a
los 20◦ (Tassara y Echaurren, 2012).

2.2.1. Cordillera de la Costa

Corresponde a una estrecha cadena montañosa que se localiza entre la línea de costa y el
Valle Central. Su extensión longitudinal no es constante, variando desde 10 a 100 km de ancho.
Con respecto a los valores de elevación, éstos alcanzan máximos de 1500 m en Nahuelbuta
(38◦S) a diferencia de las latitudes 40◦-41◦S, en dónde las cumbres mayores alcanzan tan solo
unas pocas centenas de metros (Hackney et al., 2006).

Esta cordillera se encuentra conformada por rocas meta-sedimentarias del Complejo acre-
cionario Permo-Triásico (dividido en las unidades Series Oriental y Occidental), y rocas gra-
níticas del arco magmático del Carbonífero tardío a Pérmico (Hackney et al., 2006).
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Figura 2.2: Arriba) Mapa de la división morfo-estructural del margen andino entre los 36◦ y
42◦S. Abajo) Principales unidades geológicas. Detalles en el texto (Modificado de Hackney
et al., 2006).

2.2.2. Valle Central

El Valle Central es una cuenca de más de 2km de espesor, rellena con material de origen
volcánico y sedimentario del Oligoceno - Mioceno, y cubierta por sedimentos del Plioceno -
Cuaternario. Se extiende de manera discontinua en un primer tramo entre los 36◦S a 39◦S,
para luego continuar en un segundo tramo desde los 40◦S a 42◦S, segmento en el cual la
cuenca es parcialmente submarina (Hackney et al., 2006).

2.2.3. Cordillera principal

Corresponde al elemento morfológico predominante del área, con altitudes que bordean
los 2700 m en los 36◦S, disminuyendo de manera progresiva a 1000 m en torno a los 42◦S.

La Cordillera Principal se encuentra conformada casi en su totalidad por los produc-
tos del actual arco volcánico. Al norte de los 38◦S el arco se emplaza sobre una cobertura
volcano-sedimentaria Meso-Cenozoica, mientras que al sur de ésta latitud, tiene por basamen-
to plutónico las raíces exhumadas del arco magmático del Jurásico-Mioceno, representadas
en el área por el Batolito Nor-Patagónico (Cembrano y Lara, 2009).
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2.3. Zona Volcánica Sur (ZVS)

Corresponde a la fracción del arco volcánico del margen Sudamericano comprendido entre
los 33◦S y 46◦S, cuyo magmatismo y/o volcanismo asociado al proceso de subducción se
ha mantenido de forma continua por al menos los últimos 300 Ma. Esta zona se encuentra
delimitada al norte por la intersección entre la fosa Chilena-Peruana y el Ridge de Juan
Fernández, una cadena de montes submarinos inactiva en términos sísmicos y volcánicos. Por
otra parte, su límite sur es coincidente con la intersección entre la fosa y el Ridge Chile, un
centro de expansión oceánico activo (Hickey-Vargas et al., 2016).

Numerosas investigaciones han concluido que las fallas están estrechamente relacionadas
al transporte de magma y su emplazamiento, en cualquier tipo de configuración tectónica
(Cembrano y Lara, 2009 y referencias en el texto; Pérez-Flores et al., 2016). Es por esta
razón que entre los 38◦S y 46◦S, los sistemas FTA y ZFLO se encuentran genética y espa-
cialmente vinculados a la evolución volcánica de la ZVS (Fig. 2.3). Las estructuras de la
ZFLO son asociadas a lineamientos de estratovolcanes y conos monogenéticos de orientación
NE-SW, los cuales como particularidad, se originaron mayoritariamente a partir de magmas
primitivos. Por otro lado, las estructuras del FTA se relacionan a lineamientos exclusivos de
estratovolcanes de orientacion WNW, los cuales emiten productos de variada composición,
desde rocas basálticas a riolíticas (Wrage et al., 2017).

Al analizar la distribución espacial de los productos de la actividad volcánica de la ZVS,
se observa que éstos se emplazan tanto en Chile como en Argentina a lo largo de la Cordillera
Principal. Sin embargo, solo en el primero se encuentran más de 70 volcanes Holocenos a
Pleistocenos, extensos campos volcánicos, calderas y cientos de centros eruptivos menores
(Stern et al, 2007).

En base a la geometría del arco volcánico y las características geoquímicas de los pro-
ductos de su actividad, la ZVS se puede dividir, de norte a sur, en cuatro segmentos: Norte,
Transicional, Central y Sur. No obstante, la ubicación exacta de los límites entre estos tramos
es materia aún de debate (Weller et al., 2018 y referencias en el texto).

2.3.1. Zona Volcánica Sur Central (ZVSC)

Tramo de la ZVS que se extiende entre los 37◦S y 42◦S. Numerosos volcanes de esta región
tienen registros históricos de erupciones Holocenas, tales como los volcanes Llaima, Villarrica,
Copahue, Chaitén, Osorno y Calbuco, entre otros. En consecuencia, esta zona es considerada
el segmento más activo de todos los Andes (Stern et al, 2007).

Debido a la geografía de esta zona, varios de estos volcanes se distribuyen a lo largo del
borde oriental del Valle Central, próximos a localidades y centros urbanos. Es por esta razón
que la ZVSC se categoriza además como una zona de alto peligro volcánico (Sernageomin,
2018a).

7



−80˚ −76˚ −72˚ −68˚

−48˚

−44˚

−40˚

−36˚

200 km

Ridge de J. Fernández

~6,6 cm/año

Placa de Nazca

~2,1 cm/año

Placa Antártica

−80˚ −76˚ −72˚ −68˚

−48˚

−44˚

−40˚

−36˚

Osorno

Calbuco

Llaima

Villarrica

Cordón Caulle

Nevados de
Chillán

Laguna    
del Maule

Chaitén

 Volcán activo

Zona de Falla Liquiñe-Ofqui (ZFLO)

 Falla transcurrente
 
 Falla inferida

Fallas Transversales de los Andes (FTA)

 Falla transcurrente
 
 Falla inferida 

Figura 2.3: Mapa Zona Volcánica Sur. Se puede observar la estrecha relación entre la distri-
bución espacial de los volcanes y los sistemas de fallas de la región. Se identifica a algunos de
los volcanes más importantes o de actividad reciente. (Estructuras de acuerdo a Pérez-Flores
et al., 2017)

8



2.4. Volcán Osorno

El volcán Osorno (41◦6′ S - 72◦17′ W, 2660 m s.n.m.) se encuentra en el límite de las
provincias de Llanquihue y Osorno, en la Región de Los Lagos. Corresponde a un estratovol-
cán compuesto cuyos orígenes de su formación se remontan al Pleistoceno Medio (<ca. 200
ka). Junto a los volcanes La Picada (1715 m s.n.m.), Cordón Cenizos (∼ 1500 m s.n.m.) y
Puntiagudo (2300 m s.n.m.) forman una cadena volcánica de orientación NE-SW, donde el
Osorno corresponde al extremo suroccidental de la misma.

La figura 2.4 ilustra la distribución de las unidades geológicas en el área de estudio. El
actual edificio volcánico se encuentra emplazado sobre basamento granítico, perteneciente al
Batolito Nor-Patagónico. En el área de estudio, se encuentran rocas de esta unidad en dos
sectores, y si bien ambos afloramientos presentan bastante similitud en términos petrológicos,
difieren en su edad de formación: en la parte sur-oriental se encuentra basamento cretácico
mientras que en el pie occidental del volcán, basamento mioceno.

La formación del volcán se puede dividir en cuatro unidades (Moreno et al., 2010):

• La primera de ellas denominada unidad Osorno 1, corresponde a lavas de composición
basáltica y andesítico-basáltica, de edad Pleistoceno medio a superior. Estas secuencias
fueron intensamente desgastadas durante la última glaciación del Pleistoceno, en la
denominada (de forma local) glaciación Llanquihue (ca. 90-14 ka).

• La unidad Osorno 2 consiste en un conjunto de lavas principalmente basálticas y an-
desíticas, y de manera subordinada, lavas dacíticas. Estas secuencias se depositaron
durante la glaciación Llanquihue, evento del Pleistoceno superior. La consolidación del
edificio actual estaría representado por esta unidad.

• La unidad Osorno 3 está conformada por lavas de composición andesítica y basáltica,
distribuidas radialmente sobre los flancos del volcán. A pesar de que su edad abso-
luta se desconoce, se estima que estas secuencias se habrían depositado posterior a la
glaciación Llanquihue y previo a las erupciones explosivas del Holoceno medio (ca. 4 ka).

• La etapa constituyente final, corresponde a la unidad Osorno 4, la cual consta de lavas
y depósitos piroclásticos, en su mayoría de composición similar a la unidad Osorno 1.
Estas secuencias pertenecen al Holoceno superior, presentan una morfología bien pre-
servada y se encuentran parcialmente cubiertas por depósitos de lapilli no consolidados,
los cuales corresponderían a la erupción fisural de 1790 AD.

Además de las unidades que forman el edificio volcánico a partir de la emanación de lavas
desde el cráter, en el área también se identifican productos de erupciones de flanco. Estas
corresponden a:

• Centros eruptivos de flanco aislados, conformados por conos de piroclástos, domos y
lavas holocenos. Debido a su inusual composición, se destacan de este grupo los domos
dacíticos, ubicados en el flanco occidental y lado sur del volcán.

9



LA
G

O
LL

A
N

Q
U

IH
U

E

LA
G

O
TO

D
O

S 
LO

S 
SA

N
TO

S

VO
LC

AN
 O

SO
R

N
O

26
52

50
0

10
00

10
00

50
0

10
00

10
00

10
00

10
0

100

70
0

15
00

20
00

50
0

15
00

72
°2

5'
W

72
°3

0'
W

72
°3

5'
W

72
°4

0'
W

41°5'S 41°10'S

0
3

6
9 km

Le
ye

nd
a

D
ep

. S
ed

im
en

ta
rio

s

CF
. H

is
tó

ric
os

CF
. A

nt
ig

uo
s

CF
. A

is
la

do
s

O
so

rn
o 

4

O
so

rn
o 

3

O
so

rn
o 

2

O
so

rn
o 

1

Vn
. L

a 
Pi

ca
da

Ba
sa

m
en

to

Si
m

bo
lo

gí
a

da
cí

to
s

G
la

ci
ar

 P
rin

ci
pa

l

Cu
rv

as
 d

e 
ni

ve
l

Pe
tr

oh
ué

En
se

na
da

La
s 

Ca
sc

ad
as

Figura 2.4: Mapa geológico volcán Osorno. Se indica la ubicación de las localidades más pró-
ximas al volcán. Detalle de las unidades en el texto. Curvas de nivel cada 100 m (Modificado
de Moreno et al., 2010).
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• Centro fisurales antiguos, éstos son un conjunto de conos de piroclástos y lavas asocia-
das de composición basáltica, que de acuerdo a la morfología, son más antiguos que los
productos de la unidad Centros fisurales históricos.

• Centro fisurales históricos, unidad formada por conos y lavas distribuidas en los flancos
suroccidental y nororiental del volcán. Representa las erupciones recientes de 1790 y
1835, descritas por científicos e historiadores de los siglos xviii y xix.

Finalmente, distribuidos de manera extendida en el área, rellenando valles o de mane-
ra contigua a relieves erosionados, se encuentran numerosos materiales semi-consolidados de
diverso origen. Estos depósitos glaciares, coluviales, aluviales, de remoción en masa y piroclás-
ticos pertenecen a la unidad Depósitos sedimentarios y volcanoclásticos, de edad Pleistoceno
superior a Holoceno.

2.4.1. Peligro volcánico

Si bien la actividad histórica del volcán se ha caracterizado por ser efusiva de baja explosi-
vidad, siendo un episodio de este tipo su última erupción en 1835, al registro post-glaciación
Llanquihue también se le han atribuido erupciones de mayor explosividad, las cuales produ-
jeron flujos piroclásticos y tefra dacítica (Moreno et al., 2010).

En la actualidad, el principal peligro volcánico se asocia al volumen del glaciar que corona
la parte superior del Osorno, puesto que ante erupciones de alta tasa de emisión, éste es ca-
paz de generar importantes flujos de detritos (lahares). Cabe destacar, que los poblados más
próximos al cráter del volcán se encuentran en promedio a tan solo 10 km de distancia, corres-
pondiendo a Las Cascadas, Ensenada y Petrohué, señalados en la figura 2.4. (Sernageomin,
2018b).
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Capítulo 3

Marco teórico

3.1. Magnetotelúrica

Durante el siglo xx, diversas técnicas de prospección eléctrica y electromagnética fue-
ron desarrolladas con la finalidad de detectar heterogeneidades de conductividad eléctrica
subsuperficial. Estos nuevos métodos se fundamentaron a partir de las leyes que gobiernan
el comportamiento de los campos electromagnéticos en medios conductores no homogéneos,
teoría que comenzó su desarrollo a finales del siglo xix.

En torno a la década de 1950, se asentaron las bases de un nuevo método para determi-
nar la estructura eléctrica de la tierra: como particularidad, éste utilizaba como fuente los
campos electromagnéticos generados naturalmente por la tierra. Esta técnica, denominada
magnetotelúrica (MT), se basa en los planteamientos teóricos originales y simultáneamente
propuestos por Tikhonov (1950) en la URSS, Rikitake (1951) en Japón y Cagniard (1953)
en Francia.

Las siguientes subsecciones se han sintetizado a partir de los textos Geophysical electro-
magnetic theory and methods (Zhdanov, 2009), Practical magnetotellurics (Simpson & Bahr,
2005) e Investigating the electrical conductivity structure of the San Andreas fault system
(Tietze, 2012).

3.1.1. Ecuaciones de Maxwell en un medio homogéneo

Las ecuaciones generales de Maxwell permiten conocer de forma completa la relación
existente entre los campos magnético y eléctrico en cualquier medio1. Su representación de
forma diferencial en el dominio temporal es la siguiente:

1Apéndice A - Principios MT
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∇× E = −∂B
∂t

(3.1)

∇×H = j +
∂D
∂t

(3.2)

∇ ·D = nf (3.3)

∇ ·H = 0 (3.4)

donde E es el campo eléctrico (en V m−1), B es la densidad de flujo magnético (en T ),
H es el campo magnético (en Am−1), D es el desplazamiento eléctrico (en Cm−2), j es la
densidad de corriente eléctrica (en Am−2) y nf es la densidad de carga eléctrica debido a
cargas libres (en Cm−3).

En medios homogéneos e isótropos, estas magnitudes se vinculan mediante las siguientes
relaciones constituyentes

D = εE (3.5)

B = µH (3.6)

además de la Ley de Ohm, ya que la tierra se comporta como medio conductor, conservando
las cargas1

j = σE (3.7)

En estos tipos de medios las propiedades de permitividad eléctrica ε (8,85× 10−12Fm−1 ),
permeabilidad magnética µ (1,2566× 10−6Hm−1) y conductividad del medio σ (en S m−1),
se mantienen constantes en el tiempo y espacio. Cualquier variación de ε y µ se considera
despreciable comparada a las variaciones de conductividad de roca total1.

Al utilizar las expresiones Ecs. 3.5 a 3.7, se puede expresar el set de ecuaciones inicial de
Maxwell de manera simplificada para medios homogéneos e isótropos, resulta entonces

1Apéndice A - Principios MT
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∇× E = −µ∂H
∂t

(3.8)

∇×H = σE + ε
∂E
∂t

(3.9)

∇ · E = 0 (3.10)

∇ ·H = 0 (3.11)

En la ecuación 3.10, la densidad de carga eléctrica nf es cero debido a que no existen
cargas libres en espacios conductores homogéneos.

3.1.2. Ecuación de difusión

Las primeras dos ecuaciones del conjunto anterior describen la interacción entre los campos
magnéticos y eléctricos, no obstante, resulta de utilidad reescribirlas con variables separadas.
Para este fin, se aplica el operador vectorial rotor (∇×) en ambos lados de la expresión Ec.
3.8, y luego por sustitución en Ec. 3.9 se obtiene

∇×∇× E + µε
∂2E
∂t2

+ µσ
∂E
∂t

= 0 (3.12)

Se conoce la siguiente identidad del cálculo vectorial

∇×∇× A = ∇(∇ · A)−∇2A (3.13)

Entonces, al utilizar esta última expresión en conjunto con la condición de divergencia de
la ecuación 3.10 se puede reescribir la expresión obtenida en Ec. 3.12 de la siguiente forma

∇2E− µε∂
2E
∂t2
− µσ∂E

∂t
= 0 (3.14)

Puesto que las fuentes de origen de las ondas electromagnéticas se encuentran de manera
muy distante a la superficie de la Tierra1 (∇·E = 0), el comportamiento del campo eléctrico
puede ser descrito por medio de la ecuación de onda previamente obtenida. De forma análoga,
se puede derivar la misma expresión para el campo magnético H comenzando desde Ec. 3.9.

1Apéndice A - Principios MT
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Como ocurre en el caso de MT, se asume que los campos electromagnéticos varían muy
lentamente en el tiempo. Esto implica que los términos ligados a la secunda derivada con
respecto al tiempo pueden ser despreciados, en comparación a aquellos relacionados a la
primera derivada temporal1. Como resultado, se consigue a partir de la ecuación 3.14.

∇2F = µσ
∂F
∂t

(3.15)

donde F puede representar a los campos E oH. Debido a que los campos electromagnéticos
tienen una dependencia temporal de tipo eiwt, la ecuación anterior se puede formular en el
dominio de la frecuencia como

∇2F = iωµσF (3.16)

siendo w = 2πf la frecuencia angular, y correspondiendo la frecuencia f (en Hz) al re-
cíproco del periodo T (en s). Estas dos últimas expresiones son formas equivalentes de la
denominada ecuación de difusión, las cuales describen la propagación de campos electromag-
néticos en medios conductivos como difusión electromagnética, o bien como comportamiento
cuasi-estático1.

Introduciendo la siguiente notación

k2 = iωµσ (3.17)

Donde k se denomina número de onda, la ecuación de difusión 3.16 puede ser reescrita de
manera tal que exprese finalmente la separación de variables E y H a partir del desarrollo
de las ecuaciones de Maxwell

(∇2 + k2)F = 0 (3.18)

3.1.3. Profundidad de penetración de onda

Cuando las ondas electromagnéticas alcanzan la superficie terrestre, solo una pequeña
parte de su energía inicial es transmitida al interior de la Tierra. Esta energía se propaga de
manera difusiva con un ángulo de incidencia muy cercano a la vertical1.

La profundidad de penetración que alcanza una onda se denomina skin depth, y se define
como la profundidad en la cual la amplitud del campo eléctrico decae a 1/e de su magnitud
original (≈ 37 %). Este factor se obtiene desde la parte real del número de onda k

1Apéndice A - Principios MT
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k =
√

iωµσ = (
√

1/2−
√

i/2)ωµσ (3.19)

correspondiendo el skin depth a

δ =

√
2

ωµσ
=

√
ρT

µπ
(3.20)

utilizando el valor de la permeabilidad magnética µ = µ0, se puede aproximar a

δ ≈ 503
√
ρT [m] (3.21)

De esta última ecuación, se puede observar que el skin depth depende directamente de la
resistividad y del periodo de la señal electromagnética. En vista de lo anterior, tanto medios
altamente conductores como señales de bajos periodos se traducen en valores reducidos de
skin depth.

3.1.4. Funciones de transferencia

La solución de la ecuación de difusión (Ec. 3.18) es conocida y directa, teniendo para el
caso del campo eléctrico la siguiente forma

E = E1 eiωt−kz +�����
E2 eiωt+kz (3.22)

Debido a que la Tierra no genera energía electromagnética, sino solo la disipa o absorbe1,
las amplitudes del campo eléctrico deben decrecer a medida que la profundidad z aumenta.
Esta condición implica que en la formulación anterior E2 = 0.

Calculando la derivada parcial con respecto a z de Ec. 3.22, y comparando éste resultado
con la ecuación 3.8 se obtienen las siguientes igualdades

Ex

iωµHy

= − Ey

iωµHx

=
1

k
= C (3.23)

Donde C corresponde a una función de transferencia que describe la relación lineal entre
las componentes ortogonales de los campos E y H.

1Apéndice A - Principios MT
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Tensor de impedancia

En base a lo formulado en Ec. 3.23, se denomina tensor de impedancia Z a la función de
transferencia magnetotelúrica, cuyas representaciones son

(
Ex(ω)
Ey(ω)

)
=

(
Zxx(ω) Zxy(ω)
Zyx(ω) Zyy(ω)

) (
Hx(ω)
Hy(ω)

)
o bien, E = ¯̄ZH (3.24)

Los términos anteriores corresponden a funciones complejas en el dominio de la frecuencia.
En cuanto a los sub-índices x e y, éstos se asocian a direcciones ortogonales del plano de
medición. Generalmente se emplea un sistema de referencia geográfico donde las direcciones
norte y este son equivalentes a x e y respectivamente.

El tensor de impedancia Z no solo contiene información sobre la estructura eléctrica para
cada frecuencia de medición, sino que también permite obtener una primera idea sobre la
dimensionalidad del medio bajo estudio, de acuerdo al comportamiento de las componentes,
distinguiéndose tres posibles escenarios:

Caso Unidimensional - 1D

En esta situación, la resistividad eléctrica cambia en función de la profundidad únicamente.
Las componentes del tensor de impedancia tienen las siguientes características

Z1D =

(
0 Z1D

−Z1D 0

)
(3.25)

Caso Bidimensional - 2D

Este tipo de medio, más realista que la situación anterior, se caracteriza por tener además
una variación de resistividad a lo largo de una dirección horizontal, producto del contacto
entre dos medios de diferente conductividad. Si escogemos al eje Y como esta dirección, la
resistividad se mantendrá constante a lo largo del eje X, denominando a este último como la
dirección de strike geoeléctrico.

Cuando el campo eléctrico se polariza en la dirección del strike, éste fluirá a lo largo de
la estructura, configuración referida como modo transversal eléctrico (TE). Caso opuesto,
cuando el campo magnético se polariza en la dirección del strike, el campo eléctrico fluirá a
través de las estructuras, caso conocido como modo transversal magnético (TM).

Los modos TE y TM están directamente relacionados a las componentes del tensor de
impedancia Zxy y Zyx respectivamente. Para el caso general 2D se tiene entonces las siguientes
relaciones

Zxx = −Zyy

Zxy 6= −Zyx
(3.26)
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Caso Tridimensional - 3D

En general, la estructura real de la Tierra corresponde a un medio 3D, esto implica va-
riación de la resistividad en profundidad y ambas direcciones horizontales. En este caso,
todas las componentes de Z tienen magnitudes diferentes no nulas, y su representación es
equivalente a la Ec. 3.24.

Función de transferencia magnética

Además del tensor de impedancia, a partir de las mediciones se puede obtener también
la función de transferencia magnética T, la cual corresponde a la relación lineal entre las
componentes horizontales de H y su componente vertical. Esta última es generada a partir
de variaciones laterales de resistividad en el medio. Se expresa T como

Hz(ω) =
(
Tx(ω) Ty(ω)

) (Hx(ω)
Hy(ω)

)
o bien, Hz = TH (3.27)

Siendo T un vector complejo en el dominio de la frecuencia. Su aplicación y representación
gráfica se detalla en la Sección 4.4.

3.1.5. Resistividad aparente y fase

Utilizando la definición de k (Ec. 3.17), resulta conveniente expresar el tensor de impedan-
cia Z mediante valores de resistividad aparente ρa (en Ωm) y fase φ (en grados) en función
de la frecuencia

ρa,ij(ω) =
1

ωµ0

|Zij(ω)|2 (3.28)

φij(ω) = arctan

(
Im {Zij(ω)}
Re {Zij(ω)}

)
(3.29)

de forma análoga a la representación de valores complejos como magnitud y fase.

La resistividad aparente ρa es equivalente a un promedio de la resistividad eléctrica dentro
de un volumen semi-esférico de radio igual a un skin depth. Dado que se tienen valores
del tensor de impedancia para una serie de frecuencias, se obtienen entonces valores de
resistividad para un rango de diferentes volúmenes, reflejando como varía ésta en función de
la profundidad.
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Por otra parte, el ángulo de la fase corresponde a la diferencia de fase entre las componentes
ortogonales del campo eléctrico y magnético. Si la onda viaja a través de un medio con ρ <∞,
se producirá un retardo o desfase. Para el caso de un medio uniforme, la diferencia de fase
es de 45◦.

3.2. Resistividad eléctrica en materiales terrestres

La resistividad eléctrica en los tipos de rocas más comunes abarca varios órdenes de
magnitud, como se indica en la Figura 3.1. Debido a lo anterior, ésta magnitud física resulta
ser un parámetro de alta utilidad al momento de discriminar entre diferentes materiales
terrestres. Cabe destacar, que la resistividad eléctrica es muy sensible a la presencia de
fluidos en la corteza o manto superior, ya que el contraste de conductividad con las rocas
confinantes puede ser muy elevado (Comeau M., 2015 y referencias en el texto).

Sulfuros Masivos
Agua de mar

Salmueras / Fluidos geotermales
Fundido puro

Esquistos de gra�to
Fundido parcial

Granito meteorizado
Arenisca

Caliza

Granito
Basalto

Cuarcita

Resistividad  eléctrica (Ωm)

Conductividad eléctrica (S/m)

100             10               1                0.1           0.01          0.001       0.0001

0.01           0.1               1                10             100          1000         10.000

Figura 3.1: Valores de resistividad y conductividad eléctrica para diferentes materiales te-
rrestres, se puede apreciar como estos parámetros varían a lo largo de numerosos órdenes de
magnitud (Modificado de Simpson and Bahr, 2005).

La resistividad eléctrica depende de la movilidad y densidad de portadores de carga. La
conducción iónica o electrolítica ocurre en el interior de la tierra cuando cierto material,
como magma o fundido parcial, tiene iones libres los cuales toman el rol de portadores de
cargas. Para el caso de fundidos silicatados, los iones de sodio (Na+) son los portadores más
efectivos, debido a su mayor movilidad y menor tamaño frente a otros iones tales como K+

(Pommier y Le Trong, 2011.)

Entre otros factores que influyen en las variaciones de resistividad eléctrica de un sistema se
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encuentran la porosidad, el grado de fracturamiento, la conectividad entre poros, el contenido
de arcilla y especies minerales metálicas (Schön J., 2015).

3.2.1. Resistividad en sistemas mixtos

Los sistemas naturales pocas veces son homogéneos en su totalidad, estando constituidos
generalmente por más de una fase o componente. Para el caso de la resistividad eléctrica
total de una roca ρB (en Ωm), se debe tomar en cuenta la proporción de sus constituyentes
y el grado de conectividad entre éstos. Esta noción fue cuantificada por Archie (1942), quien
formuló que la resistividad total ρB para una roca saturada en fluido puede ser calculada
mediante la ecuación

ρB = ρM · Φ−m (3.30)

donde ρM (en Ωm) corresponde a la resistividad de la fase fluida, Φ a la porosidad y m
al factor de cementación. Esta ley es una simplificación que asume un elevadísimo contraste
de resistividad entre la roca matriz y el fluido, por lo que solo el último se considera como
fase conductora. No obstante, a las profundidades, presiones y temperaturas donde es posible
encontrar fundidos magmáticos, la conductividad de la roca no puede ser descartada. Ante
este hecho, Glover et al (2000) presentó una versión modificada de la Ley de Archie, la cual
tiene en consideración dos fases conductoras en diferentes proporciones

1/ρM = σS(1− Φ)p + σM(Φ)m (3.31)

donde p =
log(1− Φm)

log(1− Φ)
(3.32)

siendo σS la conductividad de la roca o fase sólida, σM la conductividad de la fase fluida
(ambas en Sm−1) y Φ la fracción de fundido. El factor de cementación m se vincula a la
permeabilidad o conectividad entre poros, y varía típicamente en el rango 1-2. A menudo este
parámetro es desconocido o difícil de estimar con precisión, por lo que los límites superior e
inferior de Hashin-Shtrikman (1963) son una alternativa ante este problema, su formulación
es la siguiente

σ+
B = σM

[
1− 3(1− Φ)(σM − σS)

3σM − Φ(σM − σS)

]
(3.33)

σ−B = σM

[
1− 3Φ(σM − σS)

3σM + (1− Φ)(σM − σS)

]
(3.34)
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Los límites Hashin-Shtrikman corresponden a los valores máximos y mínimos de resistivi-
dad de roca total ante diferentes geometrías de conectividad entre la roca matriz y el fluido:
el límite superior σ+

B (Ec. 3.33) representa un fundido parcial interconectado, con los com-
ponentes sólidos aislados unos de otros, mientras que el limite inferior σ−B (Ec. 3.34) modela
componentes sólidos en contacto entre sí, aislando el fundido parcial (Yoshino, 2018).

Otras alternativas para calcular la resistividad eléctrica en sistemas mixtos corresponden
a los modelos de Waff (1974) y Schmeling (1986), sin embargo, estas opciones son propuestas
para geometrías de conectividad muy específicas.

De esta manera, puesto que se conocen los valores de σB, obtenidos mediante MT, al
incorporar la conductividad eléctrica tanto de la fase sólida como fundida, se puede estimar
la fracción de fundido magmático Φ de un reservorio.
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Capítulo 4

Metodología

Con la finalidad de identificar y caracterizar estructuras magmáticas bajo el Volcán
Osorno, se llevaron a cabo dos campañas de terreno para la adquisición de datos. En és-
tas se realizaron mediciones de resistividad eléctrica, mediante el método de magnetotelúrica
(MT). El detalle de las campañas, el procesamiento de datos y los posteriores procedimientos,
son el foco de este capítulo.

4.1. Obtención de datos

4.1.1. Estación MT

Las mediciones fueron realizadas por tres equipos ADU, manofacturados por Metronix
Geophysics. Dos de las unidades registradoras correspondieron a la versión ADU-07e (ADU-
178 y ADU-181), mientras que la tercera a la versión ADU-08e (ADU-010).

Los equipos ADU tienen la capacidad de registrar simultáneamente la variación del campo
eléctrico y magnético. Para ello, cuentan con cinco sensores de campo o canales: dos dedicados
a las componentes Ex y Ey del campo eléctrico, y tres para la componentes Hx, Hy y Hz

del campo magnético. Cabe mencionar que los datos adquiridos fueron proporcionados como
series de tiempo en formato ATS (Matzander y Wilde, 2002).

Los instrumentos que se encargaron de medir las fluctuaciones del campo eléctrico co-
rrespondieron a cuatro electrodos no polarizables EFP − 06, mientras que para el caso del
campo magnético se utilizaron tres bobinas de inducción MFS − 07(e). La instalación de
estos elementos en terreno, en conjunto con la unidad ADU, conforman una estación MT. Su
configuración espacial en el sitio de medición se ilustra en la Fig. 4.1

Designando como referencia inicial el centro del sitio de medición, con un primer par de
electrodos se formó un dipolo de orientación N-S (Ex), mientras que con el segundo par se
formó otro, pero de manera ortogonal al primero, es decir, de orientación W-E (Ey). La
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Ey

Ex

80 - 9
0 m

ADU

Hy

Hx
Hz

Bobina de 
inducción

Electrodo

Figura 4.1: Esquema de instalación para estaciones MT. La distancia ideal de los dipolos,
tanto en las direcciones N-S como W-E, debe ser de 80 a 90 m.

longitud ideal de los dipolos fue de 90 [m], encontrándose el equipo ADU en la intersección
de éstos.

En relación a las bobinas de inducción, éstas se orientaron N-S, W-E y de manera vertical,
registrando las variaciones de las componentes Hx, Hy y Hz del campo magnético respecti-
vamente. Como se puede observar en la Fig 4.1, los dipolos dividieron el sitio de medición en
cuadrantes: se ubicó entonces una bobina por cuadrante, tratando de maximizar la distancia
entre éstas y los demás componentes de la estación, con la finalidad de evitar perturbaciones
en la señal a registrar.

Por último, se conectaron al equipo ADU una antena GPS, la cual permitió una sincroni-
zación entre estaciones MT para posteriores procesamientos de datos con referencia remota,
y un quinto electrodo, que actuó de manera preventiva como conexión a tierra. Cabe men-
cionar que como fuente de poder, se utilizaron dos baterías de 12 v. Este procedimiento de
instalación, fue común para todas las estaciones.

4.1.2. Campañas de terreno

Los datos necesarios para este trabajo se adquirieron mediante dos campañas:

El primer terreno se efectuó entre los días 7-20 de diciembre de 2017. La elección de los
sitios de medición se basó en el criterio de que éstos tuvieran una disposición concéntrica con
respecto al edificio volcánico. No obstante, las ubicaciones definitivas de algunas estaciones
se vieron modificadas debido a dificultades de acceso y/o condiciones climáticas adversas. De
esta manera, se lograron establecer 11 estaciones MT (círculos rojos en Fig. 4.2).
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El segundo terreno se realizó entre los días 2-13 de noviembre de 2018. En esta cam-
paña se instalaron 5 estaciones MT, situadas principalmente en el flanco gueste del volcán
(círculos azules en Fig. 4.2). La elección de estas localizaciones respondió a zonas de inte-
rés preliminares identificadas luego del procesamiento de los datos obtenidos en la primera
campaña.

Oc20

Oc19

Oc18

Oc16

Oc14

Oc13

Oc12

Oc11
Oc09

Oc08

Oc07

Oc06
Oc05

Oc04

Oc02

Oc01

-72.4°-72.5°-72.6°

-4
1.

1°
-4

1.
2°

0 2 4 Km

Estaciones MT

 Campaña 2017

 Campaña 2018

Figura 4.2: Mapa de ubicación de estaciones de MT.

Como norma común en ambas campañas de terreno, se tuvo especial cuidado al momento
de designar los sitios definitivos para la instalación de las estaciones MT, evitando en el
mayor grado posible no solo el tendido eléctrico (éste genera una señal constante de 50 Hz
que contamina el registro de las señales naturales), sino también las calzadas y senderos
peatonales.

Con respecto a la configuración para el registro de datos, esta constó de un procedimiento
de dos etapas:

La primera parte consistió en una medición de prueba de unos pocos minutos a una tasa
de muestreo de 4096 (Hz). Esta evaluación se realizó con la finalidad de detectar de forma
temprana problemas en algún canal de medición en caso de que existieran (p. ej. producto de
algún sensor mal conectado), o bien, detectar si alguna fuente de ruido local imperaba por
sobre la señal natural. Ante este último escenario, la estación MT se trasladó de sitio.

En la segunda etapa se realizó una medición de 30 minutos a una frecuencia de muestreo de
4096 (Hz). Una vez transcurrido este tiempo, se llevó a cabo otra medición, pero a diferencia
de la anterior, se cambió la tasa de muestreo a 128 (Hz) y su duración fue de un promedio de
43 horas. De forma adicional, a la última frecuencia se le aplicó un filtro digital de decimación
32x, el cual funcionó de manera simultánea a la adquisición de datos. El filtro permitió la
obtención de una tercera serie de tiempo con frecuencia de muestreo de 4 Hz, mediante el
registro de solo una de cada 32 muestras.
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A pesar de que la instalación y configuración de todas las estaciones MT siguieron un
mismo protocolo, las horas en que estuvieron operativas difirieron en cierto grado para algunos
sitios (detalle en Tabla 4.01). Esto último se pudo atribuir principalmente a fatiga material
por parte de las fuentes de poder.

Coordenadas Medición
Estación Latitud Longitud Fecha Inicio Duración[h]
OC-01 -41.11993 -72.53065 07-12-2017 40
OC-02 -41.04708 -72.50634 08-12-2017 88
OC-04 -41.08173 -72.46822 10-12-2017 55
OC-05 -41.13946 -72.53288 11-12-2017 39
OC-06 -41.13949 -72.51722 12-12-2017 63
OC-07 -41.07577 -72.48176 13-12-2017 50
OC-08 -41.12853 -72.42587 14-12-2017 55
OC-09 -41.14095 -72.5076 15-12-2017 65
OC-11 -41.13376 -72.4328 19-12-2017 44
OC-12 -41.11214 -72.41985 19-12-2017 41
OC-13 -41.17755 -72.48719 20-12-2017 27
OC-14 -41.12635 -72.4478 02-11-2018 33
OC-16 -41.08982 -72.45668 07-11-2018 38
OC-18 -41.11761 -72.43886 10-11-2018 12
OC-19 -41.1036 -72.41577 12-11-2018 32
OC-20 -41.15392 -72.49076 13-11-2018 17

Tabla 4.1: Detalle de coordenadas y tiempo operativo de las estaciones MT instaladas durante
las campañas de terreno en 2017 y 2018.

4.2. Procesamiento

Una vez culminada la etapa de adquisición de datos, frecuentemente es menester remover
la influencia no deseada de señales culturales o de fenómenos inductivos locales (referidos en
general como ruido), permitiendo de esta manera, determinar las funciones de transferencia.
En acuerdo con la literatura, se denomina procesamiento de datos a estas series de acciones.

4.2.1. Procesamiento individual de estación

Como se mencionó en la sección anterior, los datos registrados por la estación MT fueron
proporcionados como series de tiempo. Éstas consistieron en el registro de las fluctuaciones
del campo eléctrico y magnético por componentes a lo largo del tiempo, cuya visualización
corresponde a la Fig. 4.3.
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Figura 4.3: Visualización de las series de tiempo registradas por las unidades ADU.

Puesto que es significativamente más intuitivo el trabajar con funciones de transferen-
cia frente a series de tiempo, estas últimas son transformadas al dominio de la frecuencia.
Recordando la ecuación 3.17, la expansión lineal de esta se puede expresar como:

Ex(ω) = Zxx(ω)Hx(ω) + Zxy(ω)Hy(ω) (4.1)

Ey(ω) = Zyx(ω)Hx(ω) + Zyy(ω)Hy(ω) (4.2)

Por su parte, la expansión lineal de la función de transferencia magnética se puede escribir
como:

Hz(ω) = Wzx(ω)Hx(ω) + Wzy(ω)Hy(ω) (4.3)

Debe ser notado que en la práctica, las relaciones lineales entre las componentes del cam-
po electromagnético, expresadas en forma matemática mediante las ecuaciones anteriores, no
son perfectas sino más bien aproximaciones. Entonces, se torna necesario agregar un término
vinculado al error de medición, el cual proviene aparentemente de dos fuentes, 1) ruido en
las mediciones producto de mal funcionamiento instrumental, o proximidad a fuentes que
puedan contaminar la señal natural, y 2) comportamiento de las fuentes de campo electro-
magnético natural diferente al supuesto de ondas planas. De esta forma, las ecuaciones del
tensor impedancia pueden ser reescritas como:

Ex(ω) = Zxx(ω)Hx(ω) + Zxy(ω)Hy(ω) + rx (4.4)

Ey(ω) = Zyx(ω)Hx(ω) + Zyy(ω)Hy(ω) + ry (4.5)

26



Donde rx y ry son las funciones error correspondientes (ruido residual o no correlacionado).
Establecer una correlación lineal entre diferentes variables obtenidas de forma experimental en
constante presencia de ruido significativo, se trata entonces como un problema esencialmente
estadístico.

Las técnicas de Mínimos cuadrados (Least-square) y Procesamiento robusto (Robust pro-
cessing) son dos de los métodos estadísticos más comúnmente utilizados para eliminar el
ruido de los datos y definir los parámetros buscados. Para que el método de mínimos cua-
drados entregue los mejores estimadores, las componentes de la función error deben seguir
una distribución Gaussiana, condición que no siempre se cumple en la práctica. El uso de
MinCuad ignorando esta limitación se traduce en resultados de confiabilidad inaceptables.

Para el tratamiento de los datos se utilizó el método de Procesamiento robusto, desarro-
llado por Egbert y Booker (1986). Esta técnica ofrece una alternativa con base estadística
para eliminar aquellos puntos cuyo error excede en varias desviaciones estándar al valor pre-
dicho. Consiste en un algoritmo que de manera iterativa (basado en la regresión M-estimate
de Huber (1981)), va asignando cada vez menos peso a los datos en la medida que éstos se
alejen más de la distribución normal de error, adquiriendo de esta forma, una considerable
menor influencia en la estimación final de los parámetros.

Los resultados producto del procesamiento mediante esta técnica fueron entregados en
archivos de formato ZSS, los cuales contienen, entre otros, los vectores asociados al tensor de
impedancia y función de transferencia magnética por cada periodo de medición.

4.2.2. Referencia remota

El método de Referencia remota (Gamble et al., 1979) requiere de la instalación de un
magnetómetro en un sitio apartado (remoto), escogido de manera tal que asegure una buena
calidad de datos. Este sensor debe estar alejado a una distancia típica de unos pocos kiló-
metros de la estación principal (base), y deben estar operativos simultáneamente, mediante
una previa sincronización vía GPS.

El principio de esta técnica se fundamenta en que la señal magnética natural se puede
considerar como coherente en una área espacial significativa, mientras que el ruido se carac-
teriza como incoherente y aleatorio, sujeto al entorno local de medición. De esta manera, el
ruido que no tiene correlación alguna entre los sitios se remueve de la mediciones registradas
por la estación base.

Cabe mencionar que el código de Procesamiento robusto permitió la incorporación de
referencias remotas en los casos pertinentes. En la figura 4.4 se puede observar una mejora
considerable en las curvas de resistividad aparente de las componentes Zxy y Zyx del tensor
de impedancia, producto del procesamiento utilizando Referencia remota, frente a la misma
estación tratada solo mediante Procesamiento Robusto.
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Estación OC-04 Estación OC-04 RR

Figura 4.4: Comparación de curvas de resistividad aparente y fase de Estación OC-04, obteni-
das mediante procesamiento con referencia remota a la derecha (RR), y sin ella a la izquierda
(SS). Notar que la mejora en la tendencia de los datos se produce entre los periodos 100−101s,
segmento referido como banda muerta de medición.

4.3. Parámetros dimensionales

Si bien el comportamiento de las componentes del tensor de impedancia permite tener
una primera noción concerniente al tipo de medio bajo investigación (Sección 3.1.4), en la
práctica éste de forma directa no es comúnmente utilizado, dando paso a los denominados
parámetros de dimensionalidad. La finalidad de estos últimos no es solo inferir la presencia
de anomalías, con sus respectivas estimaciones de dimensiones y localizaciones, sino también
su comportamiento a lo largo de los sucesivos periodos de medición (asociado a mayor pro-
fundidad). En este trabajo los parámetros de vectores de inducción y tensor de fase fueron
utilizados para el análisis dimensional.

4.3.1. Vectores de inducción

En regiones con estructuras geo-eléctricas horizontalmente no homogéneas, el campo mag-
nético H tendrá una componente vertical no despreciable, elemento fundamental para deter-
minar los vectores de inducción.

De acuerdo a la ecuación 4.3, se puede observar como la función de transferencia mag-
nética relaciona, de manera lineal, la componente vertical Hz con las demás componentes
horizontales del mismo campo mediante el término W, también referido como tipper (Brasse
et al., 2009). Este último se puede representar como:

W(w) = Wzx(w)dx +Wzy(w)dy (4.6)
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Puesto que W es un valor complejo, sus partes reales e imaginarias se pueden reescribir
en forma de vector como

~P (w) = Re{Wzx(w)dx}+Re{Wzy(w)dy} (4.7)

~Q(w) = Im{Wzx(w)dx}+ Im{Wzy(w)dy} (4.8)

donde dx y dy son los vectores unitarios en las direcciones x e y respectivamente, mientras
que ~P y ~Q corresponden a los vectores de inducción. De acuerdo a la convención de Wiese
(Wiese, 1962), al plotear el vector real de inducción en un mapa, si éste se encuentra en
presencia de una anomalía bidimensional apuntará en el sentido opuesto a las zonas de alta
conductividad.

4.3.2. Tensor de fase

Durante las campañas MT, es probable encontrar de forma somera ciertos cuerpos hetero-
géneos, de pequeñas dimensiones, que pueden distorsionar la respuesta electromagnética de
anomalías de interés más profundas. Este fenómeno es referido como static shift, cuyo efecto
se puede visualizar en un desacople de las curvas de resistividad aparente en las frecuencias
más altas de medición. Por otra parte, las curvas de fase se mantienen inalteradas.

La fase de un número complejo se define como la razón entre su parte real e imaginaria.
Esta relación puede ser generalizada en forma de tensor o matriz compleja, en base a la cual
Caldwell et al. (2004) definieron el tensor de fase como

Φ = X−1Y (4.9)

donde X e Y corresponden respectivamente a las partes real e imaginaria de las diferentes
componentes del tensor de impedancia. En un sistema cartesiano de coordenadas, el tensor
de fase Φ se puede representar por medio de la matriz

[
Φ11 Φ12

Φ21 Φ22

]
=

1

det(X)

[
X22Y11 −X12Y21 X22Y12 −X12Y22
X11Y21 −X21Y11 X11Y22 −X21Y12

]
(4.10)

siendo det(X) = RxxRyy − RxyRyx el determinante de R. La representación gráfica del
tensor de fase como una elipse se ilustra en la siguiente figura

Los elementos que definen la elipse corresponden a sus ejes mayores y menores, los cuales
describen los ejes principales y valores del tensor, y su orientación dada por el ángulo (α−β).
La obtención de estos parámetros se detalla en el Apéndice B.
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Figura 4.5: Tensor de fase

En situaciones homogéneas unidimensionales, el tensor de fase es representado por un
círculo a lo largo de los periodos, cuyo radio depende de la variación de conductividad con
la profundidad. En los casos 2-D a 3-D, la excentricidad de la elipse es un indicador de la
heterogeneidad del medio, mientras que la orientación de sus ejes refleja la dirección de strike
geo-eléctrico dominante.

4.4. Modelo de Inversión MT-3D

Estimar un modelo espacial de resistividad 3D en función de la profundidad a partir de los
datos observados de resistividad eléctrica en función del periodo, se puede lograr a través de
modelamiento directo o inverso (en inglés, forward or inverse modelling). El método inverso
es un proceso iterativo, cuyo fin último es conseguir una distribución espacial de resistividad
que genere la respuesta más cercana a los datos observados.

En este trabajo se utilizó el software ModEm (Egbert and Kelbert, 2012), el cual tiene
incorporado un esquema de paralelización que permite una reducción del tiempo de proce-
samiento de hasta 12 veces con respecto a algoritmos que carecen de este esquema (Meqbel,
2009). ModEM opera de acuerdo a dos directrices: 1) Resolución de las ecuaciones de Maxwell
(Ecs. 3.8 a 3.11 mediante el método numérico de diferencias finitas; 2) Determinación de la
solución que minimice el problema inverso utilizando gradiante conjugado no lineal (NLCG).
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La formulación del problema inverso se puede describir de la siguiente manera (Tietze,
2012; Araya, 2016):

Comenzando con la Ec. 4.11, donde d es el vector de datos obtenidos cuando el operador
directo f actúa sobre los parámetros del modelo m. De acuerdo a lo anterior, la expresión
f(m) corresponde a la respuesta forward del modelo.

d = f(m) (4.11)

El algoritmo ModEM busca entonces minimizar la función objetivo Ψ con respecto a los
parámetros del modelo m (4.12).

Ψ(m, d) = (d− f(m))T C−1d (d− f(m)) (4.12)

siendo Cd la covariancia del error de los datos. La expresión a la derecha de la igual-
dad anterior se denomina data misfit, ésta equivale al desajuste o diferencia entre los datos
observados y la respuesta del modelo forward.

Debido a que el problema inverso se considera sub-determinado, es decir, la cantidad de
parámetros desconocidos del modelo supera en exceso los puntos conocidos medidos, a la
ecuación 4.12 se debe agregar el término de regularización (Ec. 4.13)

(m−m0)
T C−1m (m−m0) (4.13)

el cual no solo contribuye a la estabilización de la solución del problema en curso, sino
también a reducir el número de posibles modelos que expliquen los datos. Resulta entonces

Ψ(m, d) = (d− f(m))T C−1d (d− f(m)) + λ(m−m0)
T C−1m (m−m0) (4.14)

donde m0 corresponde a los parámetros a priori del modelo, mientras que Cm es la
covarianza de este último, encargada de describir la suavidad del modelo. Al término λ se le
denomina parámetro trade-off, el cual determina el balance entre la suavidad del modelo y el
ajuste de los datos. De esta manera, las soluciones que difieren significativamente del modelo
a priori y/o carecen de suavidad, son desechadas por efecto del termino de regularización λ.

El proceso de encontrar el mínimo de la función objetivo Ψ se puede secuenciar en dos
etapas realizadas por cada iteración:

• Primero, el algoritmo NLCG busca el mayor gradiente de Ψ con respecto a variaciones
en m, con la finalidad de encontrar la dirección local en la cual Ψ disminuya más
rápidamente.
• Segundo, el mismo algoritmo determina un tamaño de paso de búsqueda tal que reduzca

Ψ a lo largo de la dirección local previamente fijada en un determinado valor. Esto
permite encontrar un mínimo local de Ψ en la dirección de búsqueda.
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Este proceso se repite hasta que la inversión alcanza un criterio de término, el cual puede
ser un mínimo data misfit, un mínimo Ψ o bien el número máximo de iteraciones. En ModEM,
el data misfit se calcula de acuerdo al valor global de Root Mean Square (R.M.S.):

RMS =

√√√√ 1

N

N∑
k=1

(
dobs,k − dmod,k

ek

)2

(4.15)

donde N es el número de todos los datos, dobs,k los datos observados, dmod,k los datos
calculados (respues del modelo) y ek el error asociado a los datos.
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Capítulo 5

Resultados

Se presentan los productos del procesamiento de datos MT, correspondiendo estos a: 1)
las curvas de resistividad aparente y fase; 2) los parámetros de dimensionalidad; y 3) los
modelos de inversión 3D.

5.1. Curvas de resistividad aparente y fase

La figura 5.1 representa una muestra de las curvas de resistividad aparente y fase obtenidas
para todos los sitios. A modo de ejemplo, en esta imagen se ilustran las curvas correspondien-
tes a la estación OC-02, en la cual se puede apreciar una buena calidad de datos, manifestada
mediante mediciones sin barras de error distinguibles, y una leve discontinuidad en torno a
la banda muerta.
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Figura 5.1: Curvas de resistividad aparente y fase para la estación OC-02. A pesar de la
buena calidad del registro, se puede apreciar como las primeras frecuencias de medición se
ven afectadas por static shift.
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Se puede observar además, que en el gráfico superior de la imagen 5.1 ambas componen-
tes del tensor se comportan de manera muy similar hasta un periodo cercano a los 10(s),
indicando hasta ese punto un medio con características casi unidimensionales, es decir, varia-
ción de la resistividad eléctrica solo en la dirección vertical. Para periodos mayores a 10(s),
las componentes del tensor se desacoplan sustancialmente, evidenciando una variación de
resistividad también en las direcciones horizontales.

Otro set de curvas corresponde a la figura 5.2, gráfico obtenido para la estación OC-20, en
la cual se puede observar un registro menos continuo en la curva de resistividad aparente en
torno al periodo 1(s), disminución en la calidad de datos atribuible al efecto banda muerta.
A diferencia de la estación OC-02, en el gráfico de resistividad aparente las componentes del
tensor de fase muestran un comportamiento desacoplado a partir de periodos mucho más
bajos, lo que refleja un cambio en la dimensionalidad del medio a profundidades más someras
con respecto a la situación observada para OC-02.
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Figura 5.2: Curvas de resistividad aparente y fase para la estación OC-20. Registro de buena
calidad, salvo por static shift para la primera frecuencia de medición y por una pérdida en
la continuidad de la tendencia de los datos en los periodos en torno a 1(s).

En las figuras anteriores se puede observar static shift en los periodos iniciales de medición,
fenómeno presente en la mayoría de los sitios de medición. En términos generales, los valores
de resistividad para las frecuencias de medición más altas (≈ 4096 Hz) bordean los 200-300
Ωm para gran parte de las estaciones. Los sitios no incluidos en el grupo anterior comienzan
su registro con valores desde 500 hasta 700 Ωm. Esta diferencia podría estar estrechamente
vinculada a la unidad geológica dominante en el lugar de instalación, donde los valores más
altos frecuentemente se presentan en sectores con afloramientos de lavas, o bien en lugares
aledaños a éstos.
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5.2. Análisis dimensional

5.2.1. Tensor de fase

Las figuras 5.3 a 5.5 corresponden al tensor de fase por estación para diferentes periodos
de medición. El color de las elipses varía de acuerdo a φmin, parámetro que refleja el gradiente
de conductividad vertical, donde valores superiores a 45◦ son indicadores de un incremento
en la conductividad a medida que aumenta la profundidad.

Para los primeros periodos, comprendidos entre 0.00098(s) y 0.00195(s) las elipses tienen
bajo a medio grado de excentricidad, lo que implica que a estas profundidades más bien
superficiales, el medio tiene un comportamiento aproximadamente homogéneo, mientras que
los valores de φmin no superan los45◦. A medida que los periodos van aumentando, hasta llegar
a los 0.03125(s) (Fig. 5.3), las elipses del flanco NE del volcán y en particular las del S-SW,
comienzan a presentar tonalidad más cálidas, indicadores de que a profundidades someras
existe una transición localizada a medios más conductores, en conjunto con un aumento
progresivo de la excentricidad de las mismas. Por otra parte, las elipses más próximas al
borde occidental del lago Todos los Santos (G1), mantienen valores de φmin sobre los 45◦ a
lo largo de estos periodos.
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Figura 5.3: Tensor de fase para periodo 0.03125(s). La escala de color indica el valor de φmin.

Desde los periodos 0.125(s) a 0.347(s) el comportamiento de las elipses es similar en cuanto
al rango promedio de φmin, con valores que no superan los 45◦. No obstante, se observan dos
tendencias con respecto a su forma: el grupo de elipses G1 tiene baja a media excentricidad,
mientras que el resto de las elipses presenta alto grado de ésta. A partir del periodo 0.5(s), los
valores de φmin del grupo G1 comienzan a superar los 45◦, característica que se mantiene hasta
periodos de 2.8(s), indicando un incremento de la conductividad a profundidades intermedias
(Fig. 5.4).
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Figura 5.4: Tensor de fase para periodo 2(s). Se observan variaciones tanto en la forma de
las elipses como en los colores de éstas. La escala de color indica el valor de φmin.

En los periodos posteriores a 2.8(s), nuevamente valores de φmin bajo los 45◦ predominan
en el área y a partir del periodo 22(s) las elipses adquieren elevado grado de excentricidad,
característica que se mantiene a lo largo de los periodos, siendo estos indicadores de un medio
heterogéneo con carácter general resistivo a mayores profundidades. En torno al periodo
256(s) se observa que las elipses toman una orientación común E-W, situación particular que
se repite en los periodos posteriores (Fig. 5.5).
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Figura 5.5: Tensor de fase para periodo 0.03125(s). Notar la alta excentricidad de las elipses
junto a una marcada tendencia en su orientación, en su totalidad presentan colores fríos. La
escala de color indica el valor de φmin.
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5.2.2. Vectores de inducción

Las figuras 5.6 a 5.8 corresponden a los vectores de inducción por estación para diferentes
periodos de medición. En las imágenes, la magnitud de estos vectores es proporcional a la
fuerza del conductor sub-superficial, el cual da origen al campo magnético vertical inducido
(Jones y Price, 1970).

Los vectores de inducción muestran un comportamiento común para los periodos más
bajos, comprendidos entre 0.00098(s) y 0.08695(s), el cual corresponde a apuntar en sen-
tido radial divergente con respecto al edificio volcánico. En la figura 5.6 se puede apreciar
esta disposición de las flechas. Con respecto a la magnitud, para los periodos iniciales ésta
tiene valores promedio cercanos a 0.3, con un ligero aumento una vez alcanzado el periodo
0.08695(s).

Figura 5.6: Vectores de inducción para periodo 0.03125(s). Los vectores apuntan en el sentido
que los aleje de los conductores, de acuerdo a Wiese ((1962)).

Figura 5.7: Vectores de inducción para periodo 4(s). Los vectores apuntan en el sentido que
los aleje de los conductores, de acuerdo a Wiese ((1962)).
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Para los periodos intermedios siguientes, la magnitud de los vectores comienza a aumentar
paulatinamente hasta el periodo 0.5(s), superando las 0.3 unidades. En las figuras siguientes,
se observa como la magnitud decrece progresivamente para todos los sitios, alcanzando valores
ligeramente inferiores a 0.3 en el periodo 6.0(s). Simultáneamente, el sentido de las flechas
abandona el patrón radial divergente característico de los periodos bajos y va adquiriendo
una orientación común en casi todos los sitios, apuntando hacia el SE. En la figura 5.7 se
puede apreciar este comportamiento para el periodo 4.0(s).

Figura 5.8: Vectores de inducción para periodo 1024(s). Con excepción de la estación ubicada
más al sur, se observa una tendencia en el sentido de los vectores. Éstos apuntan en el sentido
que los aleje de los conductores, de acuerdo a Wiese ((1962)).

A partir del periodo 22(s) se observa que el sentido de los vectores varía de acuerdo a
una rotación antihoraria: éstos comienzan apuntando hacia el SE, y para el periodo 256(s)
ya se encuentran con una clara tendencia apuntando hacia el NE. Durante este intervalo, la
magnitud de las flechas no supera el valor 0.3.

Finalmente, los vectores de periodos finales mantienen la misma orientación anterior, es
decir, apuntando hacia el NE. Esto se ilustra en la figura 5.8 para el periodo 1024(s), donde
la única excepción corresponde a la estación OC-13. Este comportamiento contrario a la
marcada tendencia general se debe a que por alguna razón no conocida, la estación dejó de
funcionar correctamente tiempo después de su instalación, lo que afectó de sobremanera la
calidad de los datos para periodos altos.

5.3. Modelos de inversión 3D

Debido a que el área de investigación corresponde a un volcán y sus alrededores, no solo se
tiene una situación topográfica particular, sino que además las estaciones fueron instaladas
a diferentes alturas con respecto al nivel del mar. En acuerdo con lo anteriormente expuesto,
se incluyó la topografía local (SRTM de resolución espacial de 30m) en los modelos iniciales
de todas las inversiones. Esta elección se respalda en investigaciones de MT efectuadas en
otras regiones volcánicas, las cuales consideran necesario su uso para obtener mejores ajustes,
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particularmente en estaciones próximas a desniveles topográficos considerables (Díaz, 2011;
Mancini, 2018).

5.3.1. Modelo Osorno 1 (MO-1)

Este grupo de inversiones se realizaron con los datos obtenidos durante la primera campaña
de terreno. Con el fin de obtener la discretización óptima del área, se probaron diferentes
combinaciones de tamaño y cantidad de celdas, siendo la opción preferida una grilla de 82 x
64 x 129 bloques en las direcciones X, Y y Z respectivamente. Las dimensiones de las celdas
centrales del modelo corresponden a bloques de 300 x 300 m en el plano horizontal y 40 m
de alto. Cabe mencionar, que para las secciones superiores (capas de aire y cotas máximas
del volcán), se modificó el alto de las celdas a 60 m.

Como modelo inicial para la inversión, se utilizó un semi-espacio homogéneo de resistividad
500 Ωm. Además, se fijó un piso de error de 5% para las componentes ρxy − ρyx y de 10%
para las componentes ρxx − ρyy del tensor de impedancia.

A pesar de que se realizaron múltiples inversiones, el tipper nunca alcanzó un buen grado
de ajuste en ellas, por lo que no se consideró para el modelo final de este grupo. Esto se
puede deber a la combinación de un medio altamente heterogéneo, particularmente para los
periodos bajos, sumado a una excesiva simplificación de la verdadera topografía del volcán.

El modelo final de este grupo MO-1 se obtuvo luego de 137 iteraciones, alcanzando un
valor RMS de 2.94. Diferentes secciones de este resultado se ilustran en las figuras 5.9 y 5.10,
en las cuales se distinguen tres anomalía conductoras próximas al edificio volcánico:

• S1 Conjunto de cuerpos conductores de dimensiones menores identificados en y bajo
los primeros kilómetros del volcán.

• S2 Estructura de geometría horizontal, ubicada en el extremo este del volcán a profun-
didades inferiores a 1 km.

• C1 Anomalía de extensión mayor, cuyo techo se encuentra directamente bajo el edificio
volcánico a ≈ 3 km de prof. La extensión horizontal de este cuerpo es hacia la oriente,
mientras que en la dirección vertical alcanza profundidades de al menos 16 km.

La sección en planta de MO-1 para una profundidad de 10 km (5.9) permite apreciar que
sólo una porción de la anomalía C1 reside bajo la mitad oriental del volcán, extendiéndose
principalmente en dirección hacia el lago Todos los Santos. Notar además, que la inversión
señala otra estructura conductora en el extremo sur-oriental del área, cuya interpretación
será discutida en la sección 6.1.2. Ambos cuerpos tienen resistividades mínimos en torno a
20-30 Ωm
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El perfil W-E de MO-1 (Fig. 5.10) deja en evidencia la geometría planar de S2, donde
se puede observar su extensión hacia el lago y de forma paralela a éste. También es posible
apreciar la localización confinada de S1 con respecto al edificio volcánico, y las considerables
dimensiones tanto horizontales como verticales de C1.
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tres anomalías principales indicadas por el modelo de inversión 3D.
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5.3.2. Modelo Osorno 2 (MO-2)

Este conjunto de inversiones se obtuvieron a partir de todos los datos adquiridos durante
ambas campañas de medición. Debido a que la principal anomalía identificada en el grupo de
inversiones anteriores (C1) muestra una extensión hacia el este bajo el lago Todos los Santos,
parte importante de las estaciones de la segunda campaña de terreno fueron instaladas entre
el flanco este del volcán y el borde occidental del lago, con la finalidad de tener una red más
densa de mediciones en el sector y mejorar la delimitación espacial de esta estructura.

La grilla escogida para las inversiones de este grupo constó de 82 x 64 x 121 bloques en las
direcciones X, Y y Z respectivamente. Las dimensiones de las celdas centrales se mantuvieron,
no obstante, a diferencia de la discretización utilizada para MO-1, en esta fueron consideradas
celdas de espesor 400 m para las secciones superiores del modelo (correspondientes a capas
de aire y las cotas superiores del volcán).

El modelo inicial correspondió a un semi-espacio homogéneo de resistividad 500 Ωm. Se
utilizó un piso de error de 5% para las componentes ρxy−ρyx y de 10% para las componentes
ρxx − ρyy del tensor de impedancia. Debido a las mismas razones que en MO-1, el tipper no
fue considerado para las inversiones.

El resultado preferido para este grupo de inversiones corresponde al modelo MO-2, el
cual obtuvo un RMS de 2.83 una vez finalizada la iteración 65. Una comparación de las
curvas de resistividad aparente y fase entre los datos medidos y la respuesta de MO-2 para
algunas estaciones, se ilustra en la figura 5.11, en la cual se puede apreciar un buen ajuste
para periodos bajos a intermedios. Se observa además, un cierto grado de desajuste en los
periodos finales.

OC - 01 OC - 04 OC - 13

T [s]

Figura 5.11: Comparación de curvas de resistividad aparente y fase entre los datos medidos
y la respuesta del modelo MO-2.
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En la figura 5.12 se muestra la distribución del grupo de anomalías S1 mediante una
sección en planta para una altitud de 0 m con respecto al nivel del mar. Se observa que
éstas se encuentran restringidas de manera espacial al edificio volcánico. Los principales
cuerpos conductores se observan en el flanco SW y en la ladera este del volcán, alcanzando
resistividades en torno a los 20 Ωm.
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Figura 5.12: Sección en planta de la inversión MO-2 para una profundidad de 0 km. La línea
negra segmentada A-A’ corresponde a la sección transversal de las figuras 5.14 a 5.17. Las
líneas continuas de color blanco representan el borde de los lagos del área.

Se puede observar la extensión superficial de C1 mediante una sección horizontal para una
profundidad de 10 km, ilustrada en la figura 5.13. A diferencia del modelo anterior MO-1,
en esta inversión el área ocupada por la estructura C1 es más acotada. Esto se evidencia
primero en su borde occidental, ya que no se encuentra bajo el flanco oriente del volcán, sino
bajo el lago Todos los Santos y segundo en que prácticamente la totalidad de C1 se localiza
bajo el mismo cuerpo de agua. Además, en esta sección se puede apreciar que en cada uno
de los cuatro vértices del área, el modelo MO-2 señala la presencia de un cuerpo conductor,
cuyos valores de resistividad son semejantes a los de C1.

EL perfil W-E de MO-2 (Fig. 5.14), permite apreciar además en las anomalías identificadas:

• S1 Leve disminución en la dimensiones de las estructuras y cambio en las profundidades
máximas alcanzadas por éstos, donde las bases de estos cuerpos no superan los 1000 -
1200 m de profundidad.

• S2 Ausencia de este cuerpo. Al incorporar más estaciones próximas al borde occiden-
tal del lago, esta estructura ya no es necesaria para explicar la totalidad de los datos
medidos, siendo su ausencia un factor común de las inversiones de este grupo.

• C1 división de esta anomalía en dos cuerpos conductores
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negra segmentada A-A’ corresponde a la sección transversal de las figuras 5.14 a 5.17. Las
líneas continuas de color blanco representan el borde de los lagos del área.

Al analizar el perfil 5.14 en conjunto con secciones en planta a diferentes profundidades,
se puede notar un cambio en la forma de C1. En primera instancia, es posible distinguir una
estructura menor de forma elipsoidal (referida como C2 en Fig. 5.14) ubicada en la parte
superior occidental de C1, la cual se encuentra exclusivamente entre el flanco este del volcán
y el borde oeste de lago. Ésta anomalía tiene un acotado espesor de tan sólo 4-5 km, frente
a los 10-12 km de C1, y sus valores de resistividad mínima promedian los 230 Ωm.
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Figura 5.14: Sección transversal W-E de MO-2. Notar la marca diferencia con respecto a la
sección transversal del modelo MO-1 (Fig. 5.10), detalle en el texto.
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Otra diferencia en la geometría de C1 corresponde a la forma general de esta estructura,
mientras que el modelo anterior MO-1 indicaba un cuerpo masivo de grandes dimensiones, el
resultado de MO-2 señala un aspecto más ovalado. Se logra apreciar en la Fig. 5.14 como los
valores de resistividad van aumentando tanto hacia el límite este como hacia profundidades
superiores a los 16 km, lo que puede significar una delimitación del cuerpo C1 en estas
direcciones, a medida que los valores de resistividad incrementan tornándose más similares a
los del semi-espacio inicial.

Con respecto a los valores de resistividad de la estructura C1, en ambos modelos los
máximos son similares, en torno a los ≈ 230Ωm, mientras que los mínimos de acuerdo a MO-
2 están comprendidos entre 30-40 Ωm, rango ligeramente superior al señalado por MO-1.

5.3.3. Efecto variación modelo inicial (MO-3)

Recordando, el modelo inicial de ambos modelos anteriores, corresponde a un semi-espacio
homogéneo de resistividad igual a 500 Ωm. La elección de este valor no solo responde a los
antecedentes petrológicos del volcán mismo, sino también, toma en consideración el tipo de
unidades geológicas que lo circundan. Estas últimas corresponden a otras rocas volcánicas y
a masivo cuerpo granítico del Batolito Norpatagónico, litologías que generalmente presentan
altos valores de resistividad eléctrica (ver Fig. 3.1; Fig. 2.4).

Con el fin de cuantificar el efecto que ejerce el valor de resistividad del modelo inicial en
las anomalías previamente identificadas, se realizó una nueva inversión (MO-3) utilizando un
semi-espacio homogéneo de resistividad igual a 300 Ωm. Se mantuvo el resto de los parámetros
de acuerdo al modelo MO-2, al igual que las dimensiones de las celdas y la grilla de 82 x 64
x 121 bloques en las direcciones X, Y y Z respectivamente.

La figura 5.15 corresponde al perfil W-E obtenido por la inversión MO-3. Se puede observar
que, con criterio análogo al expuesto para el resultado de la inversión MO-2, es posible
distinguir las mismas dos anomalías C1 y C2 en profundidad. Las principales diferencias
corresponden a:

• S1 Este conjunto de anomalías más someras se mantiene relativamente con las mismas
características en cuanto a ubicación y geometría que las indicadas por MO-2, sin em-
bargo, se tornan ligeramente menos resistivas, alcanzando valores de 100 Ωm.

• C1 La forma de esta estructura se conserva, con la diferencia de que el techo se delimi-
ta a una leve menor profundidad, de ≈ 5.5-6.0 km frente a los 6-6.5 km señalados por
MO-2.

• C2 Tanto la geometría como la profundidad de C2 se mantienen sin cambios signi-
ficativos. La parte central de esta anomalía, en comparación a MO-2, son levemente
menores.

Por otra parte, los valores mínimos de resistividad para C1 son completamente coherentes
con los obtenidos para el modelo MO-2, es decir, entre 30-40 Ωm, mientras que para C2 éstos
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bordean en promedio los 200 Ωm.
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Figura 5.15: Sección transversal W-E de inversión efectuada utilizando un semiespacio inicial
de resistividad de 300 Ωm.

5.4. Pruebas de sensibilidad

Diferentes análisis de sensibilidad fueron realizados en el modelo MO-2 a fin de verificar
la robustez de las anomalías señalas por los resultados de la inversión. Los análisis consisten
en eliminar los cuerpos conductores en prueba asignando a las celdas ocupadas por éstos un
valor de resistividad igual al del semiespacio inicial, equivalente a 500 Ωm, posteriormente se
observa la respuesta forward del modelo modificado y luego se vuelve a realizar una inversión
3D.

Modelo MO-4

La primera prueba correspondió a modificar el modelo MO-2, eliminando de éste la ano-
malía C2. La respuesta forward del modelo luego de la alteración entregó un valor RMS de
4.55, el cual disminuyó a 2.75 luego de 29 iteraciones. La sección transversal de MO-4 se
ilustra en la figura 5.16.

Comenzando por la anomalía en prueba C2, se observa que ésta a pesar del poco contraste
visual con respecto al semi-espacio inicial, reaparece en torno a las profundidades originales,
presentando en promedio resistividades de 330 Ωm. Estos valores son similares a los indicados
para la parte inferior del grupo de anomalías S1, las que en términos generales, no presentan
variaciones significativas.

Por otra parte, el cuerpo conductor mayor C1 presenta diferencias apreciables con respecto
a MO-2 (Fig. 5.14). El modelo resultado de esta prueba de sensibilidad indica resistividades
mínimas en torno a 10 Ωm en comparación a 30 Ωm señaladas por el modelo original. Además,

45



se puede apreciar que los valores de resistividad de C1 no disminuyen hacia el extremo este
del perfil y en profundidad, lo que implica una delimitación más difusa de esta estructura en
estas direcciones.
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Figura 5.16: Sección transversal W-E de MO-4. En este modelo se sometió a análisis de
sensibilidad la anomalía C2.

Modelo MO-5

La segunda prueba consistió en la modificación del modelo MO-2, eliminando de éste las
estructuras conductoras C1 y C2. La respuesta forward del modelo luego del mencionado
cambio entregó un valor RMS de 4.80, el cual disminuyó a 2.97 luego de 25 iteraciones. La
sección transversal de MO-5 se ilustra en la figura 5.17.

0

6

12

18

Pr
of

un
di

da
d 

(k
m

)

5446345 mN - 691748 mE 5444957 mN  
  738861 mE

A’A

0 40 30 20 10 
Distancia horizontal (km)

0 

0.5 

Lo
g1

0[
R

es
is

tiv
id

ad
 (o

hm
.m

)]

1.0 

1.5 

2.5

2.0

C1

S1

C2

Figura 5.17: Sección transversal W-E de MO-5. En este modelo se sometió a análisis de
sensibilidad las anomalías C1 y C2.

Para las estructuras en prueba, se tienen las siguientes observaciones:
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• C1 La anomalía C1 es nuevamente indicada por modelo MO-5, en el cual no se lo-
gran apreciar diferencias mayores en cuanto a la geometría general ni ubicación en
profundidad de ésta con respecto a C1 de MO-2 (Fig. 5.14). No obstante, los valores de
resistividad mínima difieren, alcanzando valores de 200 Ωm en MO-5 frente a los 30-40
Ωm en MO-2. Por otra parte, los valores máximos de resistividad se encuentran en el
rango 260-320 Ωm, y al igual que en MO-2, aumentan gradualmente hacia el este y en
profundidad, indicadores de una delimitación de la estructura en esta direcciones.

• C2 Esta estructura no se logra distinguir con total claridad del semi-espacio inicial.
Los valores de resistividad en aquellas celdas se encuentran entre los 320 y 400 Ωm.

Con respecto al grupo de cuerpos someros de dimensiones menores S1, éstos no presentan
cambios significativos con respecto al modelo MO-2, salvo un ligero aumento en las dimen-
siones de los cuerpos ubicados en el flanco sur del volcán.

Anomalías lobulares

Al revisar las secciones en planta de los tres modelos de inversión, así como también de
los análisis de sensibilidad, a partir de los 4 km de profundidad, las inversiones indican la
presencia de cuerpos conductores ubicados en los extremos NW, NE, SW y SE del área, como
se puede observar en las figuras 5.9 y 5.13. Cabe mencionar la particular distribución de estas
estructuras, simétrica con respecto al centro de la grilla, además de presentar geometrías con
forma de lóbulo bastante similares entre sí.

Con el objetivo de determinar la presencia efectiva o influencia de estos cuerpos, se llevó a
cabo una prueba de sensibilidad en los modelos MO-2 y MO-5, cuyos resultados corresponden
a los modelos MO-2L y MO-5L respectivamente.

En el modelo MO-2L, fue posible distinguir las estructuras en prueba a partir de la itera-
ción 30 con idénticas características, la figura 5.18 ilustra esta situación para una profundidad
de 10 km. Hasta la iteración previa a la reaparición de estos cuerpos, las anomalías C1 y C2
se mantienen sin diferencias distinguibles en cuanto a geometría y valores de resistividad. Se
observan algunas variaciones en S1, en donde los valores mínimos de resistividad alcanzan
los 10 Ωm en el conjunto de cuerpos localizados en el flanco sur del volcán, mientras que en
el lado este los cuerpos se tornan ligeramente más resistivos.

Con respecto a MO-5L, las anomalías en prueba se distinguen a partir de la quinta ite-
ración. No obstante, la sección transversal de este modelo (Fig. 5.19) muestra diferencias
significativas con respecto a las estructuras C1 y C2 obtenidas en MO-5. La anomalía pre-
senta C1 un descenso considerable en los valores mínimos de resistividad, desde 200 a 50
Ωm, mientras que el contorno de la anomalía C2 se encuentra mejor definido, alcanzando
valores de 260 Ωm. En términos generales, se observa que el efecto de eliminar las anomalías
lobulares en MO-5 y volver a invertir produjo resultados similares al modelo original MO-2
(Fig. 5.14).
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Figura 5.18: Sección en planta del modelo MO-2L para una profundidad de 10 km. Las elipses
de línea segmentada roja corresponden a los cuerpos objetivo del análisis de sensibilidad. La
línea negra segmentada A-A’ corresponde a la sección transversal de la figura 5.19. Las líneas
continuas de color blanco representan el borde de los lagos del área.

0

6

12

18

Pr
of

un
di

da
d 

(k
m

)

0 40 30 20 10 
Distancia horizontal (km)

0 

0.5 

Lo
g1

0[
R

es
is

tiv
id

ad
 (o

hm
.m

)]

1.0 

1.5 

2.5

2.0

A

5446160 mN - 691282 mE 5444864 mN  
  738926 mE

A’

C1

S1

C2
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Capítulo 6

Discusiones

En este capítulo se analizan y contextualizan los resultados obtenidos mediante el procesa-
miento de datos MT y los modelos de inversión 3D. Dado que las anomalías de conductividad
eléctrica bajo el volcán no tienen una interpretación única, se constriñen las alternativas po-
sibles incorporando los antecedentes geológicos del área.

6.1. Modelo de inversión 3D

El modelo seleccionado para el desarrollo de este capítulo corresponde a MO-2 (Figs. 5.11
a 5.14), el cual se obtuvo a partir del proceso de inversión 3D considerando todos los sitios
MT instalados durante las dos campañas de terreno (detalles en Sección 5.3.2).

Los principales cuerpos conductores identificados en MO-2, cuyas formas y profundidades
con respecto al nivel del mar son representados en la figura 6.1. Cabe destacar que estas
estructuras son recurrentes tanto en los modelos de inversión 3D (Sección 5.3) como en las
pruebas de sensibilidad (Sección 5.4), lo que no sólo reafirma su condición de ser necesarios
para explicar los datos procesados, sino también su robustez.

Anomalías superficiales

Referidas como S1 en el modelo MO-2 (Fig. 6.1), correspondiente a un conjunto de estruc-
turas restringidas de manera espacial al edificio volcánico, localizadas dentro de él a diferentes
cotas y confinadas a profundidades máximas de 1000 - 1200 m. La geometría y valores de
resistividad de estos cuerpos presentan consistencia en las diferentes pruebas de sensibilidad,
fluctuando estos últimos entre los 10 y 120 Ωm.
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La existencia de estas regiones conductoras someras es respaldada por el análisis dimen-
sional para los periodos iniciales equivalentes, comprendidos entre los 0.00098 y 0.08695 (s).
A modo de ejemplo, en la figura 6.2 (panel izquierdo) se puede observar que para el periodo
0.00781 (s) las elipses del tensor de fase tienen valores de φmin por sobre los 45◦ para prác-
ticamente todas las estaciones, al mismo tiempo en que las flechas de inducción apuntan de
forma radial divergente con respecto al volcán. Este comportamiento se mantiene a lo largo
de los periodos iniciales, además de ser coherente con la serie de estructuras señaladas por el
modelo de inversión (Fig. 6.2, panel derecho).

Dado el contexto geológico, la presencia de estas regiones someras de alta conductividad,
cuya ubicación está estrechamente vinculada al volcán, puede ser interpretada como zonas
locales afectadas por alteración hidrotermal. Investigaciones MT realizadas en otros volcanes
en las cuales también fueron identificadas anomalías de baja resistividad, con las mismas ca-
racterísticas de ubicación y profundidad, son atribuidas al mismo tipo de alteración (Ingham
et al., 2009; Díaz et al., 2011; Harangi et al., 2015; Comeau et al., 2016; Cordell et al., 2018).

Anomalías intermedia-alta profundidad

La principal anomalía corresponde a la región conductora conformada por C1 y C2, la
cual de acuerdo al modelo MO-2, tiene una extensión en la vertical cercana a los 10 km,
cuyo techo se encontraría a ≈ 5000 m bajo el nivel del mar. Al comparar estos valores con
las profundidades propuestas para reservorios o fuentes de deformación magmática de otros
volcanes de la ZVS o de los Andes Centrales (Fig. 6.3), se observa que las profundidades
señaladas por el modelo de inversión se encuentran dentro del margen común. En adición,
Chaussard y Amelung (2014) concluyen que profundidades en torno a los 9 km son favorables
para la acumulación de fundido magmático parcial dentro de la corteza superior-media. De
esta manera, considerar solamente la ubicación en la vertical de esta región ya constituye por
sí mismo un primer antecedente a favor de una interpretación de esta zona como estructura
de naturaleza magmática.

C1 La primera particularidad de C1 corresponde a su localización horizontal de acuerdo
a MO-2. El modelo de inversión indica que esta estructura no se encuentra de forma coinci-
dente justo debajo del volcán Osorno, sino más bien debajo del lago Todos los Santos. Este
desplazamiento hacia el este se puede apreciar mediante análisis de las elipses del tensor de
fase para periodos superiores a los 32 (s): los valores de φmin se encuentran por debajo de los
45◦ (Figs. 6.4, 6.6 y Apéndice C), lo que evidencia una ausencia de incremento en la conduc-
tividad bajo el volcán a profundidades mayores. Anomalías conductoras con características
similares en cuanto a profundidad y no estar centradas directamente bajo el edificio volcánico
en investigación, han sido también identificadas en los estudios de Díaz et al. (2015), Cordell
et al. (2018), y determinadas en las investigaciones de Delgado et al. (2017).
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Figura 6.3: Profundidades de reservorios o fuentes de deformación volcánica propuestas para
diferentes volcanes de la SVZ y de los Andes Centrales. Las barras de color café oscuro
corresponden a investigaciones de MT, mientras que las de color café claro a otros estudios
geofísicos y/o geológicos. (1) Morgado et al., 2019; (2) Delgado et al., 2017; (3) Este estudio;
(4) Jay et al., 2014; (5) Castro et al., 2013; (6) Morgado et al., 2015; (7) Bishop et al., 2018;
(8) Maisonneuve et al., 2012; (9) Schindlbeck et al., 2014; (10) Ruth et al., 2016; (11) Miller
et al., 2017; (12) Cordell et al., 2018; (13) Wespestad et al., 2019; (14) Stechern et al., 2017;
(15) Díaz et al., 2015; (16) Guo et al., 2016; (17) Laumonier et al., 2015; (18) Comeau et al.,
2016

Cabe mencionar, que en desacuerdo a MO-2, los vectores de inducción a contar del periodo
372 (s) exhiben una constante tendencia de apuntar hacia el NE, es decir, sugieren un cuerpo
conductor profundo ubicado al SW del volcán y no al este (Fig. 6.4, Apéndice C). Este
particular comportamiento podría ser producto de dos causas:

• Brasse et al., (2009) en su investigación realizada en el sur de Chile, entre las latitudes
38◦ - 41◦S y longitudes 71◦ - 74◦W, identificaron en los vectores de inducción para
periodos altos el mismo patrón de comportamiento apuntando hacia el NE, fenómeno
que atribuyeron a la influencia de estructuras eléctricamente anisótropas en la corteza.

• Tan sólo a 26 km al SW del volcán Osorno se emplaza el volcán Calbuco. Si bien
estudios recientes realizados en este último concluyen la existencia de un reservorio
ubicado entre 5.5 a 11 km de profundidad (Delgado et al., 2017; Morgado et al., 2019),
no se dispone de información concerniente a su geometría, ni valores de resistividad,
por lo que la influencia de este reservorio sobre la orientación de las flechas de inducción
del volcán Osorno para periodos largos podría ser también un factor a considerar.

Esta particular ubicación de C1, hacia el este del volcán Osorno, no resulta trivial, sino
coherente con los antecedentes estructurales del área. Es ampliamente aceptado que sistemas
de fallas mayores favorecen el transporte y emplazamiento de magma desde fuentes corticales
o mantélicas más profundas (Cembrano y Lara, 2009 y referencias en el texto; Hickey-Vargas
et al., 2016; Pérez-Flores et al., 2016). Como se puede observar en las figuras 2.1b y 6.4, en
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Figura 6.4: Panel izquierdo: parámetros dimensionales para periodo de 1024 (s); Panel dere-
cho: sección en planta de modelo MO-2 para una profundidad de 10 km (detalles en el texto).
Notar la cercanía entre la ZFLO y C1. Línea negra B-B’ corresponde a Pseudo-sección de la
figura 6.6.

el área bajo investigación trazas de la ZFLO atraviesan longitudinalmente el lago Todos los
Santos, limitando en cierta forma la extensión oriental de C1.

La profundidad de C1 en conjunto con su estrecha relación espacial con la ZFLO son argu-
mentos que apuntan a su caracterización como un reservorio magmático. La otra alternativa,
es que C1 podría corresponder a un conducto de circulación de fluidos y/o magma. Ante esta
disyuntiva, la geometría de la estructura adquiere un rol principal: la figura 6.5 corresponde
a secciones transversales de anomalías conductoras caracterizadas como conductos magmáti-
cos, en donde la forma vertical de los cuerpos es propicia o favorable para una interpretación
de este tipo. Ya que la geometría de la anomalía conductora C1 evidentemente no tiene este
aspecto, sino es ovalada a rectangular, es más probable que esta región se encuentre más bien
asociada a un reservorio magmático que a una zona de circulación de fluidos.

Con respecto a los valores de resistividad de C1, como se puede apreciar en la Fig. 6.1,
los mínimos se encuentran en torno a los 40 Ωm. Estos valores se pueden considerar elevados
si se contrastan con la mayoría de estudios MT en zonas volcánicas, en donde las anomalías
identificadas tienen resistividades que fluctúan entre 0.1 a 5 Ωm (Aizawa et al., 2014; Harangi
et al., 2015; Hill et al., 2015; Cordell et al., 2018; Samrock et al., 2018). No obstante, también
se han reportado cuerpos más resistivos con valores de 10 a 50 Ωm (Ingham et al., 2009; Díaz
et al., 2011; Bouzid et al., 2019). Uno de los factores generales que influye en los elevados
valores de resistividad asignados para C1 corresponde al medio altamente resistivo (basa-
mento granítico). Por otra parte, factores de carácter específico, tales como la composición
del magma del reservorio, o la proporción de éste, serán discutidos en la siguiente sección.
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C2 La existencia de este cuerpo de dimensiones menores, acotado entre los 5 y 8 km de
profundidad, es indicada por el modelo de inversión MO-2 (Fig. 6.1). Sin embargo, en la
prueba de sensibilidad que tuvo por objetivo determinar su efectiva presencia (Fig. 5.16), a
pesar de que las celdas ocupadas por este cuerpo efectivamente tienen resistividades menores
en comparación al semi-espacio inicial, el contraste de contornos de C2 es poco acentuado.
La justificación de los valores máximos de resistividad de esta estructura, los cuales bordean
los 230 Ωm, serán discutidos en la siguiente sección.

El perfil SW-NE de la figura 6.6 permite observar el comportamiento del tensor de fase
de las estaciones ubicadas entre el flanco este del volcán y el borde del lago Todos los Santos
a lo largo de los periodos. Las tonalidades cálidas de las elipses próximas al lago evidencian
una zona conductora a profundidades intermedias, la cual no se prologa continuamente en la
vertical, sino es acotada. Este comportamiento del tensor de fase es coherente con la ubicación
y el limitado espesor de C2 indicado por la inversión MO-2, lo que reafirma la existencia de
esta región.
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Figura 6.5: Comparación de forma entre conductores identificados en otros volcanes y C1
de este estudio. Se puede observar que para los casos a), b) y c) los conductores tienen una
marcada forma vertical, a diferencia del aspecto ovalado o rectangular de C1. Anomalías
resaltadas mediante la elipse de línea blanca segmentada. a) Sistema volcánico Eyjafjallajö-
kull, Islandia (Miensopust et al., 2014); b) Volcán Kirishima, Japón (Aizawa et al., 2014);
c) Volcán Monte Ruapehu, Nueva Zelanda (Ingham et al., 2009); d) Volcán Osorno (este
estudio). Los números ubicados a la izquierda de cada sección transversal corresponden a la
profundidad en km.
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De acuerdo a las características de forma y valores de resistividad, la estructura C2 corres-
pondería a una extensión de C1, vale decir, una parte más somera del reservorio propuesto.
Al observar en detalle su geometría, se observa una tendencia a extenderse desde la parte
superior de C1 hacia la base del volcán Osorno, precisamente bajo el grupo de anomalías S1.
En vista de lo anterior, es probable que C2 también tenga el rol de ser una región por donde
ascienden o circulan fluidos magmáticos, provenientes desde fuentes profundas en dirección
hacia el volcán.

Anomalías lobulares Estos cuerpos conductores profundos son sugeridos por todos los
modelos de inversión y pruebas de sensibilidad, ubicados de manera constante en las esquinas
NW, SW, NE y NW de las grillas (Figs. 5.13 y 5.18).

A pesar de su recurrencia, no se dispone de antecedentes que justifiquen no sólo la geo-
metría sino además la particular ubicación de estos cuerpos conductores, por lo que estas
anomalías lobulares corresponderían a artefactos productos del proceso de inversión.
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Figura 6.6: Pseudo-sección SW-NE de tensor de fases. El grupo de elipses del flanco este
del volcán señalan una zona conductora a profundidades intermedias de limitada extensión
vertical (línea segmentada roja). Ubicación de la línea de perfil en la figura 6.4. El eje mayor
de las elipses se encuentra orientado según una dirección W-E.
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6.2. Interpretación geológica

Los valores de resistividad obtenidos por el modelo de inversión 3D pueden ser utilizados
para entregar una identidad a las anomalías conductoras, esto significa, definir la composición
y estado de los cuerpos magmáticos.

La resistividad eléctrica de un reservorio magmático depende de múltiples factores, siendo
los más relevantes las condiciones de presión y temperatura, la conductividad y proporción
de la fase fundida y el contenido de agua. Esta multiplicidad de parámetros implica que
interpretar las anomalías termina siendo un problema que no tiene resultado único. No obs-
tante, el espectro de soluciones se puede acotar significativamente al incorporar antecedentes
petrológicos, geoquímicos o información geofísica de otros métodos.

Numerosos trabajos se han enfocado en la relación entre conductividad eléctrica y com-
posición de la fase fundida, estimando modelos empíricos a partir de datos experimentales.
En la tabla 6.1 se ordenan los trabajos en base al tipo de magma objetivo. En las siguientes
secciones se discutirá brevemente acerca de ellos y sobre la elección del modelo óptimo para
este estudio.

Magmas básicos
Tyburczy and Waff, 1983

Ni et al., 2011
Dai et al., 2015

Magmas intermedios
Tyburczy and Waff, 1983

Guo et al., 2017
Laumonier et al., 2017

Magmas ácidos Laumonier et al., 2015
Guo et al., 2016

Modelos generales
Pommier and Le-Trong, 2011

Pommier et al., 2013
Pommier and Roberts, 2018

Tabla 6.1: Principales trabajos sobre la relación entre conductividad eléctrica y composición
de un cuerpo magmático fundido.

6.2.1. Condiciones limitantes

Si bien cada modelo necesita de ciertas variables para determinar la conductividad eléc-
trica del magma σM (o bien, su inverso ρM), la mayoría de éstos tienen por común requerir
las condiciones de presión P , temperatura T y contenido de agua H2Owt% . Estudios pe-
trológicos de inclusiones fundidas y geotermobarometría (además de otras técnicas afines)
permiten estimar los valores de P y T de un magma en equilibrio (Cannatelli et al., 2016;
Morgado et al., 2019), mientras que análisis geoquímicos de lavas entregan información sobre
el porcentaje de agua en ellas.

56



A pesar de que a la fecha de este escrito la única publicación de este tipo dedicada al
volcán Osorno es el estudio geoquímico de Tagiri et al. (1993), los parámetros requeridos se
pueden aproximar a partir de otros enfoques.

Presión

Si bien la forma más sencilla y utilizada para calcular la presión P a cierta profundidad d
es mediante la fórmula

P = grad · d (6.1)

donde grad corresponde al gradiente litostático, en Cas and Simmons (2018) se indican
diferentes valores de gradiente dependiendo del tipo de corteza y/o contexto. Diversas pruebas
destinadas a comprobar el efecto de la variación del gradiente en la determinación de ρM ante
diferentes escenarios (Apéndice D), dejan en manifiesto que su influencia es solo de orden
menor, obteniéndose diferencias triviales de tan solo 0,01 unidades logarítmicas de resistividad
(< 1 Ωm) al comparar los resultados conseguidos al ocupar los valores mínimos y máximos
de gradientes permitidos. Se fija una presión equivalente a cuerpos situados a 6 y 10 km de
profundidad (180 y 300 MPa), de acuerdo a las ubicaciones de C2 y C1 respectivamente.

Temperatura

Las temperaturas típicas de los magmas más comunes, de acuerdo a Francis and Op-
penheimer (2003), son indicadas en la figura 6.7. A pesar de disponer de estos valores, los
rangos señalados por estos autores son relativamente extensos, por lo que fueron restringidos
tomando en consideración estudios petrológicos de otros volcanes de la Zona Volcánica Sur
y los Andes Centrales.

De esta manera, se establece un rango de ≈ 1050 - 1150◦C para magmas básicos, ≈ 1000
- 1100◦C para fundidos intermedios y ≈ 820 - 920◦C para magmas de composición dacítica.

Contenido de agua

Determinar la cantidad de agua de los diferentes tipos de magmas es una tarea no exenta
de complicaciones, aún así, se ha establecido un contenido típico entre 1 a 6 wt% (Plank et
al., 2013; Sigurdsson et al., 2015). Dentro de un contexto más regional, estudios realizados
en diferentes volcanes de la ZVS indican valores entre 0,36 a 5 wt% H2O (Maisonneuve
et al. 2012; Schindlbeck et al. 2014; Ruth et al. 2016; Miller et al. 2017), mientras que
análisis geoquímicos de Tagiri et al. (1993) en lavas basálticas y basalto-andesíticas del volcán
Osorno apuntan a contenidos promedios de 0,22 y máximos de 0,73 wt% H2O. El análisis
geoquímico junto a las descripciones petrográficas de las lavas son los primeros indicios de que
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Figura 6.7: Rango de temperaturas de magmas por composición. Las franjas horizontales
superior e inferior corresponden a los rangos de temperatura escogidos para magmas inter-
medios y de composición dacítica respectivamente. (19) Francis and Oppenheimer (2003). El
resto de las referencias se indican en pie de figura 6.3.

los contenidos de agua en magmas del volcán se encontrarían bajo la media. Descripciones
de su último periodo eruptivo también respaldan la idea anterior:

”En la noche, o más bien de 2 a 3 de la mañana siguiente [20 de enero de 1835], Osorno
fue observado en erupción [...] La llegada del día disminuyó los efectos, y a medida que la luz
aumentaba sólo una oscura columna de humo podía divisarse” (Fitz-Roy, 1839).

”Al momento de la sacudida [terremoto de Concepción, 20 de febrero de 1835], Osorno
arrojó una gruesa columna de humo azul oscuro, y una vez ocurrido, se vio la formación de
un gran cráter en la ladera SSE de la montaña” (Darwin, 1838)

donde columnas eruptivas oscuras se suelen asociar a magmas con bajos contenido de
agua (U.S. Geological Survey, 1986). En razón de lo expuesto, se estipulan contenidos de
H2O entre 0,22 a 2 wt% para composiciones básicas e intermedias y entre 1 a 3 wt% para
dacitas.

6.2.2. Modelos de conductividad eléctrica en magmas

De acuerdo al mapa geológico del volcán (Sección 2.4), las rocas que conforman al Osorno
corresponden principalmente a basaltos y andesitas basálticas, seguido en menor cantidad por
andesitas, y finalmente aportes reducidos de dacitas, equivalente a un rango composicional
en términos de SiO2 de 51-69 wt% (Tagiri et al., 1993; Moreno et al., 2010). Este amplio
margen podría ser un antecedente para considerar aquellos modelos que funcionan en extensos
márgenes de SiO2.

58



Considerando la idea anterior, los modelos generales tienen por rasgo principal su capaci-
dad de calcular ρM para un amplio rango composicional. Uno de éstos corresponde al software
SIGMELTS (Pommier and Le-Trong, 2011), el cual es válido para magmas con contenido de
SiO2 entre 40 a 80 wt%. No obstante y en perjuicio de lo anterior, estos tipos de modelos
tienden a sobre o subestimar la influencia de ciertos parámetros al tratar de abarcar una gran
variedad de tipos de fundidos mediante una sola fórmula, frente a los modelos de composi-
ción específica. Esto último se evidencia en los trabajos de Laumonier et al. (2015) y Guo
et al. (2017), en los cuales se concluye que SIGMELTS subestima de manera considerable la
influencia de H2O (Fig. 6.8). Por consiguiente, estos tipos de estimadores de ρM generales no
son utilizados en este trabajo.

Continuando con los modelos señalados en la tabla 6.1, se descartaron además las formu-
laciones empíricas propuestas para magmas básicos de Tyburczy and Waff (1983) y de Ni et
al. (2011). El primer modelo no se consideró dado que es aplicable bajo condiciones de tem-
peratura superior a 1200◦C, valores por sobre los rangos delimitados en la sección anterior,
mientras que el segundo modelo no se utilizó ya que puede estimar ρM para condiciones fijas
de presión de 2 GPa, valor atribuible a cuerpos ubicados a ≈70 km de profundidad, escenario
en desacuerdo con las profundidades de las anomalías identificadas en este estudio.

b)a)

5.90 % H2O - 1.0 GPa
5.36 % H2O - 0.5 GPa
5.36 % H2O - 1.0 GPa
4.38 % H2O - 0.5 GPa
3.48 % H2O - 1.0 GPa
2.68 % H2O - 0.5 GPa
2.68 % H2O - 1.0 GPa
1.58 % H2O - 0.5 GPa
1.58 % H2O - 1.0 GPa
0.01 % H2O - 0.5 GPa
0.01 % H2O - 1.0 GPa

Figura 6.8: Comparación entre modelos para composición específica y el modelo general
SIGMELTS. a) Para las mismas condiciones, el modelo general subestima la influencia del
contenido de agua de los fundidos. Figura tomada de Laumonier et al. (2015). b) El área gris
corresponde a los resultados obtenidos utilizando SIGMELTS cubriendo el mismo rango de
P , T y contenido de agua de las curvas de colores. Figura tomada de Guo et al. (2017).
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Con respecto a los modelos para composición ácida, a pesar de que el registro petrológi-
co del volcán incluye rocas de este tipo (dacitas, 62-70 wt% SiO2), éstas constituyen una
proporción mucho menor frente a su contraparte básica - intermedia, por lo que caracterizar
los cuerpos C1 y C2 mediante modelos de magmas ácidos no resultaría representativo ni
tampoco iría en acuerdo con los antecedentes composicionales mayoritarios del volcán. Estos
alternativas se descartan temporalmente.

Debido a que una proporción considerablemente significativa corresponde a andesitas ba-
sálticas, las formulaciones para magmas básicos e intermedios resultarían aplicables por igual.
El factor desequilibrante vendría a ser la predominancia de basaltos sobre andesitas en el
catálogo petrológico, por lo que la alternativa para magmas básicos (45-54 wt% SiO2) resul-
taría ser una opción convincente. No obstante, al integrar los resultados de la inversión 3D
y el contexto tectónico, la elección final de este estudio recae finalmente en un modelo para
composiciones intermedias (54-62 wt% SiO2):

• Las anomalías C1 y C2 tienen resistividades ρB del orden de 40 a 215 Ωm, valores rela-
tivamente altos para posibles reservorios magmáticos. Esto permite inferir que, dentro
del margen de contenido en SiO2 wt% permitido, estas estructuras tendrían los valores
de este óxido más elevados, considerando que ante las mismas condiciones termodi-
námicas, la resistividad eléctrica aumenta al incrementar el contenido de sílice en un
cuerpo magmático (Yoshino, 2018).

• Los magmas de composición básica son más densos que la corteza continental, por lo que
solo ascienden hasta un nivel de boyancia neutral, a menudo representado por el nivel
límite entre dos capas de densidad contrastante, como por ejemplo el Moho o alguna
marcada discontinuidad tectónica al interior de la corteza (Sigurdsson et al., 2015). En
las latitudes entorno al volcán Osorno, modelos de gravedad indican un espesor cortical
de 40 km (Tassara y Echaurren, 2012).

De acuerdo a la Tabla 6.1, para calcular ρM de magmas intermedios se cuenta con las
propuestas de Guo et al. (2017) y de Laumonier et al. (2017). En esta investigación se elige
la primera opción.

6.2.3. Reservorio de composición homogénea

Considerando una composición intermedia o andesítica para el reservorio representado por
C1 y C2, los valores de resistividad de la fracción fundida ρM de éste son indicados en la
figura 6.9. En cuanto a los parámetros de entrada, los rangos de T y H2O wt% corresponden
a los establecidos en la sección anterior, mientras que la presión para C1 y C2 equivalen a
0,3 y 0,18 (GPa) respectivamente. Este conjunto de valores iniciales predicen un valor de
resistividad ρM entre 1,1 y 11,3 Ωm para C1 y entre 0,99 y 10 Ωm para C2.

En primera instancia, se puede observar que aunque C1 y C2 tengan una diferencia de
profundidad de 4 km, los valores de resistividad ρM son bastante similares entre sí. Esto
último conlleva a que la presión solo tendría una influencia menor en este cálculo. Caso
contrario sucede con el contenido de agua, en donde se puede apreciar el rol determinante

60



que adquiere éste para estimar ρM a medida que va descendiendo la temperatura del magma,
particularmente para los valores menores a 1050◦C.

La figura 6.10 (panel izquierdo) indica la fracción de fundido andesítico Φ requerido para
justificar los valores de resistividad total ρB. De acuerdo al modelo de inversión, la estructura
C2 (Fig. 6.5d) tiene en promedio 230 Ωm, resistividad que se puede explicar con un porcentaje
de fundido entre 1-6%. Por otra parte, la estructura conductora mayor C1 (Fig. 6.5d) tiene
valores mínimos de resistividad en torno a los 40 Ωm, siendo necesario una fracción de fundido
entre 4-36%.

El panel derecho de la figura 6.10 reafirma el rol categórico que adquieren tanto la tem-
peratura T como el contenido de agua H2O wt% al momento de estimar el porcentaje de
magma, en particular de la anomalía menos resistiva C1. En concreto, ante una T = 1000◦C,
la fracción fundida puede alcanzar valores entre 9 y 36% tan sólo tomando en cuenta una
variación del contenido de agua desde 0,22 a 2 wt%.

Figura 6.9: Variación de la resistividad eléctrica de fundidos andesíticos en función de la
temperatura y contenido de agua. Las líneas verticales naranjas corresponden al rango de
temperatura establecido para magmas de composición intermedia determinado por este es-
tudio. Modelo según Guo et al. 2017.
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Figura 6.10: Relación entre fracción de fundido Φ y resistividad de roca total. Panel izquierdo
indica la variación de Φ en función de la resistividad de la fase fundida. Panel derecho
demuestra la marcada influencia que tiene tanto la temperatura como el porcentaje de agua
al momento de determinar Φ. Detalles en el texto. Curvas calculadas de acuerdo al límite
superior de Hashin y Shtrikman (1963).

En comparación, los valores de fracción de fundido Φ obtenidos tanto para la parte superior
del reservorio (C2) como para la estructura mayor (C1) son ligeramente más elevados frente a
otros estudios de MT alrededor del mundo: En Samrock et al. (2018) se estima un valor de Φ
entre 6 a 20% para un reservorio magmático ubicado a 10-20 km de profundidad, en la zona
geotermal de Tulu Moye en Etiopía; Harangi et al. (2015) proponen para un reservorio tipo
mush, localizado entre 7-14 km de profundidad bajo el volcán Ciomadul en los Cárpatos,
un rango de Φ 5 a 15%; Hill et al. (2009) caracterizan como reservorio magmático con
contenidos de Φ entre 2 a 12%, un cuerpo conductor en la corteza media situado entre 5-15
km de profundidad. Por otra parte, los resultados de este estudio son muy similares a los
determinados por Cordell et al. (2018) para Laguna del Maule, complejo volcánico parte de
la Zona Volcánica Sur (ZVS, Fig. 2.3), en donde identifican un reservorio andesítico a riolítico
ubicado a partir de los 8 km de profundidad, al cual le atribuyen un porcentaje de fundido
Φ menor al 35%.

Diferentes investigaciones en otros volcanes de la ZVS, en las cuales se han identificado
reservorios de poca profundidad con bajo grado de fusión parcial (generalmente con Φ <45%),
precisan estas estructuras como reservorios tipo mush (Jay et al., 2014; Ruth et al., 2016;
Morgado et al., 2019; Wespestad et al., 2019). De acuerdo a los valores de Φ calculados, se
interpreta que la estructura representada por C1 y C2 corresponde a un reservorio tipo mush
caracterizado por altos valores de resistividad eléctrica, cuyos regiones más conductoras se
deben a la presencia de contenido de fundido parcial de composición andesítica.
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6.2.4. Reservorio de composición heterogénea

Si bien modelar un reservorio magmático asumiendo una homogeneidad composicional
igual al tipo de roca predominante del volcán es una forma válida y tradicional de caracteri-
zarlo, en un escenario más estricto, es necesario tomar en cuenta el historial completo de sus
erupciones. Investigaciones de MT realizadas por Comeau et al. (2016) y Cordell et al. (2018)
hacen esta distinción otorgando a las regiones conductoras identificadas diferentes composi-
ciones, en base a los antecedentes petrológicos respectivos. Para el caso puntual del volcán
Osorno, sería necesario considerar los productos menores de composición dacítica (Sección
2.4).

De acuerdo a la investigación realizada por Hicket et al., (2016), la composición predo-
minante de los volcanes y otros productos menores espacialmente ligados a la ZFLO, son de
composición básica a intermedia. Esto implica que es poco probable que las lavas y domos
dacíticos del volcán Osorno provengan de un magma de carácter ácido que ascendió directa-
mente desde la corteza inferior y/o o manto superior a través de la ZFLO. Por otra parte, los
mecanismos más simples para la generación de magmas ácidos a partir de fundidos básicos
corresponden a los de diferenciación magmática. Dado que las lavas y domos dacíticos solo
representan una pequeña fracción de los productos volcánicos del Osorno, la región al interior
de éste donde se podría llevar a cabo diferenciación magmática para producir fundidos ácidos
debería ser más bien somera, de volumen reducido y con altos valores de resistividad eléctrica
(debido al incremento de contenido de sílice), entre otros. Observando el modelo de inversión
MO-2, la estructura C2 podría representar esta región particular.

Ante los argumentos expuestos, se procedió a modelar el reservorio magmático conformado
por C1 y C2 considerando heterogeneidad composicional. En la figura 6.11 (panel derecho)
se puede observar que, de acuerdo al modelo de Laumonier et al. (2015), la resistividad
estimada para la fase fundida ρM de composición dacítica se encuentra entre los 3,8 y 25
Ωm. Estos valores son más altos si se comparan frente a los calculados para una composición
andesítica (panel izquierdo de Fig. 6.11). Este incremento es esperado, ya que no sólo el rango
de temperaturas es menor, sino que además la resistividad eléctrica aumenta con el contenido
de sílice (Yoshino, 2018).

La figura 6.12 (panel izquierdo) indica que la fracción de magma dacítico Φ necesario para
explicar la resistividad de C2 es de 2-13%. Este rango es prácticamente el doble del requerido
para alcanzar ρB de C2 mediante un fundido andesítico, aún así, se mantiene dentro de los
márgenes determinados por otros estudios (Sección 6.2.3).

Finalmente, considerando que los valores de resistividad de C2 pueden ser justificados
utilizando un magma de diferente composición al de C1, y de acuerdo a los demás antecedentes
discutidos en este capítulo, se interpreta la anomalía conductora conformada por C1 y C2
como un reservorio tipo mush, cuya prologanción más somera C2 contiene entre un 2 a 13%
de fundido parcial dacítico, mientras que la región principal C1 contiene entre un 4 a 36%
de magma andesítico. Cabe mencionar que, Miyaji et al. (2011 proponen para el volcán Fuji
un modelo heterogéneo dacítico - andesítico conectado a una fuente profunda de magma
basáltico muy similar al determinado por este estudio, cuya comparación esquemática se
puede apreciar en la Fig. 6.13.
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Figura 6.11: Comparación de resistividad eléctrica en fundidos andesíticos y dacíticos. Las
líneas verticales naranjas corresponden al rango de temperatura establecido para los fundidos
de cada composición. Modelo de magma andesítico según Guo et al. 2017 y de magma dacítico
según Laumonier et al. 2015.

Figura 6.12: Relación entre fracción de fundido Φ y resistividad de roca total. Panel izquierdo
indica la variación de Φ en función de la resistividad de la fase fundida. Panel derecho indica
la variación de Φ para diferentes contenidos de agua y temperatura. Detalles en el texto.
Curvas calculadas de acuerdo al límite superior de Hashin y Shtrikman (1963).
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Figura 6.13: Comparación entre modelos esquemáticos de reservorios asociados al volcán Fuji
(Japón) y Osorno. Se pueden observar que ambos edificios volcánicos cuentan con reservorios
de diferentes composiciones de magma. Imagen modificada de Miyaji et al., 2011.

6.3. Síntesis

Los resultados del procesamiento de datos MT, en conjunto con los modelos de inversión
presentados en el capítulo 5, permitieron obtener una imagen de la distribución de resistividad
eléctrica bajo el volcán Osorno, a partir de la se identificaron 3 anomalías principales. La
discusión e interpretación bajo contexto geológico de éstas, realizada en el presente capítulo,
se resume mediante la figura 6.14.

Complementando lo planteado en la sección anterior, dada la forma elongada de C2, es
probable que esta región no sólo tenga el papel de almacenar pequeñas cantidades de fun-
didos diferenciados, sino también el rol de conducto magmático, permitiendo el ascenso de
fluidos y/o magma hacia la base del volcán. Esta circulación de fluidos estaría directamente
relacionada a la presencia de los numerosos cuerpos conductores menores indicados por los
modelos de inversión (S1 en figura 6.14), precisamente caracterizados como zonas de altera-
ción hidrotermal. Además, dado que la geometría del reservorio muestra una extensión en
profundidad hacia el este, se propone también que la Zona de Fallas de Liquiñe-Ofqui tendría
el rol de facilitar el ascenso de magmas en esta zona.
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Figura 6.14: Modelo esquemático volcán Osorno. Los círculos de color amarillo corresponden
a las estaciones MT utilizadas en este estudio, mientras que los círculos rojos a estaciones
MT de periodo largo (detalles en sección 6.4).

6.4. Trabajo a futuro

Con la finalidad de obtener una imagen a mayor profundidad de la distribución de resis-
tividad eléctrica en torno a las latitudes del volcán Osorno, y por ende poder comprender su
relación con el cercano volcán Calbuco y/o la subducción, se está trabajando en un perfil W-
E conformado por ≈ 14 estaciones MT de periodo largo. Dos de estos puntos se encuentran
dentro del área de esta investigación, señalados por puntos rojos en la figura 6.14.
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Capítulo 7

Conclusiones

El volcán Osorno, a pesar de ser uno de los centros eruptivos activos de la Zona Volcánica
Sur, ha sido objeto de muy pocos estudios, por lo que no se contaba con antecedentes de
posibles estructuras magmáticas bajo el edificio volcánico. Ante esta falta de información,
a finales de los años 2017 y 2018 se desplegaron una serie de estaciones magnetotelúrica
(MT) en torno al volcán, en donde los datos adquiridos, su posterior procesamiento y análisis
presentados de esta tesis, corresponden a la primera investigación MT realizada en el Osorno.

El modelo de resistividad eléctrica final señala la presencia de tres cuerpos conductores sub-
superficiales (S1, C1 y C2 en Fig. 5.14), cuya efectiva validez fue verificada mediante diversas
pruebas de sensibilidad aplicadas al modelo. Si bien fue posible notar algunas variaciones
menores en la geometría o valores de resistividad de las anomalías, su constante recurrencia
en todos los modelos de prueba reafirma su robustez.

El análisis dimensional, en conjunto con el modelo de inversión indican que:

1) Al interior de volcán y hasta profundidades menores a los 1,2 km, se identifican nu-
merosos cuerpos conductores de dimensiones menores, cuyas resistividades varían desde 10 a
120 Ωm, conjunto de anomalías denominadas como S1.

2) Entre el flanco este del volcán y el borde occidental del lago Todos los Santos, a 6 km
de profundidad se encuentra una estructura con valores de resistividad en torno a los 230
Ωm, de acotado espesor y extensión superficial, referida como C2.

3) Bajo la mitad occidental del Lago Todos los Santos, a 10 km de profundidad se iden-
tifica la anomalía principal del área, una amplia región conductora con valores mínimos de
resistividad de 40 Ωm, nombrada como C1.

Dado que esta investigación fue realizada en un ambiente volcánico, la interpretación del
grupo S1 al considerar tanto la forma como la ubicación somera y restringida de sus cuerpos,
resulta más bien directa, donde S1 representaría diversas zonas afectadas por alteración
hidrotermal (también identificadas en Ingham et al., 2009; Díaz et al., 2011).
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Por otra parte, las resistividades de C1 y C2 son más altas si se comparan frente a anoma-
lías de características similares identificadas en otros volcanes. Sumando este antecedente a la
alta proximidad entre el límite oriental de C1 y las trazas de la Zona de Fallas Liquiñe-Ofqui
(ZFLO), se interpreta esta región conformada por C1 y C2 como un reservorio tipo mush.
Se destacan dos aspectos: 1) La ZFLO tendría el rol de facilitar el ascenso de magma desde
regiones más profundas (Hickey et al., 2016) y 2) Los valores mínimos de resistividad de C1
y C2 se deberían a la presencia de fracciones de fundidos parcial (Fig. 6.14).

Al tomar en cuenta no sólo el registro petrológico de los productos emitidos por el Osorno,
sino además diversos antecedentes de otros volcanes de la ZVS y los Andes Centrales, se de-
terminó para C1 un porcentaje de fundido parcial Φ entre 4 a 36% de composición andesítico,
mientras que para C2 una fracción Φ entre 2 a 13% de magma dacítico. Los valores de Φ
propuestos para C2 así como también el porcentaje mínimo calculado para C1 son coheren-
tes con otros estudios, no obstante, el porcentaje máximo de este último se puede considerar
como elevado (Hill et al., 2009; Harangi et al., 2015; Cordell et al., 2018; Samrock et al.,
2018).

El amplio rango de fracción Φ estimado para C1 está directamente relacionado a las
condiciones de T y contenido de H2O wt% utilizadas como parámetros iniciales de su cálculo,
ya que ante la inexistencia de investigaciones que precisen de manera puntual estos valores
para lavas del Osorno, se utilizó en su lugar un margen de valores probables. En consecuencia,
para obtener rangos más acotados de Φ para C1 y C2, son necesarios estudios de índole
petrológico y/o geoquímicos dedicados al volcán.

A diferencia de C1, la geometría de C2 señalada por los modelos de inversión y pruebas
de sensibilidad no es del todo constante, variando desde formas esféricas a ovaladas. Estas
últimas se extienden en dirección oeste, hacia la base del volcán, en donde se encuentra el
conjunto de anomalías S1, por lo que es probable que C2 no sólo pueda ser caracterizado como
reservorio, sino que también pueda actuar como conducto volcánico, facilitando el ascenso de
fluidos hacia el Osorno.

Una particularidad de la ZVS es que varios de los volcanes mayores no se encuentran
directamente sobre las trazas de la ZFLO, sino de manera oblicua a éstas (Cembrano et al.,
2009). El modelo de resistividad eléctrica obtenido en esta investigación da cuenta de esta
situación, en donde se puede apreciar como las anomalías se extienden en profundidad desde
las longitudes de las trazas de ZFLO hasta la base del actual edificio volcánico.

Finalmente, diversos estudios en otros volcanes del mundo y de la ZVS, han sugerido
como mecanismo gatillador de erupciones la inyección o recarga de magmas basálticos de
altas temperaturas en reservorios tipo mush, dado que el nuevo fundido provoca una alza de
temperatura local y de manera consecuente, una desestabilización del sistema (Harangi et
al., 2015 y referencias en el texto; Morgado et al., 2019 y referencias en el texto). Depen-
diendo del grado de mezcla entre fundidos, pueden verse favorecidas las erupciones de tipo
efusivas (Ruprecht and Bachmann, 2010), por lo que el contenido de fundido parcial <36%
en el reservorio propuesto no debería ser un factor para disminuir la probabilidad de futuras
erupciones del volcán Osorno.
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Apéndice A

Principios MT

i Se obedecen las ecuaciones generales de electromagnetismo de Maxwell.

ii La Tierra no genera energía electromagnética, solo la disipa o absorbe.

iii Todos los campos pueden ser tratados como conservativos y analíticos lejos de su fuente.

iv Los campos electromagnéticos naturales utilizados, siendo generados por sistemas de co-
rrientes ionosféricas de larga escala, las cuales están relativamente distantes de la superfi-
cie de la tierra, pueden ser tratados como uniformes, polarizados, que inciden de manera
casi vertical. Esta suposición puede ser violada en las regiones polares y ecuatoriales.

v No se espera acumulación de cargas libres dentro de las capas de la Tierra. En una Tierra
multi-dimensional, las cargas pueden acumularse a lo largo de discontinuidades. Esto
genera un fenómeno no inductivo conocido como static shift.

vi La carga se conserva, y la Tierra se comporta como un conductor óhmico, obedeciendo a
la ecuación:

J = σE

vii El desplazamiento eléctrico es cuasi-estático para los periodos de MT. Por tanto, co-
rrientes de desplazamiento variables en el tiempo (debido a efectos de polarización) son
despreciables comparadas a las corrientes de conducción variables en el tiempo, las cuales
promueven el tratamiento de la inducción electromagnética en la Tierra meramente como
un proceso de difusión.

viii Cualquier variación en la permitividad eléctrica ε y permeabilidad magnética µ de las
rocas se asumen despreciables comparadas a las variaciones en la conductividad de roca
total.
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Apéndice B

Representación gráfica tensor de fase

La representación gráfica del tensor de fase como elipse queda determinada por los pará-
metros eje menor φmin, eje mayor φmax y la diferencia entre los ángulos (α− β), donde

α =
1

2
arctan

(
Φ12 + Φ21

Φ11 − Φ22

)

β =
1

2
arctan

(
Φ12 − Φ21

Φ11 + Φ22

)

Φ1 =
Φ11 + Φ22

2

Φ2 =
√

Φ11Φ22 − Φ12Φ21

Φ3 =
Φ12 − Φ21

2

Φmin =
√

Φ2
1 + Φ2

2 −
√

Φ2
1 + Φ2

3 − Φ2
2

Φmax =
√

Φ2
1 + Φ2

2 +
√

Φ2
1 + Φ2

3 − Φ2
2
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Apéndice C

Parámetros dimensionales por periodos
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Apéndice D

Efecto gradiente de presión

Figura D.1: Variación de resistividad eléctrica en función del gradiente de presión. Se puede
observar que ante los cuatro valores de gradiente probados no se obtienen curvas muy di-
ferentes entre sí, exhibiendo básicamente la misma forma y un desplazamiento en el eje Y
(resistividad eléctrica) de tan sólo 0.01 unidades logarítmicas entre un valor de gradiente y
el siguiente. Pruebas realizadas bajo condiciones fijas y constantes de contenido de agua (1
wt% H2O) y profundidad (10 km). Modelos de resistividad de acuerdo a Guo et al., 2017 y
Laumonier et al., 2015.
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