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Resumen

Entre los 39° y 41,5°S, en la Zona Volcanica Sur, coexisten dos estilos de volcanismo: el po-
ligenético, que da origen a estratovolcanes, y el monogenético, que configura campos volcanicos
distribuidos. El objetivo de esta memoria es estudiar el volcanismo monogenético del Grupo Volca-
nico Carran-Los Venados (GVCLV), evaluando los factores que controlarian el estilo del volcanismo,
en contraste al volcanismo poligenético del contiguo Complejo Volcanico Puyehue-Cordéon Caulle

(CVPCQ). Para hacer esto se utilizaron métodos estadisticos y un enfoque cuantitativo.

El Grupo Volcénico Carran-Los Venados (GVCLV) tiene las caracteristicas tipicas de un campo
volcanico distribuido: estd compuesto por alrededor de 70 pequenos conos de piroclastos y maares,
alineados en una franja de rumbo N60-70°E, casi todos monogenéticos, emplazados en la inter-
seccion de la ZFLO (N10°E) y la falla Futrono (N130°E). Su composicion quimica es basaltica y

andesitica basaltica.

Los factores que se evaluaron son (1) el estado de stress de la corteza, inferido a partir del estudio
estadistico de la distribucion de los centros eruptivos menores (CEM), (2) el origen y evolucion de
las magmas del GVCLV, y su relacion con las estructuras presentes en la zona, a través del estudio
de sus caracteristicas quimicas y de su distribucion en la zona de estudio, y (3) la posibilidad de
la existencia de una cadmara magmaética somera, utilizando los resultados de un modelo de balance

de entalpfia.

El estudio estadistico de la distribucién de los CEM confirma que éstos se alinean en una franja
N67°E. Se infiere que esta zona estd sometida a extensién, y se sugiere que en la corteza superior
el ascenso de los magmas estd controlado por un sistema de fracturas tensionales de rumbo NE.
El estudio geoquimico del GVCLV sugiere para sus magmas un origen de manto astenosférico sin
granate, cuyos magmas evolucionan principalmente por cristalizacién fraccionada de olivino y cli-
nopiroxeno. Ademaés, los magmas més primitivos se encuentran en los CEM emplazados sobre la
ZFLO. Por ultimo, la tasa de suministro magmaético se estimoé insuficiente para que se genere una

cdmara magmatica somera asociada al GVCLV, segiin un modelo de balance de entalpia.

En conjunto, estos resultados permiten proponer un modelo del sistema magmatico del GV-
CLV. Los basaltos primitivos ascenderian hasta el limite corteza-manto, en donde evolucionarian
siguiendo trayectorias particulares de diferenciacién. Luego, pequenos pulsos de magma ascenderian
desde la corteza inferior a través de diques que aprovechan la ZFLO, y que en la corteza superior
son capturados por un sistema de fracturas tensionales de rumbo N60-70°E, permitiendo el ascen-
so hasta la superficie. Segin la 'Teoria de Interaccién de Fracturas’, los pequefios volumenes de
magma y el contexto extensional impiden que se forme un conducto estable de ascenso de magma,
produciendo volcanismo monogenético. Por otro lado, el contexto compresivo y la existencia de una
cadmara magmaética asociada generarian el volcanismo poligenético en el CVPCC. Se propone que
la coexistencia de volcanismo monogenético y poligenético en la ZVS se explica por la conjugaciéon
de dos factores: la tasa de suministro de magma y la interacciéon de la arquitectura cortical con el

campo de stress imperante.
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Capitulo 1

Introduccion

1.1. Formulacion del problema

Entre los 39° y 41,5°S, en la Zona Volcéanica Sur (ZVS), coexisten dos estilos de volca-
nismo: el poligenético, representado por estratovolcanes, y el monogenético, representado
por campos volcanicos distribuidos. Esta arquitectura, con sus composiciones implicitas,
se ha descrito y estudiado en otros arcos volcénicos, como el de Nueva Zelanda (Németh,

2012), México (Alaniz-Alvarez, 1998) y Japon (Kiyosugi, 2010).

En este segmento de la ZVS, los centros poligenéticos han emitido lavas de composicion
basaltica a riolitica, y forman indistintamente cadenas volcanicas NE y NW (Lopez-Escobar
et al., 1995; Cembrano y Lara, 2009). Por otro lado, los volcanes monogenéticos han emi-
tido predominantemente basaltos y se organizan en cadenas transversales de rumbo NE o
forman alineamientos NS sobre la Zona de Falla Liquine-Ofqui (ZFLO). La ocurrencia de
campos de volcanes monogenéticos se da exclusivamente dentro de los limites de la ZFLO,
lo que sugiere una importante influencia de esta gran estructura en el estilo de volcanismo

en la ZVS (Figura 1.1).

Un rasgo notable en la zona de estudio es la alternancia de zonas con volcanismo
poligenético (Villarrica-Quetrupillan-Lanin, Mocho-Choshuenco, Puyehue-Cordon Caulle,
Osorno-Puntiagudo) y campos de volcanismo monogenético (Caburgua-Huelemolle, Fui,

Carran-Los Venados, Antillanca, Cayutue-La Vigueria) (Figura 1.1).



La ocurrencia de estos dos estilos de volcanismo ha sido estudiada usando distintas
hipoétesis de trabajo. Durante los anos ’90 se realizaron estudios en la ZVS bajo la hi-
potesis de que los campos de volcanes monogenéticos constitufan una etapa incial en la
construccion de estratovolcanes (Proyecto Fondecyt 1940431, 1994). De mayor aceptacion
es la perspectiva que considera el desarrollo de distintos estilos de volcanismo como conse-
cuencia de factores que influyen en la génesis y ascenso de los magmas, sin establecer una
relacion evolutiva entre volcanismo monogenético y poligenético. Fedotov (1981) postulo
que el volcanismo poligenético se debe a altas tasas de suministro de magma, mientras
el volcanismo monogenético en campos volcanicos se debe a bajas tasas de suministro de
magma. Nakamura (1986) observé que generalmente los campos de centros monogenéticos

se encuentran en zonas de tecténica extensional.

El primer autor que formul6 un esquema general para explicar el estilo de volcanismo
en funcion de la tecténica y la tasa de sumistro de magma fue Takada (1994). Asi, el
volcanismo poligenético se produciria en condiciones de alto suministro magmatico y baja
tasa de deformaciéon de la corteza, mientras que el volcanismo monogenético se produce
en condiciones de bajas tasas de suministro magmaético o cuando la tasa de deformacion
es alta en relacion a la tasa de suministro magmatico (Figura 1.2). Takada (1994) explico
esta relacidon a través de la teoria de interaccion de fracturas. Segun ella, los diques tienen
més probabilidad de coalescer en condiciones de alto suministro magmaético y baja tasa
de deformacién de la corteza, lo que produce que el magma cree rutas de ascenso estables
dando origen a volcanismo poligenético. En las condiciones opuestas, la coalescencia de

diques es inhibida, favoreciendo el desarrollo de volcanismo monogenético.

Por lo tanto, las estilo del volcanismo dependeria de factores propios de la region fuente
de los magmas (manto astenosférico) y simultdneamente de las propiedades de la corteza
continental que ellos deben cruzar. El estudio sisteméatico de estos factores en un segmento
de arco volcanico acotado, pero suficientemente diverso, puede contribuir a la mejor com-

prension de los mecanismos que controlarian el desarrollo de uno u otro estilo de volcanismo.
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Figura 1.1: Volcanes de la Zona Volcéanica Sur (33°-46°S) y principales estructuras presentes en

la zona. Entre los 33° y 38°S los volcanes son principalmente poligenéticos, mientras que entre los
38° y 47°S coexisten volcanes poligenéticos y campos de volcanes monogenéticos, coincidiendo con
los limites de la Zona de Falla Liquine-Ofqui (ZFLO). Modificado de Cembrano y Lara (2009).
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Figura 1.2: Grafico de stress diferencial vs tasa de produccién volcanica. Los volcanes monogé-
neticos se ubican en un ’rift trend’ de pendiente positiva, es decir, se producen en condiciones de
baja tasa de produccion volcanica o alta tasa de deformaciéon en relacion a la tasa de produccion
volcéanica. Las siglas en el grafico indican distintos volcanes. Modificado de Takada (1994).

En este trabajo se considerarda como caso de estudio el Grupo Volcdnico Carran-
Los Venados (GVCLV), ubicado contiguo al Complejo Volcénico Puyehue-Cordon Caulle
(CVPCC). La cercania espacial y caracteristicas contrastantes ambos grupos volcanicos
los hacen ideales para el estudio de la coexistencia del estilo de volcanismo monogenético

v poligenético en un arco volcanico.

1.1.1. Campos Volcanicos Distribuidos

Frecuentemente, la actividad volcanica conforma campos volcénicos distribuidos en vez
de edificios volcénicos tnicos de grandes dimensiones. Los campos volcanicos comprenden
volcanes pequefios (< 1 km?), del tipo conos de ceniza, maares, conos de toba, anillos
de toba, pequenos volcanes de escudo y domos de lava (Connor y Conway, 2000). Estos
volcanes son principalmene basalticos y cada uno es producido por un tnico episodio de
actividad volcanica, por lo que se les llama monogenéticos. Ocasionalmente, los volcanes
monogenéticos presentan una reactivacion de la actividad volcanica, por lo que es preferible

hablar de centros eruptivos menores (CEM).

Dentro de los campos volcénicos, los volcanes monogenéticos comunmente forman clus-
ters o constituyen cadenas lineales que siguen rasgos tectonicos. Aunque las erupciones

suelen ser de pequenos voltmenes (<0,1 km?), en periodos de cientos de miles a millones



de anos la actividad volcdnica monogenética puede resultar en extensos campos que con-
tienen desde cientos a miles de volcanes individuales, y con volimenes acumulados que se

aproximan a los de volcanes poligenéticos (Connor y Conway, 2000).

Las caracteristicas fisicas fundamentales de los campos volcanicos son (1) el alto namero
de vents o lugares de salida de magma, (2) la baja tasa de recurrencia de las erupciones,
(3) la distribucion, comtnmente heterogénea, de los centros eruptivos y (4) su relacion con

caracteristicas tectonicas, como fallas, cuencas y zonas de rift (Connor y Conway, 2000).

1.2. Objetivos

1.2.1. Objetivo General

Comprender los factores que controlarian la ocurrencia de volcanismo monogenético
en la Zona Volcanica Sur, tomando como caso de estudio el Grupo Volcdnico Carran-Los

Venados.

1.2.2. Objetivos Especificos

1. Evaluar cualitativamente el estado de stress de la corteza en la zona del Grupo
Volcanico Carran-Los Venados (GVCLV).

2. Comprender los procesos involucrados en la fuente, evolucion y ascenso de los mag-
mas del GVCLV.

3. Evaluar la posibilidad de la existencia de un reservorio magmatico asociado a este

grupo volcanico.

1.3. Hipotesis de trabajo

El estilo de volcanismo (monogenético y poligenético) esté condicionado simultinea-
mente por factores propios de la fuente astenosférica y de la corteza continental. En el caso
de estudio, los campos monogenéticos se desarrollarian exclusivamente en zonas de baja
tasa de suministro magmaético que subyacen a dominios extensionales de la corteza en el

arco volcénico.



1.4. Metodologia

1. Mapeo de centros eruptivos menores usando fotografias aéreas, imagenes satelitales
v mapas preexistentes. Uso de un cédigo computacional para hacer un andlisis es-
tadistico de la distribucién de los centros eruptivos menores en el GVCLV. De esta

forma se pretende cumplir con el Objetivo Especifico N°1.

2. Recoleccién de diecisiete muestras de lava y escoria del GVCLV durante dos cam-
panas de terreno. Posterior andlisis quimico de las muestras, estudio geoquimico y
analisis de la distribucién espacial de las caracteristicas quimicas del GVCLV. De

esta forma se pretende cumplir con el Objetivo Especifico N°2.

3. Calculo del volumen del GVCLV, estimacién de la tasa de produccién volcanica y
estimaciéon de la tasa de suministro de magma. Utilizacién de los resultados de un
modelo de balance de entalpia. De esta forma se pretende cumplir con el Objetivo

Especifico N°3.

1.5. Ubicacién y Accesos

El GVCLV se ubica en la comuna de Lago Ranco, Provincia de Ranco, Regién de Los
Rios, alrededor de los 40,35°S/72,10°W (Figura 1.3). Cubre un area de 160 km?, aproxima-
damente. Se puede acceder a la zona a través de la Ruta 5 Sur, pasando por las localidades
de Paillaco y Futrono, en la ribera norte del Lago Ranco. Luego se llega a la localidad de
Rifiinahue a traves de camino pavimentado, accediendo desde ahi a la zona de Carran-Los
Venados a través de caminos ripiados o de tierra en regular estado. Una ruta de acceso
alternativa es a través de la localidad de Lago Ranco, por la ribera sur del Lago Ranco,

partiendo desde Rio Bueno.
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Figura 1.3: Mapa de ubicacion y accesos del Grupo Volcanico Carran Los Venados (GVCLV).
Imagen obtenida de Google Earth.

1.6. Fisiografia

La morfologia del area de estudio es predominantemente volcanica. Se caracteriza por
la presencia de numerosos conos volcénicos de baja altura que en general no superan los
1.000 m.s.n.m. Esta morfologia se sobreimpone a los rasgos resultantes de un intenso mode-
lamiento glacial que gener6 valles en forma de U, cuencas lacustres y voluminosas morrenas
que se concentran principalmente en la depresion intermedia. El Lago Ranco es el lago més
importante de los generados debido al represemiento producido por las morrenas en la zona

de estudio.

El clima de la regién es de tipo templado humedo, con temperatura media anual de
10,5°C y un régimen de precipitacién permanente, con un promedio de 4.000 mm anuales
(Romero, 1985). La vegetacion es del tipo bosque lluvioso valdiviano, el cual se caracteriza
por su alta densidad de arbustos, helechos y arboles, dentro de los cuales destacan el alerce,

maifo, roble de Chiloé y lenga o coigiie de Magallanes.
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Capitulo 2

Marco Geologico y Tectonico

Regional

2.1. Marco Geologico

La geologia de la zona de estudio fue publicada por Campos et al. (1998). El mapa

geolbgico de la zona se muestra en la Figura 2.1.

2.1.1. Paleozoico

El Paleozoico esta representado en la zona por el Complejo Metamérfico Trafun y el

Batolito Futrono-Rinihue.

El Complejo Metamorfico Traftin (Devonico-Carbonifero inferior) es la unidad mas an-
tigua de la Cordillera Principal de los Andes, entre los 39° y 40, 5° S. Corresponde a rocas
sedimentarias afectadas por un bajo grado de metamorfismo, principalmente metagrau-
vacas y metareniscas. Aflora al norte del lago Ranco, en el valle del rio Trafun, y en la
costa de algunas islas del lago Ranco (Campos et al., 1998). Por otro lado, el Batolito
Futrono-Rinihue (Carbonifero-Pérmico, ca. 300 Ma) corresponde a granitos, granodioritas
y tonalitas que se distribuyen en forma, casi continua desde el lago Calafquén, por el nor-
te, hasta el Lago Ranco, por el sur (Rodriguez, 1999). Su composicion es calcoalcalina,

matealuminosa y con alto potasio (Campos et al., 1998).
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2.1.2. Mesozoico

El Mesozoico esta representado en la zona por granitoides de edad jurasica y por el

Plutén Lago Maihue, de edad cretécica.

Los granitoides jurédsicos (179-164 Ma) afloran desde el sector norte del Lago Pangui-
pulli hasta el sector suroriental del Lago Rinihue. Corresponden a granitos, granodioritas
y tonalitas que forman parte del Batolito de Panguipullli (Rodriguez, 1999). El Pluton
Lago Maihue (130-110 Ma) es un ’stock’ que se expone en el centro de la cuenca del lago
Maihue. Est4 formado por granitos, granodiorias y tonalitas de biotita y hornblenda. Son

rocas calcoalcalinas, metaluminosas y con alto contenido de potasio (Campos et al., 1998).

2.1.3. Cenozoico
Mioceno

Las unidades miocenas presentes en la zona son los Estratos de Lago Ranco, Estratos

de Pitreno y granitoides.

Los Estratos de Lago Ranco (Oligoceno?-Mioceno inferior) corresponden a una se-
cuencia de rocas volcanicas intermedias y sedimentarias continentales, con intercalaciones
marinas. La depositacién se produjo en ambiente subaéreo y subacuatico continental, en
parte marino, alcanzando mas de 1000 m de potencia méaxima (Campos et al., 1998). La
unidad de mas amplia distribucion en la zona es la de granitoides miocenos (18-5 Ma),
los que forman parte del Batolito Norpatagénico. Los granitoides conforman una franja
aproximadamente NS en torno a la ZFLO, e incluye granitos, granodioritas, monzonitas,
dioritas, tonalitas y gabros, ademés de pequenos cuerpos hipabisales de pequenas dimen-
siones (stocks y diques) de coposicion andesitica a dacitica (Campos et al., 1998). Por
ultimo, los Estratos de Pitreno (Mioceno superior-Plioceno) corresponden a una secuencia
formada por lavas andesiticas y andesitico-basélticas, aglomerados, brechas volcanicas, to-
bas, arcosas, conglomerados, areniscas y lutitas. Se expone principalmente en farellones a

lo largo de la ribera sur del Lago Ranco.

11



Plioceno-Holoceno

El Plioceno-Holoceno esté representado en la zona por rocas volcanicas asociadas a los
centros volcanicos Cordillera Nevada, Cordén Caulle y Mencheca, y depésitos sedimenta-

rios principalmente de origen glaciar.

Las rocas volcanicas corresponden a lavas, depositos piroclésticos y flujos laharicos, de
caracter basaltico a dacftico. Estas rocas engranan con depositos sedimentarios glaciales,
fluviales y coluviales, conformando una secuencia que cubre de forma discordante a las

rocas mas antiguas (Moreno et al., 1977 en Rodriguez, 1999).

En el sector del GVCLV, el basamento volcanico proviene de la Cordillera Nevada y del
Grupo Volcanico Mencheca, ubicados respectivamente al sur y suroriente de del GVCLV.
El grupo Mencheca esta integrado por los maares Nirre, el volcan Mencheca y los crateres
Pichi-Golgol. La secuencia volcanica de Mencheca (ca. 530 ka) supera los 500 m de poten-
cia. Sus productos corresponden a lavas y material pirocléstico de composicién baséltica
(Moreno, 1977; Lara et al., 2006b).

La secuencia volcanica Cordillera Nevada-Cordon Caulle (430-20 ka), por su parte, esté
formada por los productos de la caldera Cordillera Nevada y el estratovolcan existente antes
de la formacién de la caldera, y por los productos del Cordén Caulle, correspondientes a
coladas y depositos pirocléasticos de tipo andesitico basaltico a riolitico (Campos et al., 1998;
Lara et al., 2006b). A la caldera Cordillera Nevada se le asocia un extenso flujo piroclastico
(Ignimbrita San Pablo) que rellenaria la depresion intermedia e incluso algunos valles de
la Cordillera de la Costa. Se le asigna una edad Pleistocena inferior (ca. 130 ka) (Lara et
al., 2006b).

2.2. Marco estructural

La principal estructura presente en la zona es la Zona de Falla Liquine-Ofqui (ZFLO),
de rumbo N10°E. Ademés existen estructuras de rumbo N130°E y lineamientos volcanicos
de rumbo N60-70°E (Figura 2.1).
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2.2.1. Zona de Falla Liquine-Ofqui (ZFLO)

La Zona de Falla Liquiie-Ofqui (ZFLO) es una estructura muy relevante en los Andes
del Sur. Corresponde a un sistema de fallas transcurrente de intra-arco de escala cortical,
que se extiende por més de 1200 km (Cembrano et al., 2006; Folguera et al., 2002; Rosenau
et al., 2006), uniendo la faja plegada y corrida de El Agrio a los 37°S (Folguera et al.,
2004) con el Punto triple de Chile a los 47, 5°S.

Segun Rosenau (2004) y Rosenau et al. (2006), la parte norte de la ZFLO (38°-42°S)
corresponderfa a un sistema de tipo SC de 80 a 150 km de ancho, acomodando parte de
la oblicuidad en la convergencia entre las placas de Nazca y Sudamericana. Por otro lado,
la parte sur de la ZFLO refleja una geometria de duplex extensional, con una serie de
lineamientos 'en échelon’ que unen a dos segmentos principales de rumbo NNE (Cembrano
y Herve, 1994). Se ha documentado que la ZFLO ha estado activa como una estructura
transpresiva de rumbo dextral durante los dltimos 6 Ma, aunque otros autores sugieren

que probablemente lo ha estado desde los 25 Ma (Herve et al., 2004).

En la zona de estudio la ZFLO se reconoce en el valle de los rios Contrafuerte y
Nilahue (Figura 2.2), en donde se encuentra cubierta por flujos piroclasticos pleistocenos
provenientes del Cordén Caulle. La ZFLO también aparece en el borde oeste del lago
Huishue (falla Huishue). Estas fallas contintian al norte por el valle del rio Curinilahue

(falla Maihue) y del rio Blanco o Pillanleuft, respectivamente (Campos et al., 1998).

2.2.2. Fallas de rumbo N50°E

Corresponden a lineamientos NW que son consecuencia de la evoluciéon geoldgica de
los Andes del Sur, principalmente eventos del Paleozoico superior y Tridsico, por lo que
son estructuras de basamento de larga data. Varios autores han sugerido que estas fallas
se han reactivado como fallas de rumbo sinestrales (Lopez-Escobar et al., 1995; Lara et al.,

2006a; Melnick et al., 2006a), aunque su cinematica aun no esté bien constrefida.

En la zona de estudio aparece la falla Futrono (Figura 2.2), que muestra caracteristicas
de mesoescala de desplazamiento sinestral (Lara et al., 2006). Por otro lado, la falla Rio

Iculpe (Figura 2.1) marca el limite entre distintas unidades en la costa del lago Ranco.
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Las erupciones fisurales de 1921-1922 d.C. y 1960 d.C. habrian ocurrido en la proyeccién
suroriental de la traza de esta falla, y su rumbo es el mismo del lineamiento Puyehue-
Cordon Caulle-Cordillera Nevada. Por esto, aunque no muestra indicadores cuaternarios
de desplazamiento, esta estructura habria sido reactivada y seria un canal de ascenso da
larga data para los magmas del CVPCC (Lara et al., 2006b).

2.2.3. Alineamientos volcanicos

Alineamientos volcénicos de rumbo N60-70°E se han reconocido en el GVCLV (Mo-
reno, 1977; Rodriguez, 1999). Adicionalmente, se han reconocido alineamientos volcanicos
secundarios de rumbo N35°E y N40°W, también en el GVCLV (Lara et al., 2006a). Por
ultimo, los conos Anticura (al sur del CVPCC, fuera del mapa) estén alineados N-S sobre
la ZFLO (Lara et al., 2006a).

2.3. Geologia del Grupo Volcanico Carran - Los Ve-

nados

El Grupo Volcanico Carran-Los Venados (GVCLV) se encuentra ubicado en los Andes
del Sur entre los 40°18” y 40°25’ de latitud sur y entre los 70°00° y 70°13’ de longitud oes-
te. Dicho grupo constituye el mayor conjunto de centros eruptivos menores (CEM) de la
ZVS. Esta integrado por unos 70 centros, correspondientes a conos piroclésticos (con y sin
colada de lava asociada) y maares, de caracter basaltico y andesitico-basaltico (Moreno,
1977). Estos CEM son en su mayoria monogenéticos, aunque algunos de ellos muestran
rasgos morfolégicos que evidencian varios ciclos eruptivos, entre los que se incluyen los
tres centros que han tenido actividad volcénica histérica (maar Rininahue en 1907, maar
Carran en 1055, y volcan Mirador en 1979), y el estratovolcan Los Guindos (Rodriguez,
1999). En conjunto, el grupo cubre una superficie aproximada de 160 km?, y forma una
franja de orientacion N60-70°E de 15 km de largo (Rodriguez, 1999).

A continuacion se presenta una descripcion del GVCLV, sobre la base de la definiciones
introducidas por Rodriguez (1999) y Moreno (1977), y las unidades volcanicas definidas
para el drea del GVCLV. En el mapa geologico del GVCLV (Figura 2.2) se conservaron los

nombres usados por Campos et al. (1998).
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2.3.1. Centros Eruptivos Los Venados y Carran (Holoceno)

Los centros eruptivos Los Venados y Carran incluyen a la mayoria de los CEM que con-
forman la franja de orientacion N60-70°E que caracteriza al GVCLV. El primer conjunto de

centros se encuentra en el extremos SW de la franja y el segundo se ubica en el extremo NE.

Los centros eruptivos Los Venados comprenden conos de piroclastos y crateres freato-
magmaéticos que se extienden en una franja de orientacion N60-70°E, entre los rios Rini-
nahue y Los Venados. Este conjunto forma un macizo, cuyo punto méas alto es el Cerro
Negro(1055 msnm). Las primeras manifestaciones consisten de flujos de lava provenientes
del Cerro Negro (Rodriguez, 1999).

Los centros eruptivos Carran comprenden conos de piroclastos, crateres y maares. Las
lavas més antiguas cubren el fondo de los valles de los rios Rifiinahue y Nilahue, con un
volumen estimado de 3 km? (Rodriguez, 1999). Incluye los CEM con actividad histérica:
Maar Rifiinahue (1907), Maar Carran (1955) y Volcan Mirador (1979), los cuales se ubican
en la interseccion de la traza principal de la ZFLO con la franja N60-70°. Dataciones C'* de
paleosuelo hechas en este estudio indican edades de 3720+30 y 1330430 anos A.P., con al
menos 4 erupciones comprendidas entre estas dos edades, lo que establece una edad minima
de comienzo de la actividad en este sector del GVCLV. Adicionalmente, una dataciéon C
de paleosuelo bajo los depésitos de la erupcion que originé el maar Pocura, hecha en este

estudio, entregd una edad de 225 + 75 anos A.P.
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2.3.2. Volcanes periféricos: Los Guindos y Media Luna

Se denomina de esta forma al estratovolcan Los Guindos y al volcan Media Luna por
encontrarse fuera de la franja de orientacion N60-70°E definida por los volcanes Carran y
Los Venados. El estratovolcan Los Guindos se ubica en la ribera sur del lago Maihue, sobre
la traza inferida de la ZFLO siendo el tnico estratovolcan en el GVCLV. Su unidad maés
antigua presenta evidencias de erosién glaciar, por lo que su edad se asigna al Pleistoceno
medio, siendo a la vez la unidad mas antigua del GVCLV. Sus productos comprenden lavas,
depésitos piroclasticos, tobas v brechas. Por otro lado, el volcan Media Luna se ubica en
la ribera norte del lago Huishue, el cual esta embalsado por una colada de lava emitida
por este volcdn. Incluye un cono de piroclastos emplazado en la interseccién de la falla
Huishue, de rumbo N10°E,; y la traza inferida de la falla Futrono, de rumbo N120-130°E
(Rodriguez, 1999).

2.3.3. Estilo eruptivo

El estilo eruptivo del GVCLV es principalmente freatomagmatico y estromboliano (Mo-
reno, 1977). La actividad freatomagmatica es frecuente en el caso de estudio y se reconce
en los abundantes maares y depoésitos altamente porosos constituidos por material tamano
lapilli (Vega, 2010). Estos depositos presentan laminacion plana, localmente ondulada o
cruzada, y forman anillos de varios metros de alto alrededor de los maares (Rodriguez,
1999). Dentro del area del GVCLV, los maares se ubican en el fondo de valles glaciares
y fluviales, los que se encuentran saturados de agua, la que al interactuar con el magma
ascendente genera erupciones explosivas (freatomagmaéticas). Ejemplos recientes de este es-
tilo eruptivo son las erupciones del Maar Rininahue (1907) y Maar Carran (1955) (Figura
3.2).

La actividad estromboliana se reconoce por la presencia de conos de piroclastos que
pueden estar asociados o no a coladas de lava de corta extension (< 1,5 km). Son erupciones
medianamente explosivas que generan depésitos de caida de escoria y, eventualmente, lavas.
Ejemplo de este tipo de actividad fue la erupcion del Volean Mirador (1979) (Moreno, 1980)
(Figura 3.2).
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Capitulo 3

Estimacion cualitativa del estado de
stress cortical en la zona del Grupo

Volcanico Carran-Los Venados

3.1. Introduccion

La interaccién entre tectonica y volcanismo es un tépico fundamental para el entendi-
miento del estilo de volcanismo en la ZVS. Lopez-Escobar et al. (1995) establecieron una
relacién entre la orientacion de la cadenas volcanicas y la quimica de los magmas eruptados,
y ademads notaron que los campos de volcanes monogenéticos sélo conformaban cadenas
NE o NS sobre la ZFLO. Sin embargo, la idea de que los campos de volcanes monogenéticos
evolucionarfan hacia estratovolcanes no permitié establecer una relaciéon genética entre el
estilo de volcanismo y el estado de stress de la corteza. Esta idea fue sugerida anos después
por Lara et al. (2006a), quienes notaron que los campos de volcanes monogenéticos en la
ZVS, en particular el GVCLV, se desarrollaban en dominios extensionales de la corteza.
Estos dominios extensionales existen dentro un régimen regional transpresivo,/compresivo,

con un o horizontal de rumbo NE (Lara et al., 2006a; Cembrano y Lara, 2009).
La relacion entre tecténica y volcanismo también puede observarse dentro de los cam-

pos volcanicos, en donde los CEM suelen formar clusters y/o alineamientos de escala local

y regional (Smid et al., 2009). Existe un consenso de que esta distribucion anisotropica de
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los centros eruptivos menores puede estar controlada de forma importante por el estado de
stress de la corteza (Nakamura, 1977; Connor, 1990; Alaniz-Alvarez et al., 1998). Esto serfa
particularmente cierto en los alineamiento de CEM, ya que los diques alimentadores que
los causan se forman paralelos al stress maximo horizontal (o1) en la corteza (Nakamura,
1977), debido a que las instrusiones generan hidrofracturamiento y/o aprovechan fracturas
orientadas perpendiculares al o3. Aunque esta dltima regla es cierta en general, se ha de-
mostrado que puede ser afectada en una corteza prefracturada (Tibaldi, 1995), como la de

la ZVS. En estos se ha recomendado un tratamiento estadistico de los datos (Tibaldi, 1995).

Los alineamientos de CEM constituyen una de las fuentes de informaciéon mas confia-
bles para evaluar el estado de stress de la corteza (e.g. ver World Stress Map en Heidbach
et al., 2009). Sin embargo, la influencia que pueda ejercer una corteza prefacturada, y las
dificultades que se producen cuando existe una gran cantidad de CEM (Figura 3.1), vuelve
trascendental el establecer una forma confiable y libre de sesgo para definir los alinea-
mientos. Lara et al. (2006a), Orozco (2009) y Bertin (2010) ya han usado metodologias
cuantitativas para identificar rasgos tectonicos en la ZVS, enfoque que se pretende exten-
der en este capitulo a través del estudio estadistico de la distribucién de los CEM en el
GVCLV.

a) éCuél elegir? b) Campo Volcénico San Francisco
o Sunset °
Crater
0
R ° o
(] 9 L ] L ] ] o
o ® 7. .6 -®_® - o i
2.2 -1 7 ° o o o
L [ ] ? L

Figura 3.1: Dificultades en la eleccion del alineamiento correcto. (a) Generalmente existe mas de
un alineamiento posible. textbf(b) Ejemplo real: mapa de conos de escoria del Campo Volcanico
San Francisco. Modificado de Paulsen y Wilson (2010).
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3.2. Distribucién espacial de los eventos volcanicos

3.2.1. Metodologias existentes

Autores como C. Connor (1990) y A. Martin (2004)han utilizado métodos matematicos
para definir los clusters y alineamientos de CEM estadisticamente mas confiables. Estos
métodos se desarrollaron durante los afios 60’ para ser aplicados al estudio de la distribu-
cion de un conjunto de eventos cualquiera en el espacio. Los hay de dos tipos: los métodos

de estimacion de densidad espacial, y los que permiten definir alineamientos.

Los métodos de estimacién de densidad espacial permiten construir mapas de densi-
dad continuos a partir de un conjunto discreto de eventos. Estos métodos permiten definir
clusters y la orientacion general de un grupo de CEM, lo que constituye el primer paso en
este tipo de estudios de los campos volcanicos distribuidos. Histéricamente, la aplicacién
de estos métodos en el estudio de campos volcanicos ha estado motivado por el intento
de predecir erupciones volcénicas en lugares donde se evaltia disponer desechos nucleares
(Connor et al., 1995). Los mapas de probabilidades generados de esta forma se basan en el
supuesto de que las futuras erupciones no ocurrirdn muy lejos de las erupciones pasadas.
Este mismo supuesto permite construir mapas de riesgo volcénico en zonas como la del
GVCLV, siendo éste uno de los corolarios deseables de desarrollar esta metodologia en
Chile.

En esta memoria se investigard e implementaré la metodologfa para la estimacion de
densidad a partir de funciones kernel (Connor et al., 2012), como una primera aproximacion
al estudio estadistico de campos volcanicos distribuidos en Chile. La implementacion de
una metodologia para estimar alineamientos, como el método 2-D azimutal y el método de
la transformada de Hough (Hammer, 2009), son una tarea para las siguientes de etapas en

el estudio de campos volcanicos distribuidos usando un enfoque estadistico.

3.2.2. Identificaciéon de un evento volcanico

La definicién de evento volcanico puede ser problemética, incluso en aquellos casos en
que se cuenta con dataciones radiométricas. Idealmente, un evento volcanico correspon-

de a una erupcién volcanica; sin embargo, la actividad eruptiva frecuentemente oculta la
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evidencia de actividad eruptiva pasada. Una difinicién basada en la morfologia, de facil im-
plementacion, es que un edificio individual representa un evento volcanico (Martin et al.,
2003). Esta definicion puede ser complicada por la formacién de multiples edificios durante
un tnico episodio de actividad volcanica. Ejemplo histérico de esto es la formacion de tres
conos durante la erupcion de 1975 en el Grupo Klyuchevskoy, en Kamchatka (Connor y
Conway, 2000), o la formacion de numerosos crateres y fisuras durante la erupcion de 1835
del volcan Osorno (Orozco, 2009). Por lo tanto, encontrar el numero de eventos volcanicos

que han ocurrido en un campo volcénico es una tarea dificil.

En este estudio se trabajaréd con la definiciéon morfoldgica de evento volcanico, en la cual
cada CEM (maar o cono de piroclastos) corresponde a un evento volcanico (Martin etal.,
2003; Connor et al., 1995). De esta forma se identificaron 67 centros de emision (Figuras
3.2 y 3.3). Los crateres anidados se consideron como un s6lo evento volcanico, excepto en
aquellos casos en que los crateres presentaran diferentes niveles de erosiéon, indicando que
las erupciones ocurrieron en tiempos distintos. Los problemas que esta definicién puede
tener (i.e. un evento eruptivo puede haber generado mas de un CEM) es una de las fuentes

de incerteza que se deben tener en cuenta.

3.3. Meétodo kernel de estimacion de densidad

3.3.1. Fundamento Matematico

El método kernel de estimacion de densidad es un método no paramétrico (i.e. su
distribucion no esta definida a priori) que define la densidad de eventos volcanicos en un
punto del espacio usando una funcién kernel, para describir la distancia a los volcanes

cercanos, y una constante de suavizamiento, h. Las funciones kernel de
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Figura 3.2: Fotografias de los centros de emision del GVCLV. (a) Vista aérea del GVCLV, en
donde se observa el lugar de las erupciones historicas (obtenida de Lara et al., 2006a). (b) Centros
emision en el sector Puerto Carran, ubicado en el extremo NE del GVCLV. (c¢) Volcan Mirador
(1979) y otros centros de emision alineados en una franja N60-70°E.



W Y
ntro de emisién -
Ao SANN ”
) >‘/ Falla de rumbo observada
Lago Maihue Y

T AR y
Z " Falla de rumbo inferida

-

Lago
Huishue

Figura 3.3: Centros de emision identificados en el GVCLV. Cada centro de emision corresponde
a un evento volcanico, segin la definicién usada en este estudio.

Gauss, Epanechnikov y Cauchy son las més usadas, y la eleccidon de cual usar depende de

las caracteristicas del campo volcanico en cuestion (Martin et al., 2003).

La funcién kernel mas usada para campos volcanicos pequenios (< 100 CEM), como
el GVCLV, es la Gaussiana (Connor et al., 1995). Sin embargo, la eleccion de la funcion
kernel no influye tanto en los resultados como si lo hace la constante de suavizamiento,
h. Si esta constante no se elije con cuidado puede afectar los resultados draméticamente
(Connor et al., 2009). La constante de suavizamiento controla la tasa a la que varia la

densidad local de eventos al alejarse de un evento.

Una férmula para estimar la densidad con un kernel Gaussiano es la de Silverman
(1978):

< R 1(d;\?
A(s) = IhIN Zz:;ea:p l—§ (ﬁ) ] (3.1)
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La densidad espacial local, 3\\(8), estd basada en N eventos totales, y depende de la
distancia d; a cada evento desde el punto s, y de la constante de suavizamiento, h. La tasa
de cambio de la densidad espacial con la distancia a los eventos depende del tamano de
la constante h, la que en el caso de la funcion kernel Gaussiana es igual a la varianza del
kernel. En este caso el kernel es radialmente simétrico, es decir, h es constante en todas las
direcciones. Sin embargo, esto no refleja bien las condiciones de la corteza de un margen
activo, en donde el tensor de stress es asimétrico. Por esto, es preferible usar un kernel
eliptico con una constante de suavizamiento que varia en magnitud y direccion (Wand y

Jones et al., 1995):

1 O 1
Ns) = ———— ex —bTb] 3.2
)= s o | 32)

en donde b = H_%a;, y:

H= !hE‘W ¢ ] (3.3)
6 hn_s

La ecuacion 3.1 es una simplificacion de este caso mas general (Ecuacion 3.2), en donde
el valor de h en la direccion E-W y en la direccion N-S son distintos. Las constantes de
suavizamiento se expresan en la matriz H de 2x2 (Ecuacion 3.3), que especifica dos tasas
de suavizamiento, una en la direccion E-W y otra en la direccion N-S, y 6 representa una
rotacion horaria de las direcciones de suavizamiento. z es una matriz de distancias de 1x2

v b7 es la transformada de b.

La eleccion de H es clave en la estimacién de densidad kernel, y puede crear ambigiiedad
en la interpretacion de la densidad espacial si H se elige arbitrariamente. Muchos métodos
se han desarrollado para estimar una matriz H 6ptima. Aqui se utilizara el método sugerido
por Connor et al. (2009), desarrollado por Duong y Hazelton (2003). Este método, llama-
do el selector de matriz de suavizamiento piloto SAMSE, estima el parametro H 6ptimo
para una funcion kernel gaussiana. Se encuentra disponible en el paquete estidistico R, de
libre disposicion. Métodos para elegir el parametro H, como SAMSE, son muy ttiles pues
permiten encontrar constantes de suavizamiento 6ptimas a partir de los datos reales de
ubicacion de los eventos, removiendo subjetividad del proceso. Un anélisis de sensibilidad

del método ante variaciones del parametro H se presenta al final de este capitulo.
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3.3.2. Coémo aplicar el método de estimacién de densidad ker-

nel

El codigo para aplicar el método de estimacion de densidad kernel fue publicado por
Charles Connor y su grupo de trabajo como parte de los archivos adjuntos del articulo de
Connor et al. (2012), de descarga gratuita'. Este codigo se encuentra escrito en lenguaje
PERL. Las librerias necesarias para ejecutarlo se encuentran instaladas por defecto en los
sistemas operativos Linux. Para usar el cddigo en Windows es necesario descargar e insta-

lar las librerias correspondientes?.

Para funcionar, el codigo de estimacion de densidad kernel requiere:

1. Las coordenadas UTM de los CEM, registradas en un archivo .txt de dos columnas,
en donde la primera columna contiene las coordenadas Este y la segunda columna
las coordenadas Norte de los CEM.

2. Los limites de la grilla, en coordenadas UTM. Si estos limites se encuentran dema-
siado cerca de un CEM pueden afectar el mapa de densidad resultante. Para evitar

esto se dejo una distancia de 2 km desde los bordes de la grilla a los CEM periféricos.
3. La matriz de suavizamiento H, obtenida a traves del método SAMSE.

4. Fl espaciamiento de la grilla. Se us6 un espaciamiento de 100 m, el que genera un

mapa de densidad lo suficientemente suave.

Al hacer correr el codigo se genera un archivo .dat que contiene una grilla de puntos
espaciados cada 100 m y la densidad de eventos estimada en cada uno de esos puntos. Para

visualizar los resultados se utilizo el programa MATLAB R2012a.

lwww.appliedvolc.com /content/1/1/3. Una descripcion detallada del uso de este codigo se puede

encontrar en los anexos de Connor et al. (2012).

2www.cpan.org
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3.3.3. Otras opciones de analisis: Programa Paleontological

Statistics

Paleontological Statistics (PAST) es un programa gratuito y de facil uso que permite
ejecutar un amplio rango de analisis numéricos estandarizados (Hammer, 2001). En prin-
cipio fue desarrollado para realizar estudios estadisticos en el 4rea de la peleontologia, y
luego su uso se extendié a otras areas de la ciencia. Los datos son ingresados en una hoja
de célculo, y permite realizar calculos de estadistica univariante y multivariante, ajuste de
curvas, andlisis de series de tiempo y analisis geométricos. Entre estos ultimos se encuentra
la posibilidad de realizar deteccién de alineamientos y célculo de densidad de puntos con
métodos kernel, aunque solo realiza célculos con valores de h idénticos en todas direccio-
nes. Por esto, se recomienda usar PAST como una primera aproximacion al problema del
célculo de densidad espacial con metodos kernel, dada su simpleza de uso y rapidez. Para
el desarrollo de mapas finales se recomienda la implementacién del co6digo PERL usado en
este estudio, ya que el uso de valores de h especificos para la direccion N-S y E-W refleja

de mejor forma las condiciones anisotropicas de los sistemas geologicos.

El software PAST se puede descargar de la pagina www.folk.uio.no/ohammer/past.
Aunque fue hecho para funcionar en Windows, funciona también en sistemas operativos
Linux usando wine. En este estudio se comprobé el funcionamiento de PAST en Ubuntu
11.04.

3.4. Resultados

La aplicacion del método de estimacién de densidad kernel en el area del GVCLV genera
el mapa de densidad que se observa en la Figura 3.4. La densidad de eventos en cada punto

del mapa se expresa un cantidad de eventos/km?.
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Figura 3.4: Mapa de densidad de CEM en el GVCLV. La densidad de eventos en cada punto del
mapa se expresa en cantidad de eventos/km?. Se muestran los contornos que encierran al 12 %,
36 %, 54 %, 67%, 81% y 96 % de los eventos. Por ejemplo, si ocurre un nuevo evento, existe un
67 % de probabilidades de que ocurra en el area encerrada por el contorno de 67 %, basado en este
modelo de densidad espacial.

En el mapa de densidad de CEM se observa que la mayor cantidad de ellos se agrupa
en un trend general de orientacion N67°E; en el cual se reconocen dos clusters: uno en el
extremo SW, correspondiente al conjunto de centros eruptivos Los Venados, y otro en el
extremo NE, correspondiente al conjunto de centros eruptivos Carran (Moreno, 1977). Este
resultado concuerda con la intuicién que se tiene al observar la distribucién de CEM en
el GVCLV, y constituye un aporte al estudio de los campos volcanicos distribuidos ya que
hace objetivo el analisis de la distribuciéon de CEM. Este método es especialmente tutil en
campos volcanicos en donde la distribucion de los CEM es méas compleja (Grupo Volednico
Antillanca). Es interesante notar que los dos clusters de CEM se encuentran separados por

la traza principal de la ZFLO.

27



La distribucion fuertemente regular de los CEM en direccién N67°E sugiere la exis-
tencia de una zona de debilidad cortical con esa orientacion, posiblemente dada por fallas
presentes en la corteza superior. Al tener un rumbo similar al del o; definido para la region
(N50-60°E segun Rosenau, 2004; N45°E segun Lara et al., 2006a), se infiere que la zona del
GVCLYV se encuentra sometida a deformaciéon extensional. Esta conclusién es consistente
con la observacion de que los campos volcanicos distribuidos se desarrollarian preferente-

mente en zonas sometidas a deformacion extensional (Nakamura, 1986).

También se pueden identificar dos centros aislados que se escapan al tremd general,
correspondientes al estratovolcdn Los Guindos y al volcan Media Luna. Estos centros son
los Centros Satélite definidos por Rodriguez (1999). Se infiere que el sistema alimentador
de los Centros Satélite estaria controlado principalmente por la ZFLO, de rumbo N10°E,

y no por las fallas de rumbo N67°E.

Por ultimo, este resultado es un aporte a la generacién de mapas de peligro volcanico
del GVCLV. La aplicacion del método kernel de estimacion de densidad espacial contribuye
a la construccién mas objetiva y sistematica de mapas de peligro asociados a los campos
volcanicos distribuidos. Los resultados obtenidos con este método deben complementarse
con estudios estructurales de detalle y estudios geofisicos enfocados en identificar aquellas

regiones de la corteza que podrian més facilmente permitir el ascenso de magmas.

3.4.1. Analisis de Sensibilidad

A continuacion se presenta un anélisis de sensibilidad del método de estimacion de

densidad kernel ante variaciones de la matriz H y del nimero de eventos.

Sensibilidad ante el pardmetro H

La matriz H de 2x2 contiene en su diagonal las constantes de suavizamiento para
las direcciones E-W y N-S, y en las posiciones restantes un angulo de rotacién. Si las
constantes de suavizamiento son muy bajas enfocaran la densidad de eventos cerca de las
ubicaciones de los eventos actuales. Por el contrario, constantes de suavizamiento grandes
sobresuavizaran la estimacién de densidad, resultando en densidades muy bajas cerca de

los clusters de eventos y sobrestimando la densidad lejos de los eventos actuales. En la
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Figura 3.5: Sensibilidad del método ante el pardmetro H, explicitado en la esquina superior
derecha de cada grafico. Valores pequefios de la matriz H concentran la densidad de eventos cerca
de los eventos existentes, y valores de H grandes generan el efecto contrario.

Figura 3.5 se puede observar un adalisis de sensibilidad ante la variacién de las constantes
de suavizamiento dentro de la matriz H. Se observa que el mapa de densidad es dltamente
sensible al parametro H, y que el H entregado por el método SAMSE genera el resultado

mas acorde a la intuicion.

Sensibilidad ante el niimero de eventos

Para probar la sensibilidad del método ante el nimero de eventos se consider6 al estra-
tovolcan Los Guindos como un centro multiple, dando cuenta de los varios ciclos eruptivos
que fueron necesarios para conformar este estratovolcan. Asi, se aumentd el nimero de

eventos de 1 a 10 en la ubicaciéon del estratovolcan Los Guindos, aumentando el nimero
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total de eventos de 67 a 76.

El mapa de densidad obtenido (Figura 3.6) muestra la aparicién de un tercer centro
de alta densidad de eventos en torno a Los Guindos. Ademés, el trend general cambid
su rumbo de N67°E a N60°E. La aparicion del nuevo centro de alta densidad de eventos
responde al aumento del nimero total de eventos en ~13% en un dnico punto, mientras
que la rotacién antihoraria del trend se debe a que los eventos se agregaron al norte del
resto. Estos resultados, del todo esperables, sugieren que el método es capaz de responder
de forma justa a la variacién en el nimero y ubicacion de los eventos, sin subestimar ni

sobrestimar de forma evidente el resultado.
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Figura 3.6: Sensibilidad del método ante el niimero de eventos. Se consideré al estratovolcan Los
Guindos como un centro multiple (n—10), aumentando el namero total de eventos de 67 (izquierda)
a 76 (derecha). Al hacer esto aparece un nuevo centro de alta densidad de eventos en torno a Los
Guindos, y el trend general cambia su rumbo de N67°E a N60°E.

En resumen, el método de estimaciéon de densidad kernel demuestra ser robusto en la
estimacion de la densidad de eventos eruptivos, y eficiente en la identificacién de clusters

de CEM y del trend general del campo volcanico. Las fuentes de incerteza son:

1. El supuesto que considera a cada CEM como un evento eruptivo, el cual puede

afectar coniderablemente la interpretaciéon cuando el ntimero de CEM es pequeiio.

2. La matriz de suavizamiento H. Aunque es un parametro que se debe estimar, la me-

todologia SAMSE permite eliminar el sesgo de estimarlo arbitrariamente, y propone
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valores que no subestiman ni sobrestiman la densidad de eventos de forma evidente

v que estan de acuerdo con la intuicion.

. El mapeo de CEM, pues algunos pueden estar erodados o enterrados. El resultado
no es afectado considerablemente cuando la variacién en el nimero de eventos es

pequenia respecto del total (~15%).
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Capitulo 4

Geoquimica del GVCLYV vy estudio de
la distribucion espacial de sus

caracteristicas quimicas

4.1. Introduccion

La geoquimica de los productos volcanicos emitidos en del GVCLV puede ayudar a
conocer las caracteristicas de la fuente y los procesos involucrados en la evolucién de
sus magmas. Por otro lado, el analisis de la distribucion espacial de las caracteristicas

geoquimicas permitird apoyar o refutar un posible control estructural de sus magmas.

4.2. Analisis quimicos

En el marco de esta memoria se realizaron 17 anélisis de elementos mayores, meno-
res y trazas, incluyendo tierras raras. Las muestras analizadas son de escoria, obtenida
de depositos y conos de piroclastos, v lava obtenida directamente de las coladas de lava
del GVCLV. Los anélisis fueron realizados por Laboratorios Acme en Vancouver, Canadé,

usando métodos ICP-MS e ICP-ES. Los resultados se muestran en los Anexos 2 y 3.

La ubicacién de las muestras analizadas se presenta en la Figura 4.1. Estas muestras

mejoran la representatividad espacial de los centros eruptivos analizados en el estudio de
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Rodriguez (1999), y se incluyen algunos centros eruptivos no analizados antes.

Ademas, se incluyeron los datos publicados por Rodriguez (1999) y Murong (2001), co-
rrespondienes a 24 analisis de elementos mayores (analizados con AAS), menores y trazas
(AAS e ICP-AES), 25 analisis de tierras raras (ICP-OES e ICP-MS) y 11 analisis isotopicos
de Sr y Nd.
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Figura 4.1: Ubicacién de las muestras analizadas en este estudio. Estas muestras complementan
a las de Rodriguez (1999), mejorando la representatividad espacial de los anélisis.

4.2.1. Estudios anteriores

Un estudio exhaustivo de la geoquimica del GVCLV fue hecho por Rodriguez (1999),
el cual incluy6 un andlisis petrografico usando cortes transparentes, andlisis de elementos
mayores, menores, trazas, y de isétopos de Sr y Nd. Las conclusiones de Rodriguez (1999)
que son relevantes para el presente estudio fueron confirmadas por los resultados de los

andlisis quimicos hechos en este estudio, y se resumen a continuacién.

Segun Rodriguez (1999), los magmas del GVCLV son basalticos y andesitico basalticos
(49,8 — 56 % SiOs, Figura 4.2), incluyendo un centro eruptivo andesitico (57 % SiOs), de
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cardcter subalcalino, predominantemente toleitico y de la serie de bajo y medio potasio.
Petrograficamente, las rocas del GVCLV corresponden a basaltos y andesitas basalticas de
olivino y clinopiroxeno, y a andesita de clinopiroxeno. Algunas de ellas presentan abundan-
tes microlitos de plagioclasa en la masa fundamental. Todas son microporfiricas (cristales

<2 mm de diametro).
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Figura 4.2: Diagrama TAS de LeBas et al. (1986). Los magmas del GVCLV caen en el campo de
los basaltos y andesitas basalticas subalcalinas. Anélisis quimicos de este estudio y de Rodriguez
(1999).

Los patrones de tierras raras (Figura 4.3), diagrama multielementos (Figura 4.4) y las
razones de los isotopos de Sr y Nd (Figura 4.5) son consistentes con un origen mantélico
libre de granate, el que se funde debido a fluidos provenientes del slab (Rodriguez, 1999).
El porcentaje de fusién parcial que habria generado estos magmas, a partir de una fuente
peridotitica ideal, se encontraria entre 5% y 10 %, calculado con un modelo de cristaliza-
cion fraccionada no modal (Rodriguez, 1999). La evolucion de los magmas se produciria
principalmente por cristalizacién fraccionada de olivino y clinopiroxeno, con escasa o nula
contaminacion cortical (Figuras 4.5 y 4.6). El proceso de cristalizacion fraccionada ocu-
rrirfa en torno a 8 kbar de presion (Rodriguez, 1999), valor que fue obtenido utilizando

diagramas triangulares de clasificacién.
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Figura 4.3: Diagrama de tierras raras normali-
zado a condrito. Valores del condrito obtenidos
de McDonough y Sun, 1990. Anélisis quimicos de
este estudio, de Rodriguez (1999) y de Murong
(2001).
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Figura 4.5: Grafico *3Nd/*4Nd vs 87Sr/%0Sr.
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micos de Rodriguez (1999) y de Murong (2001).

4.3.

Roca/Condrito

0
10 S S S S S S S WS R
Cs RbBaTh U Nb Ta K La Ce Pr Sr NdSmEu Ti Dy Y Yb Lu

Figura 4.4: Diagrama multielementos normali-
zado a condrito. Valores del condrito obtenidos
de McDonough y Sun (1990). Anélisis quimicos
de este estudio, de Rodriguez (1999) y de Murong
(2001).
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Figura 4.6: Grafico 87Sr/®%6Sr vs SiO2 (% en
peso). Analisis quimicos de Rodriguez (1999) y
de Murong (2001).

Diagramas de variacion

Las razones de isotopos de Sr y Nd practicamente constantes (Figura 4.5) sugieren una

fuente comun para todos los magmas del GVCLV. Por otro lado, no se observa una corre-
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lacion entre el contenido de elementos incompatibles y el contenido de SiO9 (Figuras 4.7 y
4.8), como se hubiera esperado para muestras que provienen de un cuerpo tnico de magma
que evoluciona por cristalizacion fraccionada. Lo anterior sugiere distintas trayectorias de
diferenciaciéon para cada pulso de magma, en donde las diferencias en los contenidos de

elementos incompatibles se podrian explicar por distintas cantidades de minerales fraccio-

nados, y eventualmente por distintos grados de fusion parcial.
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Figura 4.7: Gréafico La vs SiOs (% en peso). El
valor de La se encuentra normalizado al valor del
condrito de McDonough y Sun (1990).
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Figura 4.8: Grafico Nd vs SiOs (% en peso). El

valor de Nd se encuentra normalizado al valor del

condrito de McDonough y Sun (1990).

4.4. Distribucion espacial de las caracteristicas geo-

quimicas

Para analizar la distribucién espacial de las caracteristicas geoquimicas del GVCLV
se utilizaron los datos de aquellas muestras que podian ser asignadas a algtin centro de
emision o grupo de CEM. La asignacion de las muestras a un centro eruptivo fue directa
en aquellos casos en que la muestra fue obtenida de un cono de piroclastos o colada de
lava cuyo centro de emisién estd identificado. En el caso de las muestras obtenidas de un
depésito de piroclastos, se seleccionaron sélo escorias de tamafio mayor a 1,5 cm, lo que
permite asociarlas al grupo de centros eruptivos méas cercano. Se excluyeron las muestras
de las lavas del fondo del valle del Rio Nilahue, pues no se conoce su centro de emision. La

lista de muestras relocalizadas se puede revisar en el Anexo 3.
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Los valores geoquimicos relevantes en la confeccién de estos mapas son aquellos que
permiten saber si un magma es primitivo o no, condicién necesaria para el calculo del
porcentaje de fusion parcial. Segun Wilson (1989), valores de ntimero de Mg cercanos a 70

(#Mg = Mg/(Mg+Fe*?)) y cantidades de Cr entre 500 y 600 ppm y de Ni entre 250 y 300

pm indican que un magma es primitivo.

Con los datos geoquimicos y las muestras asignadas a algun CEM o grupo de CEM se
construyeron mapas geoquimicos (Figura 4.9). En la construccion de estos mapas se utilizo
una interpolacién del tipo cibica, disponible en la funcion griddata del programa Matlab
R2012a. En los mapas geoquimicos se observa que existe un nicleo de mayor SiO4 entre los
centros eruptivos Carrdn y Los Venados. Los Centros Satélite, en tanto, son los que tienen
mayor numero de Mg (hasta 61) y contenido de Cr (345 ppm) y Ni (91 ppm), siendo los
magmas més primitivos del GVCLV. Sin embargo, estos valores son bajos en comparacion
a los establecidos en Wilsosn (1989), anteriormente enunciados, y por lo tanto no se les
puede considerar magmas primitivos. Lo anterior impide evaluar la influencia del grado de
fusién parcial en las diferencias quimicas de los magmas del GVCLV. Los CEM ubicados en
la franja de orientacion N67°E, por su parte, muestran mayores indices de diferenciacion, y

no se observa una, diferencia quimica clara entre los dos clusters identificados anteriormente.
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Figura 4.9: Mapas geoquimicos del GVCLV. Se observa que el ntcleo mas diferenciado se encuen-
tra en la franja N67°E, mientras que las muestras mas primitivas son las de los Centros Satélite,

los que se asocian a la ZFLO.




4.5. Conclusiones de este capitulo

Los resultados obtenidos permiten sugerir el origen e historia de evolucién de los mag-
mas del GVCLV. Algunas de estas conclusiones ya fueron enunciadas por Rodriguez (1999),
las que ahora se han confirmado gracias al anélisis de un mayor ntimero de muestras que

tienen una mejor representatividad espacial (Figura 4.1).

El analisis de las razones de isétopos de Sr y Nd sugiere que los magmas del GVCLV
provienen de la fusion del manto astenosférico sin granate. Ademas, estas razones no mues-
tran correlacién con el SiOs9, ni tampoco el grado de diferenciaciéon se correlaciona con el
contenido de elementos incompatibles, lo que sugiere trayectorias de diferenciacion distin-
ta para cada pulso de magma que asciende desde la fuente. Por otro lado, los diagramas
de tierras raras y multielementos muestran que la cristalizacién fraccionada de olivino y
clinopiroxeno es el principal proceso que controla la evolucién de los magmas, proceso que
ocurriria en torno a 8 kbar de presion, equivalente a ~ 27 km de profundidad (Rodriguez,
1999). La escasa influencia de la asimilacion cortical en la evolucién de los magmas del
GVCLV no seria una caracteristica exclusiva de este grupo, sino que parece ser una carac-

teristica del volcanismo de la ZVS al sur de los 35°S de latitud (Stern, 2004).

Los mapas geoquimicos (Figura 4.9) permiten concluir que losy magmas mas primitivos
del GVCLV corresponden a los eruptados por los Centros Satélite, los que estan ubicados
sobre la ZFLO y no se asocian al sistema de fisuras de tensiéon que controlan la ubicaciéon
de los CEM dentro de la franja N67°E. Esto es coherente con la idea de que la ZFLO
serfa un canal que facilitaria el ascenso de magmas desde niveles profundos de la corteza
(Cembrano y Lara, 2009).
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Capitulo 5

El sistema magmatico del Grupo

Volcanico Carran-Los Venados

5.1. Introduccion

El mecanismo que promueve el ascenso de los magmas, el tiempo que esto demora y la
geometria del sistema alimentador de un volcan son temas no resueltos hoy en dia. Se han
formulado modelos que postulan el ascenso de magma a través de diapiros y a través de
diques generados por hidrofracturamiento. Un tercer mecanismo de ascenso posible es el
stopping, en donde un cuerpo de magma asciende fracturando y haciendo descender bloques
de la roca caja. Ademas, el ascenso hasta la superficie puede ocurrir en forma de pulsos que
son capaces de ascender directamente hasta la superficie, o que pueden estancarse en cé-

maras magmaéticas o zonas de la corteza donde los magmas se acumularian y diferenciarian.

Para el caso de los campos de volcanes monogenéticos se ha formulado un modelo de
sistema volcénico (Takada, 1994; Canon-Tapia y Walker, 2004), basado en datos geofisicos,
geoquimicos y de tiempo de residencia, en el cual pequenos pulsos de magma ascenderian
desde algin lugar entre la base de la corteza y el manto superior, alcanzando la superficie

a través de diques (Figura 5.1).
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~30 km

CORTEZA

Figura 5.1: Distintos estilos de volcanismo en la ZVS, entre los 39° y 41,5°S, tendrian distin-
tos sistemas volcénicos. A. Los campos de volcanes monogenéticos se producirian por el ascenso
de pequenos volumenes de magma desde la corteza inferior-manto superior sin formar camaras
magmaéticas. B. Los volcanes poligenéticos tendrian una caAmara magmatica asociada a ellos en la
corteza superior. Modificado de Canion-Tapia y Walker (2004).

En este capitulo se intentard caracterizar el sistema alimentador del GVCLV, a través
de la aplicaciéon de modelos que simulan la perturbacion termal que sufre la corteza al ser

intruida por pulsos de magma.

5.2. Perturbacion termal de la corteza y modelo de

balance de entalpia

Fedotov y Goritsky (1979) y Fedotov (1981) calcularon la variaciéon de temperatura
que sufre la corteza, en el largo plazo, al ser victima de un flujo de magma que circula
por un conducto cilindrico vertical. Estos autores establecieron relaciones entre la tasa de
suministro de magma (r;,) y la temperatura de una hipotética cimara magmatica, la pro-
fundidad de la cdmara, la geoterma de la corteza circundante, las dimensiones del conducto
v el tiempo transcurrido. En lo que respecta al estilo de volcanismo, éste seria controlado
por r;,, va que si ésta es pequenia se produciria volcanismo distribuido, mientras r;, altas

mantendrian el flujo de calor y masa necesarios para producir volcanes poligenéticos.

Aunque las conclusiones de Fedotov y Goritsky (1979) y Fedotov (1981) sobre el estilo
de volcanismo han sido cuestionadas (e.g. Takada, 1994), la relacion entre aporte de calor
y formaciéon de cdmaras magmaéticas ha seguido siendo objeto de estudio. En esta linea,

Annen (2009) estimo las condiciones requeridas para la formacion de camaras magmaéticas
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en la corteza superior. En su modelo, los plutones crecen por el apilamiento de sills, los
que intruyen la corteza a intervalos regulares (Figura 5.2). En este contexto, una camara
magmatica se define como un volumen de magma que se mantiene fundido y eruptable
durante el lapso en que se emplazan dos pulsos. Un magma es eruptable si la fraccion de
cristales es menor que 40 %, y si se considera la ayuda de un gatillante de la erupcion, como
un terremoto, la fraccion de cristales puede llegar al 60 % (Annen, 2009). Si el magma se
enfria hasta que la fraccion de cristales sea mayor que 60 %, éstos forman una red rigida y
el magma no es eruptable. Por lo tanto, para formar y mantener una camara magmaética
se necesita una tasa minima de adicién de calor, lo que se traduce en una tasa minima de

suministro de magma (Figura 5.3).

Temperatura (°C)

Profundidad (m)

4000 6000 8000 10000
Distancia (m)

Figura 5.2: Seccién transversal de la mitad de un plutéon modelado por Annen (2009). En este
ejemplo, el pluton tiene 2,5 km de espesor y se formo por la acrecion de sills de 20 km de didmetro,

emplazados a una tasa de 30 km?®/kyr durante 25.000 afios. Los contornos de temperatura son cada
50°C. Modificado de Annen (2009).

5.2.1. Justificacién de la utilizaciéon del modelo de balance de

entalpia de Annen (2009) en el caso de estudio

El modelo de balance de entalpia de Annen (2009) consideré ciertas condiciones de
borde que no se presentan en el caso del GVCLV, por lo que se requiere revisar la validez
de aplicarlo en el presente estudio. En primer lugar, el esfuerzo minimo regional de la ZVS
al sur de los 37°S es horizontal (Cembrano y Lara, 2009), y no vertical, como es requerido

para la formacion de sills que supuso Annen (2009). Sin embargo, la aplicacion de este
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Figura 5.3: Resultados de la simulacion numeérica de Annen (2009) para la acreciéon de sills de 10
y 20 km de didmetro. Para d=10 km se requiere una tasa de suministro de magma de ~4 km? /kyr
para formar una camara magmatica con 10 % de magma eruptable. Modificado de Annen (2009).

modelo sigue siendo 1util, ya que supone las condiciones tecténicas mas favorables para la
formacion de una caAmara magmatica (i.e. o3 vertical). Por lo tanto, descartar la presencia
de una camara magmatica bajo las condiciones del modelo de Annen (2009) permite des-
cartarla también en la zona del GVCLV, ya que ésta tendria condiciones menos favorables

para la acumulacién de magma en la corteza superior.

En segundo lugar, el modelo de Annen (2009) se ajusta bien a la camara magmatica
somera que tendria el CVPCC. Esta se ubicaria entre 4 y 7 km de profundidad (Costa
et al., 2011), y el modelo se hizo para una camara cuyo techo estd ubicado a 5 km de

profundidad (Annen, 2009), por lo que es aplicable también al CVPCC.

La utilizacién de este modelo se vuelve cuestionable si se considera el rango de valores
para los cuales se encuentra mejor ajustado. El modelo de Annen (2009) fue hecho para
predecir la formaciéon de grandes camaras magmaticas (cientos de km?). Por esto, se en-
cuentra mejor ajustado a los datos empiricos que sirvieron para corroborar el modelo, es
decir, en los rangos de 1y, altas (>1 km3/kyr). En el rango de r;, bajas, que es dénde
probablemente se encuentra el GVCLV, el modelo no se encuentra tan bien ajustado, y los

limites podrian variar.
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Por lo tanto, la utilizacion de los resultados del modelo de Annen (2009) a la zona del
GVCLV es justificable, siempre que se tenga en cuenta que en el rango de r;,<1 km3 /kyr
los limites pueden variar. En la Seccién 6.7 se propone una forma de mejorar este modelo
para el caso de estudio. Este modelo requiere estimar el valor de r;, del GVCLV, lo que se

muestra a continuacion.

5.3. Estimacion de la tasa de suministro de magma

y calculo de la tasa de produccién volcanica

Actualmente es imposible medir r;, en la corteza. Solo es posible estimarla a través de
datos indirectos. Uno de los més usados con este objetivo es la tasa de produccién volcanica

(rout) (Takada, 1994; Canon-Tapia y Walker, 2004), a través de la siguiente relacion:

Tin = QTout (5.1)

con o > 1.

Por lo tanto la tarea se traslada a intentar calcular ry,; en el GVCLV. Normalmente
este parametro se expresa en km?3 /kyr, por lo que el problema se desmembra en estimar el

volumen de magma eruptado en una cantidad de tiempo conocida.

5.3.1. Volumen de magma eruptado por el GVCLV

Se utilizaron dos metodologias distintas para estimar el volumen de magma eruptado

por el GVCLV, para asi aumentar la certeza de los resultados obtenidos.

La primera metodologia utilizada para estimar el volumen de magma eruptado es la
seguido por Aravena (2012), la cual supone que la mayor parte del material extruido se
conserva como parte del edificio volcanico. En el caso de los campos volcanicos, este supues-
to se debe modificar para considerar que la mayor parte del material se conserva dentro
del perimetro del campo volcanico. A pesar de que en el GVCLV la actividad eruptiva es

de tipo freatomagmatica y estromboliana, el supuesto puede considerarse valido ya que las
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erupciones son de mediana y baja explosividad (Rodriguez, 1999), y no hay ignimbritas
asociadas a este grupo, por lo que la mayor parte del material extruido se conserva cerca

del centro de emisién.

La estimacién del volumen del GVCLYV se realizd mediante la herramienta Surface vo-
lume de la extension 3D analyst en ArcGIS. A partir de un modelo de elevacién digital
(DEM), este software entrega el volumen comprendido entre un plano horizontal y la to-
pografia determinada por el DEM (Figura 5.4). Todo el volumen calculado de esta forma
se considera como material volcanico proveniente del GVCLV, aunque probablemente se
incluya en este volumen a granitoides pertenecientes al basamento (Figura 2.2). Ya que no
se conoce el nivel del basamento bajo el GVCLV, el volumen obtenido de esta forma debe

considerarse un maximo.

72°10'0"W 72°0'0"W

40°20'0"S

72°10'0"W 72°0'0"W

Figura 5.4: Area del GVCLV (en color). Los zonas grises dentro del 4rea del GVCLV son los
afloramientos de granitoides miocenos, no considerados en el volumen calculado.

Los volumenes calculados con ArcGIS se muestran en la Tabla 5.1. El plano base sobre
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el que se calculd el volumen se establecié en 70 m.s.n.m., equivalente al nivel del Lago
Ranco. El volumen del estratovolcan Los Guindos y de las lavas de fondo de valle se
muestran separado del resto del GVCLV. De esta forma se obtiene un volumen total de
6,4 km? para el GVCLV, de los cuales 1,36 km? corresponden a Los Guindos, 2,2 km? a
las lavas de fondo de valle y 2,77 km? a los centros eruptivos Carran, Los Venados, Media

Luna y otros CEM.

Tabla 5.1: Volumenes del GVCLV calculados con ArcGIS. Nombre de las unidades de Campos
(1998). 70 m.s.n.m. es el nivel base, igual al nivel del Lago Ranco. Los planos intermedios que sirven
para calcular el volumen de Los Guindos y las lavas de fondo de valle se determinaron mediante
un anélisis de la topografia, seleccionando las alturas a las que se produce la mayor variacion de
pendiente, mediante perfiles topograficos (Aravena, 2012).

Unidad Volumen Volumen Edad Altura del plano ba-
(km?) acumulado se/techo (msnm)
(km?®)
Los Guindos (Plmv y | 0,96 0,96 Pleistoceno medio- | 70 (base) y 400 (techo)
Plsv) superior
Lavas fondo de valle | 2,2 3,16 Pleistoceno 70 (base) y 230 (techo)
(P1Hv) superior-Holoceno
Los Guindos (Hv) | 0,4 | 3,63 Holoceno | 400 (base)
Resto del GVCLV (Hv) | 2,77 6,4 (méaximo del | Holoceno 230 (base)
GVCLV)

La segunda metodologia utilizada para estimar el volumen del GVCLV entrega una
cota inferior de este valor. Se estim6 el volumen de una erupcién promedio del grupo y
se multiplico por el ntumero total de CEM (Tabla 5.2). Estos resultados se contastaron
con las estimaciones publicadas por otros autores (Moreno, 1980; Rodriguez, 1999). Con
esta informacion se estimé que el minimo volumen de los CEM del GVCLV es 0,99 km?.
Afiadiendo el minimo volumen de Los Guindos (1,36 km3, calculado con ArcGIS) y el
minimo volumen de las lavas de fondo de valle (2,2 km?, calculado con ArcGIS) se obtiene

que el minimo volumen del GVCLV es 4,6 km?.

5.4. Resultados

El inicio del volcanismo en el GVCLV es incierto, ya que no existen dataciones ra-
diométricas hechas en las lavas mas antiguas del grupo, pertenecientes a Los Guindos.

Moreno (1977) asigné estas lavas al Pleistoceno medio por presentar signos de erosion
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Tabla 5.2: Volumenes del GVCLV calculados a traves de aproximacion a formas geometricas, y
volumenes publicados por otros autores.

Volcan ‘ Altura ‘ Radio (km) ‘ Volumen ‘ Comentario/Fuente
(km) (km?3)
Volcan Mirador ‘ 0,08 ‘ 0,3 ‘ 0,01 ‘ Aprox. forma coénica. Moreno
(1980).

Maar Rininahue ‘ 0,07 ‘ 0,5 ‘ 0,05 ‘ Aprox. forma de disco
Volcan La Taza ‘ 0,1 ‘ 0,3 ‘ 0,01 ‘ Aprox. forma conica
Total CEM | | | 0,99 | 66 CEM; 0,015 km3 cada uno
Los Guindos ‘ 0,7 ‘ 2,2 ‘ 3,5 ‘ Aprox. forma conica

| | | 1,36 | Calculado con ArcGIS
Lavas fondo de valle (P1Hv) | | | 3 | Rodriguez (1999)

| | | 2,2 | Calculado con ArcGIS
Minimo GVCLV | | | 4,6 |

glaciar, aunque por la misma razén se las podria haber asignado al Pleistoceno superior.
Si se supone que el volcanismo del GVCLV comenz6 hace 30.000 afios, y considerando el
minimo y méaximo volumen del GVCLV, el valor de r,,: se encuentra en el rango de 0,15
y 0,21 km? /kyr, respectivamente. Sin embargo, es mas confiable hacer el calculo s6lo para
las unidades Holcenas, es decir, los CEM de la actual franja N67°E, las lavas de fondo de
valle, el volcdn Media Luna y las unidades jovenes de Los Guindos. El volumen de estas
unidades es 3,59 km?, y el valor de 1, para el Holoceno (tiltimos 11.500 afios) es de 0,3
km3 /kyr. Este valor es similar al obtenido para otros campos volcanicos y estratovolcanes
(Tabla 5.3).

Takada (1994) estim6 que la constante « de la ecuaciéon 5.1 varfa entre 3 y 10, sobre
la base observaciones en secciones de ofiolitas y tasas de deformacion en los volcanes de
Hawaii. Si se asumen estos valores, entonces la tasa de suministro de magma para GVCLV
varfa entre 0,9 y 3 km?/kyr, utilizando la Ecuaciéon 5.1. El modelo de balance de entalpia
de Annen (2009) le permitié concluir que la tasa de suministro de magma minima para
producir una cdmara magmatica de 10 km de didmetro entre 5 y 15 ki de profundidad
es de 4 km?/kyr. Por lo tanto, la tasa de suministro magmatico estimada para el GVCLV
serfa insuficiente para producir y mantener una caimara magmaética en la corteza superior

(Figura 5.5), segun los resultados de Annen (2009).
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Tabla 5.3: Comparacion de la tasa de produccién volcanica (ryy,:) del GVCLV con la de otros
campos volcanicos y estratovolcanes. Recopilacion hecha por Singer et al. (2008).

Volcan Arco Volumen Duracién Tout Fuente
(km?) (kyr) (km?® /kyr)

GVCLYV reciente ZVS, Andes 3,6 11,5 0,3 Este estudio
GVCLV completo 7ZVS, Andes 4,6 30 (7) 0,2 Este estudio
Volcan Puyehue moderno | ZVS, Andes 9 18 0,51 Singer et al. (2008)
CVPCC completo 7ZVS, Andes 131 314 0,42 Singer et al. (2008)
Tatara-San Pedro ZVS, Andes 55 930 0,06 Singer et al. (1997)
Campo volc. Mt Adams Cascades 231 940 0,25 Hildreth y Lanphere (1994)
Estratocono Mt. Adams Cascades 45 30 1,50 Hildreth y Lanphere (1994)
Campo volc. Mt. Baker Cascades 161 1283 0,13 Hildreth et al. (2003a)
Mt. Mazama Cascades 176 420 0,42 Bacon y Lanphere (2006)
Mt. Mazama-Crater Lake | Cascades 4 0,5 8 Baconet al. (2002)
Santorini Aegio del sur 300 650 0,45 Druitt et al. (1999)
Grupo Katmai Auletianas 210 292 0,72 Hildreth et al. (2003b)
Montserrat Antillas meno- | 26 174 0,15 Harford et al. (2002)

res
Campo volc. Tequila Trans- 51 100 0,51 Lewis-Kenedi et al. (2005)

Mexicano
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Figura 5.5: Segun los resultados del modelo de balance de entalpia de Annen (2009), el intrusivo
producido con los valores de r;;,, del GVCLV tendria un 0% de porcion eruptable.
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Capitulo 6
Discusion

En la ZVS la actividad volcanica se caracteriza por presentar campos de volcanes mo-
nogenéticos, como el Grupo Carrén-Los Venados, y centros poligenéticos, como el Puyehue-
Cordon Caulle. Los modelos que se han formulado para explicar el desarrollo de estos dos
estilos de volcanismo consideran factores de la fuente de los magmas y del medio que éstos
deben atravesar hasta la superfecie, tales como el campo de stress regional y la tasa de
suministro de magma (Fedotov, 1981; Takada, 1994; Canoén Tapia y Walker, 2004). En
el presente estudio se evaluaron dichos factores utilizando metodologias estadisticas y de
balance de entalpia, las que no se habian usado antes en la ZVS, ademas de un estudio
geoquimico del Grupo Carran-Los Venados. Estas metodologias complementan el trabajo
de campo y las formas que tradicionalmente se habian usado para abordar este problema
en la ZVS.

A continuacion se discuten los resultados obtenidos y se propone un modelo para expli-

car la ocurrencia de volcanismo monogenético en el Grupo Volcédnico Carran-Los Venados.

6.1. Origen de los magmas del GVCLV

El andlisis de los datos geoquimicos del GVCLV permitieron concluir que los magmas
de este grupo se generan por la fusiéon parcial del manto astenosférico libre de granate,
probablemente con espinela. Este resultado ya habia sido sugerido por Rodriguez (1999),

y seria una caracteristica del volcanismo de la ZVS al sur de los 35°S de latitud (Stern,
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2004). La fuente astenosférica libre de granate es consistente con la corteza continental
relativamente delgada (~30 km) que existe al sur de los 37°S de latitud (Volker et al.,
2011).

Las razones isot6picas practicamente constantes sugieren que el manto que genero
los magmas del GVCLV es el mismo. Esto es razonable considerando que probablemente
todos ellos se han generado a partir del Pleistoceno medio-superior, y son mayormente
Holocenos, periodo de tiempo para el cual el manto puede considerarse estacionario (Stern
et al., 2006). Por lo tanto, las diferencias quimicas de los magmas del GVCLV se deberian
principalmente a distintas trayectorias de diferenciacion, sumado a eventuales diferencias
en el grado de fusion parcial de la fuente. Esto es respaldado por el hecho de que los magmas
més diferenciados no son los més ricos en elementos incompatibles, y también por el que las
razones de is6topos de Sr y Nd no se correlacionan con el SiOq. Las evidencias enunciadas
apoyan un modelo en el cual se producen pulsos de magma desde la astenosfera, los cuales

ascienden siguiendo diferentes trayectorias de diferenciacién.

6.2. Influencia del basamento en la evolucion de los

magmas

Las evidencias geoquimicas presentadas en este estudio y por Rodriguez (1999) indican
que la diferenciacion de los magmas del GVCLV ocurriria principalmente por el fracciona-
miento de olivino y clinopiroxeno, mientras que la asimilacién de corteza continental seria
escasa o nula. Respaldan esta idea las razones isotépicas practicamente constantes y los
patrones de tierras raras y elementos trazas esencialmente paralelos. Conclusiones similares
se han obtenido para la generacion de basaltos y andesitas basalticas en el CVPCC (Singer
et al., 2008).

El basamento sobre el cual se construye el GVCLV y CVPCC corresponde a rocas igneas
intrusivas, lo que es consistente con la evolucién dada esencialmente por el fraccionamiento
de minerales. Lo notable es que coexisten en estas latitudes, a lo largo de la Cordillera de los
Andes, intrusivos de edad Carbonifero-Pérmico, Jurasico, Cretéacico y Mioceno (Campos et

al., 1998), indicando la existencia de un magmatismo de larga data dentro de una misma
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franja de corteza continental. Por lo tanto, es probable que la corteza bajo el actual arco
volcanico esté constituido, en su totalidad, por rocas igneas intrusivas y anfibolitas de
protolito igneo. Este basamento se caracteriza por tener un alto punto de fusion, lo que
sumado a los cortos tiempos de residencia, produciria que la contaminacién cortical sea

escasa o nula.

6.3. Evoluciéon y ascenso de los magmas del GVCLV

Los antecedentes expuestos permiten caracterizar la evolucién y ascenso de los magmas
del GVCLV. En primer lugar, los resultados obtenidos no apoyan la existencia de un re-
servorio somero. El modelo de balance de entalpia de la corteza de Annen (2009), aplicado
para la zona del GVCLV, sugiere que no estan dadas las condiciones para que éste exista en
la corteza superior. Aunque algunos autores han elaborado modelos en donde el volcanismo
monogenético si se puede desarrollar asociado a una camara magmaética emplazada en la
corteza superior (Canon-Tapia y Walker, 2004), en estos casos el volcanismo monogenético
se desarrollaria asociado a un estratovolcdn central, el cual no existe en el GVCLV. El
estratovolcan Los Guindos, que podria cumplir el rol de estratovolcan central, es més bien
un volcan periférico al GVCLV, de pequefias dimensiones comparado con el volumen de

otros estratovolcanes en la ZVS (e.g. ver Tabla 5.3).

Los argumentos usados para descartar la existencia de una cdmara magmaética somera
bajo el GVCLV parecen ser comunes a todos los campos volcanicos distribuidos de la ZVSC
(e.g. Caburgua-Huelemolle, Fui)y ZVSS (e.g. Alto Palena), pudiendo predecirse la ausencia
de una camara magmatica en estos casos. La existencia de una corteza delgada (~ 30 km)
y la presencia de la ZFLO parecen ser los requisitos para que esto ocurra (Cembrano y
Lara, 2009).

Los procesos de cristalizacion fraccionada ocurririan a unos 8 kbar de presion (Rodri-
guez, 1999), lo que equivale a una profundidad cercana a los 27 km. Considerando que la
corteza bajo el GVCLV tiene 30-35 km de espesor (Volker et al., 2011), esta profundidad
representa la base de la corteza inferior, cercano al limite corteza-manto. Una mejor esti-
macién de este valor podria obtenerse a través de series de desequilibrio de 238U/ 230,

métodos geofisicos, geobarémetros clasicos o modelacién usando el programa MELTSs.
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La ausencia de una camara magmaética somera, la escasa o nula contaminacién corti-
cal, las trayectorias particulares de diferenciacion de cada pulso de magma, los pequenos
volamenes de las erupciones y la tecténica extensional son consistentes con un modelo de
diques que ascienden rapidamente una vez que su creaciéon es gatillada, sin estancamiento
en cadmaras magmaéticas someras, con una evoluciéon marcada por el fraccionamiento de
olivino y clinopiroxeno a profundidades cercanas a los 27 km (Figura 6.2). Este modelo
apoya los modelos existentes para otros campos de volcanes monogenéticos (Takada, 1994;

Canon-Tapia y Walker, 2004; Spera y Fowler, 2009; Valentine y Hirano, 2010).

La evidencia presentada también es consistente con la existencia de una Zona Caliente
en la corteza inferior (Annen, 2006), aunque con ciertas restricciones. En el modelo de
la Zona Caliente, los basaltos producidos en la astenodsfera se inyectarian en la corteza
inferior, comenzando a diferenciarse hasta producir andesitas, e incluso dacitas. En el caso
del GVCLYV, esta zona caliente s6lo alcanzaria a generar basaltos no primitivos y andesitas

basalticas.

6.4. Sistema alimentador del GVCLV

El sistema alimentador del GVCLV se manifiesta en superficie a través de erupciones
que ocurren, la mayorfa de las veces, en un lugar nuevo. Esto quiere decir que nuevos
diques alimentadores son creados durante cada evento eruptivo, sin reutilizar los preexis-
tentes. Considerando que la creacién de los diques es facilitada por la presencia de fallas o
fracturas, y que el GVCLYV se encontraria sometido a deformacién extensional, se infiere la
presencia de un sistema de multiples fracturas de tension o fallas dentro de una franja de
orientacién N67°E bajo el GVCLV, el cual es aprovechado por los magmas que ascienden
(Figura 6.2). Esto es consistente con (1) la distribucion fuertemente regular de los CEM

en direccion N67°E y (2) la naturaleza fracturada de la corteza superior (Lara et al., 2006a).

Las fracturas de tensién o fallas dentro de la franja N67°E podrian tener un rumbo
similar al de la franja, o podrian ser segmentos cortos de fallas con un rumbo distinto
dispuestos en échelon (Figura 6.1). Esclarecer la geometria del sistema alimentador requie-

re del analisis morfométrico de los conos (e.g. Orozco, 2009) y/o de la identificacion de
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(a)

)

Figura 6.1: Posibles relaciones entre fracturas de tensiéon y/o fallas, y centros eruptivos menores
alineados. (a) Los CEM se ubican sobre las fallas, y de preferencia en la interseccion de éstas. (b)
Los CEM se ubican sobre segmentos de falla dispuestos en échelon. Modificado de Connor et al.,
2000.

alineamientos usando métodos estadisticos.

Dada la presencia de fallas de escala regional (ZFLO) y otras mas locales (franja de
rumbo N67°E) en la zona, tiene sentido preguntarse qué rol juega cada una dentro del

sistema alimentador del GVCLV. Un modelo posible se presenta a continuacion.

Ya que las fallas cominmente se curvan en profundidad, haciéndose horizontales, es
probable que las fracturas de tension o fallas dentro de la franja N67°E afecten princi-
palmente a la corteza superior. En cambio, la ZFLO es un sistema de fallas mayor de
intra-arco, principalmente de rumbo, que probablemente se extienden de forma vertical
hasta la corteza inferior o el manto (Cembrano et al., 1996; Folguera et al., 2002; Rosenau
et al., 2006). Por lo tanto, en la corteza inferior la ZFLO seria la de mayor influencia,
facilitando la creacién de diques. Al escender, llegaria un punto en que los diques serian
capturados por fracturas de tensiéon o fallas dentro de la franja N67°E, favorablemente
orientadas respecto al stress regional, resultando en la distribucién de CEM observada en
el GVCLV. Eventualmente, los diques también pueden ascender desde la corteza inferior

hasta la superficie, sin ser capturados o reorientados.
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Figura 6.2: Modelo propuesto para el sistema volcanico del GVCLV y CVPCC. El volcanismo
monogenético del GVCLV se deberia a que pequenos pulsos de magma pueden ascender sin pausas
hasta la superficie, lo que es facilitado por la deformacién extensional de las fracturas de tension
NE, y por la ausencia de una caAmara magmatica, producto de una corteza fria. En conjunto, estas
condiciones impiden la existencia de un conducto estable de ascenso de magma hasta la superficie.
En el caso del CVPCC, la deformacion compresiva y la existencia de una cdmara magmatica
permiten la generacién de un conducto estable de ascenso de magma, produciendo volcanismo
poligenético. a: andesita, a8: andesita basaltica, 8: basalto, J: dacita, p: riolita.

Este modelo es consistente con la distribucién espacial de las caracteristicas geoquimi-

cas, en donde los magmas més primitivos se asocian a CEM periféricos, ubicados sobre la

ZFLO, mientras que los CEM de la franja N67°FE muestran una mayor diferenciacion. Sin
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embargo, esto significaria que parte de la diferenciaciéon se produce en la corteza superior,

v no hay evidencias de que ello ocurra.

6.5. Volcanismo monogenético v/s poligenético en
el GVCLV - CVPCC: ;Cual es el factor domi-

nante?

Takada (1994) propuso que el stress diferencial, es decir, la diferencia entre el stress
méaximo y el minimo, serfa un factor que controla el estilo de volcanismo. Sin embargo,
el valor del stress diferencial estd determinado por factores de gran escala, como lo son
la velocidad de convergencia de placas, la oblicuidad de la subduccién y el grosor de la
corteza, y, por lo tanto, es casi seguro que el GVCLV y el CVPCC estan sometidos al
mismo stress diferencial, dada su cercania dentro del arco volcanico. Aunque se descarta
que este factor controle el estilo de volcanismo en el caso de estudio, si puede ser un factor

importante para entender el estilo de volcanismo en casos de distintos contextos tecténicos.

Algunos autores (Fedotov, 1981; Hildreth, 1981; Takada, 1994) han propuesto que el
volcanismo monogenético se desarrolla en zonas de baja tasa de suministro de magma. Por
otro lado, Cafion-Tapia y Walker (2004) sugirieron que el estilo de volcanismo no depen-
de de la tasa de suministro magmatico pues volimenes comparables de magma eruptado
han sido encontrados en volcanes poligenéticos y campos de volcanes monogenéticos (e.g.
Connor y Conway, 2000, Piochi et al., 2005). Este ultimo podria ser el caso del conjunto
GVCLV-CVPCC, ya que ambos presentan tasas de produccién volcanica promedio simi-
lares en torno a 0,3-0,4 km3/kyr (Singer et al., 2008), y por lo tanto se pueden inferir
similares tasas de suministro de magma. Si ese es el caso, entonces la tasa de suministro
magmatico no serfa el factor dominante en el estilo de volcanismo en el caso de estudio.
Sin embargo, la existencia de una cdmara magmaética (Costa et al., 2011) en el CVPCC
sugiere que la tasa de suministro de magma podria ser mayor a la estimada. Otras eviden-
cias sugieren que en el pasado el CVPCC puede haber tenido un periodo de alta tasa de
suminsitro de magma (ver discusion en Seccién 6.7). Por lo tanto, la tasa de suministro de

magma si{ podria ser un factor que controla el estilo de volcanismo en el caso de estudio.
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Finalmente, la interaccién entre el régimen de stress y la arquitectura, eventualmente
heredada, de la corteza, si es un factor que distingue al GVCLV del CVPCC, y puede
controlar el estilo de volcanismo. La presencia de un sistema alimentador de igual rumbo
que el o; regional en el GVCLV indica que ese es un dominio de corteza sometida a
deformacion extensional, lo que permitiria el ascenso de pequefios pulsos de magma hasta
la superficie. Por otro lado, el sistema alimentador del CVPCC esta controlado por la
ZFLO y por la falla Rio Iculpe, de rumbo NW, lo que indica la existencia de un régimen
de deformacion compresivo (Lara, 2006b), favoreciendo el estancamiento y diferenciacion
de los magmas, y creando canales estables de ascenso. En este caso, distintos sistemas
alimentadores, y su interacciéon con el campo de stress regional, ejercen un control sobre
el estilo de volcanismo. Esta conclusion concuerda con Cembrano y Lara (2009), y Canon-
Tapia y Walker (2004), quienes proponen que la interacciéon entre el campo de stress y la

arquitectura de la corteza juega un rol significativo en el estilo del volcanismo.

6.6. El estilo del volcanismo en la ZVSC y ZVSS

En la ZVSC y ZVSS, el estilo de volcanismo se puede explicar considerando dos facto-
res: la tasa de suministro de magma y la interaccion entre fallas y el campo de stress de
la corteza. El mecanismo a través del cual operan estos factores es explicado por la Teoria

de Interaccion de Fracturas (Takada, 1993).

El primer caso es el de pequefios cuerpos de magma (r;,< 1 km? /kyr, segtin Gelman et
al., 2013) que ascienden por la corteza adelgazada de la ZVSC y ZVSS, en donde la ZFLO
controla y facilita el ascenso de diques desde la corteza profunda. Al llegar a la corteza
superior, estos diques pueden producir volcanismo monogenético si continian su ascenso
por la ZFLO o son capturados por dominios extensionales de la corteza, como ocurre en el
caso del GVCLV, Caburgua y Cayutué. Si los diques interactian con dominios compresi-
vos, entonces se detendran y enfriardn en profundidad. En cualquiera de estos estos casos
no se genera una camara magmatica, pues el calor aportado por los pequenos cuerpos de
magma no es suficiente. Ademas, en el caso de dos pulsos de magma que comienzan su
ascenso simultdneamete, éstos no coalescerian para generar un cuerpo de magma de mayor
volumen, ya que la coalescencia se encuentra inhibida debido a los bajos volumenes de

magma, segin la Teoria de Interaccion de Fracturas (Takada, 1993).
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Si la tasa de suministro de magma aumenta (r;, >1km? /kyr, segtin Gelman et al., 2013),
entonces se podré formar una cdmara magmaética en la corteza superior, ya que la coales-
cencia de las fracturas deja de estar inhibida, y la tasa de adicién de calor es suficiente para
mantener un reservorio en estado liquido. La presencia de una camara magmatica somera
favorece la creacion de canales de ascenso estables, produciendo volcanismo poligenético.
Esto puede ocurrir tanto en dominios extensionales de la corteza (e.g. Llaima, Osorno),
como en dominios compresivos (e.g. Puyehue-Cordén Caulle, Mocho-Choshuenco). Se re-
quiere mas informacién para responer si los dominios de compresién y extension influyen
en la tasa critica de suministro de magma necesaria para formar una cdmara magmaética.
La presencia de ignimbritas y volcanes voluminosos en todos los ambientes tecténicos su-
giere que si la tasa de suministro de magma es muy grande, los dominios de compresién
y extensiéon no influyen en el estilo de volcanismo. Ademads, en una corteza mas gruesa,
como la del arco volcanico al norte de los 38°S, los dominios de compresion y extensiéon no

tienen un rol tan claro.

Esta explicaciéon es consistente con la presencia de volcanismo monogenético y polige-
nético en dominios de extensiéon en la ZVS al sur de los 38°S, y sélo volcanismo poligenético

en los dominios de compresién.

6.7. ;(Como explicar la presencia de una camara

magmatica somera asociada el CVPCC?

El contraste en el contenido de silice entre los magmas de GVCLV (<57 % de SiO2) y
del CVPCC (hasta 72 % de SiOq) sugiere que estos sistemas volcanicos son independientes,
y que el CVPCC presenta una camara magmaética somera, al contrario del GVCLV. Esta
camara somera estaria entre 4 y 7 km de profundidad (Costa et al., 2011). Sin embargo,
los resultados del modelo de Annen (2009) predicen que la tasa de suministro de magma

no serfa suficiente para formar una cadmara magmaética.

Se plantea la posibilidad de que la tasa de suministro de magma sea mayor a la estima-

da, es decir, que a (=rjp /Tout) sea mayor que 10. Aunque esta posibilidad no se descarta, se
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trataria de un a anémalamente alto. Otra posibilidad que se plantea surge de la observa-
cion de que hace aproximadamente 130 kyr la tasa de produccién volcanica tuvo un fuerte
aumento, al mismo tiempo que aparecié el primer magma cercano a una dacita (61,5 %
SiO3) conocido para el CVPCC (Singer et al., 2008), quién hasta ese momento solo ha-
bia eruptado basaltos y andesitas basalticas. Esta observacion podria significar que se cred

una cdmara magmatica antes de 130 kyr, generando un reservorio més enriquecido en SiOs.

Segun el modelo de Annen (2009), la posterior disminucion en la tasa de produccion
volcanica, interpretada como una disminucién en la tasa de suministro de magma, hubie-
ra significado el fin de la cdmara magmatica del CVPCC. Sin embargo, segin Gelman
et al (2013), la generacion de un magma enriquecido en SiOy aumentaria la cantidad de
liquido para una misma temperatura comparado con un magma basaltico, y por lo tanto

la camara podria mantenerse a pesar de la disminucién en la tasa de suministro de magma.

Por ultimo, la geometria de la cdmara magmatica del CVPCC puede ser distinta de
la pila de sills circulares usados por Annen (2009) y Gelman (2013), lo que influye en la
superficie del reservorio, y, por lo tanto, en la pérdida de calor. Un modelo adaptado a la
composicién quimica del CVPCC y GVCLV, y a la forma inferida de la camara magmaética
del CVPCC, seria ideal para evaluar la posibilidad de existencia de una camara magmaética

somera en el caso de estudio.

6.8. Locus del volcanismo en el GVCLV

Dentro del GVCLV, los clusters identificados constituyen macizos que estan formados
principalmente por productos volcédnicos. Esta observacion, y la experiencia de lo ocurrido
en otros campos distribuidos (Connor, 1990; Connor et al., 2000), sugieren que el volcanis-
mo debid ser especialmente recurrente en cada una de estas zonas durante algin momento
del holoceno. Afortunadamente, ambos clusters estan formados por conos de escoria que
presentan diferencias morfolégicas suficientes para sugerir las edades relativas entre ambos.
Esta datacion relativa se sustenta en que la mayoria de los conos de escoria son usualmente
similares en estructura y composicion, por lo que sus parametros morfoldgicos proveen una

idea del tiempo que han estado expuestos a la erosion (Hooper, 1998).
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Figura 6.3: Vista aérea del GVCLV. Notar las diferencias morfologicas entre los conos de escoria
de los cluster Los Venados (1) y Carran (2). Estas diferencias, y algunas dataciones C'*, permiten
sugerir que hubo un periodo de intenso volcanismo en el cluster Los Venados (1), el que habria
cesado o disminuido en algin momento. El volcanismo intenso habria reaparecido en el cluster
Carréan (2), al menos hace 3720 A.P., permaneciendo ahi hasta probablemente 1330 A.P. Las
erupciones mas recientes se encuentran en (3). 1907, 1955 y 1979 indican anos d.C.

Por un lado, los conos de Los Venados son dificilmente identificables, su base no se
encuentra expuesta y se reconocen sblo por sus crateres en la mayor parte de los casos. Por
otro lado, los conos de Carrén se identifican mas facilmente, cada uno es un alto topogra-
fico y conservan su forma coénica. Estas observaciones sugieren que el volcanismo intenso
ocurri6 primero en el sector Los Venados, ya que sus conos estan més erodados y/o se en-
cuentran més cubiertos, cambiando posteriormente al sector Carran (Figura 6.3). Ademas,
es posible sugerir un segundo cambio en el locus del volcanismo, desde el sector Carran
hacia el lugar ubicado entre el sector Carran y el sector Los Venados, en donde ocurrieron

las tres erupciones del siglo XX.

La idea del cambio maés reciente en el locus del volcanismo es respaldada por las da-
taciones C!* realizadas en este estudio. Dos dataciones de paleosuelo en el sector Carran
dieron edades de 3720430 y 1330430 afios A.P., con al menos 4 erupciones comprendidas

entre estas dos edades. Estas serian las dltimas erupciones en el sector Carran. Por otro
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lado, una datacion de paleosuelo bajo los depdsitos de la erupcién que originé el maar Po-

cura dio una edad de 22575 anios A.P., lo que confirma erupciones recientes en este sector.

Dataciones en la zona de los centros eruptivos Los Venados servirian para apoyar o

descartar la idea del primer cambio de locus del volcanismo.
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Capitulo 7
Conclusiones

1. El estudio de la distribucién espacial de los CEM del GVCLV usando el método kernel
de estimacién de densidad espacial permitié confirmar estadisticamente la existencia
de una franja de rumbo N67°E, en la cual se agrupan los CEM del GVCLV, y dos
centros periféricos, correspondientes a los Centros Satélite Los Guindos y Media

Luna.

2. Los magmas del GVCLV se originan por fusion parcial del manto con espinela, debido
a la influencia de fluidos provenientes de la deshidratacién del slab. Los basaltos
generados ascienden hasta el limite entre la corteza inferior y el manto superior,
alcanzando una zona calentada debido a sucesivos eventos de inyeccién de basaltos,
el cual es el lugar méas probable en que los basaltos pierden sus caracteristicas de
magma primitivo. La diferenciacién de los magmas estd dada principalmente por el
fraccionamiento de olivino y clinopiroxeno, y por una minima o nula asimilacién de
la corteza. La diferenciacion en esta etapa genera basaltos no primitivos y andesitas

basalticas.

3. La tasa de produccién volcanica del GVCLV es cercana a 0,3 km?/kyr, y la tasa de
suministro magmatico estarfa entre 0,9 y 3 km?/kyr. Estas tasas son insuficientes
para producir y mantener una cdmara magmatica somera, segiin modelos de balance

de entalpia de Annen (2009) y Gelman et al. (2013).

4. Se infiere la existencia de un sistema de fisuras de tensiéon ubicadas en una franja de

orientaciéon N67°E, las que junto a la ZFLO forman el sistema de alimentacién del
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GVCLV. Pequeitios pulsos de magma podrian ascender desde la corteza inferior y/o
el manto superior, a través de diques que aprovechan la ZFLO. Al ascender, estos
diques serian capturados por las fracturas de tensién o fallas dentro de la franja
N67°E, las que estan sometidas a extensiéon, generando la distribucién observada de
los CEM.

. El ascenso de pequefios pulsos de magma en un contexto de deformacién extensio-
nal genera que los pulsos de magma alcancen la superficie sin estancarse. Segun la
teoria de interaccion de fracturas (Takada, 1993), esta condiciones favorecerian el

ascenso por conductos distintos cada vez, produciendo el volcanismo monogenético

del GVCLV.

. El volcanismo poligenético del CVPCC seria producto de la tectonica y de la pre-
sencia de una cdmara magmatica asociada, la cual sugiere que la tasa de suministro
magmaético puede haber sido mayor en el pasado. Los magmas del CVPCC ascende-
rfan desde la Zona Caliente hasta sectores prefacturados de la corteza que estan suje-
tos a deformacion compresiva, los que promoverian el estancamiento de los magmas.
En esta camara se produciria la diferenciacion de los basaltos y andesitas basalticas

hasta alcanzar magmas daciticos y rioliticos.

. La coexistencia de volcanismo monogenético y poligenético en la ZVSC y ZVSS se
puede explicar por la conjugaciéon de dos factores: la tasa de suministro de magma
v la interaccién de la arquitectura cortical con el campo de stress imperante. El
mecanismo a través del cual operan estos factores es explicado por la Teoria de

Interaccion de Fracturas (Takada, 1993).

. Se sugiere un cambio en el locus del volcanismo en el GVCLV. Al comienzo, este
habrfa sido més intenso en la zona de Los Venados, cambiando luego a la zona
de Carran. Actualmente el locus del volcanismo esté ubicado alrededor de la traza

principal del SFLO, entre la zona de Carran y Los Venados.
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Capitulo 9

Anexos
9.1. Anexo 1. Coordenadas de las muestras reloca-
lizadas
UTM E UTM N UTM E Reloc. | UTM N Reloc. Muestra Cadigo
Subgrupo 1 739230 526850 739230 LE2E850 Los Venados | 0302585-2
743058 RR2686T3 747662 E528181 Rifinahue FB170E812-1
746570 RRZ25087T 748345 R529386 Pocura FB101012-1
744350 LE2TE06 743456 LE26280 Sector Quirrasco FBOS1012-1
745212 Lh2ed5T 745703 Lh23433 Sector Quirrazco FBOS1012-2
745212 EE22457 745730 Ee22421 Sector Quirrazco FBOS1012-3
746481 RR2T482 745544 LeZT7664 Pichicura FBOS1012-5
747030 R823988 7468704 Re24215 Jaramillo FBOS1012-8
F45484 LRI 706 745507 LL2Te3r Pichicura 07025853
745050 5529100 745111 LE2BTTS Puchura 090255-2
753450 5532300 751291 L2873 Carran ll 180255-3
245208 531805 752473 ER2BT02 Carran lll 1802585-5
754250 RR22500 753732 ER29182 chascon sur 17025851
740120 LE26180 740334 Loh24440 “enados |l 040255-3
753860 5529150 753350 5525150 chascon sur 1702585-2
743270 EE26820 7476059 L6204 Rifinahue 281154-5
740250 RE26550 741082 CER24343 Quene 1802585-3
Subgrupo 2 747500 R524650 748721 ce242038 Jaramillo 2611594-4
749731 EE2T301 7486592 Lh23045 Mirador bloque 1802585-2
749550 5528630 749592 Lo23045 Mirador 180255-1
743500 BE28750 748550 LE2T435 Carran Z20295-1K
752550 RE29350 752539 CE22825 chascon sur 1702585-3
741400 R523850 741400 R823850 El Cielito 050Z85-3
741407 LL2a066 41415 L2 7246 Aszerradero alto 0702554
745250 5525600 7455683 5025831 Quilicura 150295-42
745250 EE26500 745121 LE26430 Colorado 050255-5
748550 RR2T435 743550 RER2T435 Baze maar Carran | LL131112-1
37858 BR28872 T354n2 RRZT093 Lo=s YWenados |l LL141112-1
137856 LE268T2 742062 LL24337 Loz VWenados Il LL141112-3
737856 LE268T2 7424583 5625137 Loz Wenados Il LL141112-4
752407 BR2T24T 751291 LE28573 Carran il FB141112-5
752387 BRZTHE 51719 CE28514 Carran lll FB141112-28
e2507 BRZT115 752106 Le28648 Carran il FB141112-10
53770 R526953 752679 Lo28397 Carran lll FB151112-3
749750 5537550 743511 5533162 Los Guindos | 18025855
Centros Satélite 752550 534850 743511 5533182 Los Guindos Il 180255-2
753650 BER2T230 752324 CE24230 Media Luna 180255-1
245806 (199G 5527076 752010 LeZ4383 Kedia Luna FB151112-1
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Tabla 9.2: Porcentaje en peso de 6xidos de elementos mayores. Grupos segin Rodriguez (1999).
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Anexo 3. Concentracion de elementos menores
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