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RECONSTRUCCIÓN TECTÓNICA DE LA CUENCA DEL PACÍFICO DURANTE EL 

CRETÁCICO TARDÍO Y CENOZOICO, IMPLICANCIAS EN EL DESARROLLO DE 

LOS ANDES. 

 

Las causas de los pulsos orogénicos de la cadena andina durante el Cenozoico, son 
aún un enigma, distintos autores han postulado que estos eventos, o fases compresivas, 
estarían gatillados por los cambios en el vector de velocidad de convergencia entre la 
placa oceánica subductante y la placa Sudaméricana, el movimiento hacia el oeste de 
Sudamérica por el centro de expansión Atlántico, o corrientes astenosféricas. Sin 
embargo, muchos modelos, numéricos y análogos, muestran que estos procesos, por sí 
solos, no explicarían el momento ni el rango latitudinal en que ocurren estos sucesos. 

Por otro lado, la placa oceánica que subduce bajo Sudamérica, no es homogénea, 
posee una compleja batimetría consistente en cadenas de montes submarinos, zonas de 
fracturas, plateaus oceánicos y centros de expansión activos e inactivos, estos rasgos 
batimétricos afectan hoy en día la tectónica del margen continental, produciendo mayor 
sismicidad en la zona del margen y hacia el interior del continente donde se le atribuyen 
sismos más profundos, como también la somerización de la placa subductante. Por lo 
que el esfuerzo que produce la subducción de estos elementos, afectaría la corteza 
continental con mayores tasas de deformación. 

El objetivo de esta memoria es generar un modelo de reconstrucción tectónica, que 
sea coherente con los rasgos batimétricos, la fábrica del suelo oceánico y las anomalías 
magnéticas, en las Placas Pacífico y Nazca, que pueda constreñir el tiempo y la latitud 
donde estos rasgos batimétricos llegaron a interactuar con el margen sudamericano, y 
así observar la relación espacio-temporal entre el arribo de estos rasgos batimétricos al 
margen de subducción, y las fases orogénicas que dieron origen a la Cordillera de los 
Andes durante el Cenozoico.  
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1 Introducción 

Las reconstrucciones tectónicas realizadas en las placas oceánicas y la Placa 
Sudamericana [Pilger, 1983; Pardo-Casas & Molnar, 1987; Tebbens & Cande, 1997; 
Somoza, 1998] y su relación con la ocurrencia de eventos tectónicos compresivos o 
extensivos en el margen sudamericano aún no es bien entendida. El análisis realizado 
por Yañez et al., [2001] en el cual muestra la relación de la dorsal oceánica de Juan 
Fernandez Ridge con la laguna volcánica del norte de Chile y el alzamiento del segmento 
cordillerano ubicado entre el Altiplano y la latitud 33°. Generalmente se observa a 
grandes rasgos el ángulo y la velocidad de convergencia, y no se suele tomar en cuenta la 
orientación del margen, ni menos, el cambio que tiene este a lo largo del tiempo. 

Numerosas investigaciones atribuyen que la somerización del slab subductante, y 
la ocurrencia de eventos tectónicos compresivos, estaría relacionada con la subducción 
de plateaus oceánicos cuya litósfera suele ser más flotante que la corteza oceánica 
normal [Stevenson & Turner, 1977; Tovish et al., 1978; van Hunen et al., 2004]. 

Hoy en día, se puede apreciar que en el magen sudamericano, la subducción del 
Nazca Ridge y del Juan Fernandez Ridge, están asociados a bajo ángulo de subducción y 
al alzamiento de bloques de basamento y el desarrollo de fajas plegadas y corridas en el 
antearco [Pilger, 1981; von Huene et al., 1997]. 

El conocimiento del registro tectonoestratigráfico es suficiente para reconocer a 
grandes rasgos la ocurrencia temporal y latitudinal de los eventos tectónicos que han 
ocurrido a lo largo del margen desde el Cretácico Tardío hasta hoy. 

El objetivo de este estudio es establecer relaciones de causalidad, en base a 
coincidencias espacio-temporales entre los eventos tectónicos, y la subducción de 
corteza oceánica anómala proveniente de puntos calientes (Hot-Spot) o eventos 
magmáticos aislados en las placas oceánicas, considerando también otros factores como 
la edad de la placa subductante, el ángulo de oblicuidad con respecto al margen, y la 
velocidad de convergencia entre la Placa Farallón-Nazca y Sudamerica.  

Para esto se elaboró una reconstrucción tectónica entre el Cretácico hasta el 
presente de la Placa Farallón-Nazca, poniendo énfasis en la ocurrencia de eventos ígneos 
asociados a la generación de grandes provincias magmáticas que se observan hoy en la 
Placa Pacífico, pero que pudiesen haber tenido una contraparte en la Placa Farallón, ya 
que todos estos eventos han ocurrido cerca del ridge mid-oceánico que separa ambas 
placas [Larson, 1991].  

Este trabajo busca propiciar la discusión entre las diversas hipótesis que existen 
acerca de la formación del cordón andino, y sobretodo del Altiplano. 
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2 Metodología 

Para comparar temporalmente la ocurrencia de eventos tectónicos y la subducción 
de rasgos anómalos en la corteza oceánica, se realizó una exhaustiva recopilación 
bibliográfica de los eventos tectónicos ocurridos a lo largo del margen sudamericano los 
últimos 100 millones de años (Ma). 

Se elaboró una reconstrucción tectónica de la Placa Farallón-Nazca entre los 145 
Ma hasta los 47,9 Ma en base a las anomalías magnéticas presentes en la Placa Pacífico y 
a la orientación de la fábrica del suelo oceánico  durante los periódos donde no 
ocurrieron cambios en la polaridad que se registren en la corteza oceánica. Los 
parámetros rotacionales de las placas oceánicas que han sido subducidas se 
determinaron en base al método de half stage spreading [Stock & Molnar, 1988]. Este 
proceso se realizó mediante la modificación del modelo de reconstrucción global de 
placas tectónicas elaborado por Seton, et al. [2012], considerando parámetros 
rotacionales que no fuesen contradictorios al contexto geológico donde se constriñen. 
Entre los 49,7 y la actualidad se utilizaron las reconstrucciones elaboradas por Pardo-
Casas & Molnar [1987] y Somoza [1998]. 

Para la visualización y reconstrucción de las placas tectónicas se utilizó el programa 
GPlates [Boyden et al., 2011], este software gratuito fue desarrollado por investigadores 
del Seismological Laboratory, California Institute of Technology (Caltech), y del 
EarthByte Group, School of Geosciences, University of Sydney. Fue escrito en el 
lenguaje C++. 

GPlates funciona en base a un documento de texto donde se encuentra el número 
de identificación del rasgo tectónico (ya sea placa tectónica, dorsal oceánica, zona de 
subducción, LIP’s, etc), el polo de rotación y la velocidad angular con respecto a algún 
otro rasgo tectónico a través del tiempo. De esta forma permite la modificación de las 
reconstrucciones realizadas anteriormente en base a las consideraciones que surjan 
durante la realización de este estudio, como el análisis de la batimetría de la corteza 
oceánica de edades donde no existan anomalías magnéticas que permitan la correcta 
asignación de su edad. 

También se calculó la velocidad de convergencia de las placas oceánicas de 
Farallón-Nazca con respecto a Sudamérica, y sus componentes ortogonal y paralela al 
margen en base a la reconstrucción realizada por Somoza [1998], considerando el 
cambio de geometría que este sufrió durante el Cenozoico [Arriagada et al., 2008; 
Arriagada et al., 2013]. 

A partir de todos estos antecedentes, se puede sugerir algunos factores que 
pudieron desencadenar los eventos tectónicos ocurridos durante el Cenozoico en el 
margen sudamericano, considerando las implicancias geodinámicas que han propuesto 
numerosos estudios basados en modelos análogos y numéricos. 
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3 Contexto Tectónico 

El registro tectono-estratigráfico del margen occidental de Sudamérica permite 
interpretar una serie de eventos tectónicos a escala regional desde el Cretácico Tardío 
hasta el Holoceno, este trabajo considerará eventos ocurridos en esta ventana temporal 
entre la latitud 0º y 57ºS del margen occidental de Sudamérica. 

Para facilitar el análisis espacio-temporal de estos eventos, se segmentará el 
margen en cuatro zonas: Los Andes Peruanos (0ºS-18ºS), Los Andes Centrales (18ºS-
27ºS), Los Andes del Sur (27ºS-47ºS) y los Andes Australes (47ºS-57ºS). Además se 
dividirá la ventana temporal en 3 grandes periodos: Periodo 1 (100-66 Ma), Periodo 2 
(65-35 Ma), Periodo 3 (34-0 Ma). 

3.1 Periodo 1: 

3.1.1 Andes Peruanos: 

Al inicio de este periodo en los Andes peruanos predominaba un régimen extensivo 
controlado por la apertura de las cuencas de Huarmey (8°S-12°S) y Cañete (12°S-16°S) 
[Cobbing, 1978; Atherton & Aguirre, 1992], estas cuencas no desarrollaron corteza 
oceánica. La etapa de mayor subsidencia ocurrió durante el Albiano (~99 Ma) y la 
acumulación de sedimento cesó poco después [Cobbing, 1978], (Figura 3.1). 

Steinmann [1929] y posteriormente Jaillard [1993] reconocen una serie de eventos 
compresivos al sur de Perú durante el Cretácico Tardío y el Paleógeno, el primero se 
ubica en el límite entre el Turoniano y el Coniaciano (~89-88 Ma), también reconocido 
por Vicente [1989] (Fase Peruana). En esta latitud se reconoce por la sedimentación de 
material detrítico y arcilloso que se depositó disconformemente sobre calizas Turonianas 
[Sampere, 1994] y fue probablemente causada por la erosión de áreas costeras [Sampere, 
1994; Jaillard 1994] (Figura 3.1).  

Luego, otro evento compresivo ocurrió durante el Campaniano tardío [Gayet et al., 
1991; Jaillard et al., 1993], esta fase fue responsable de un acortamiento de 300 km en el 
suroeste de Perú y de una migración hacia el este del arco magmático con respecto a su 
localización previa [Soler & Bonhomme, 1990]. 

3.1.2 Andes Centrales 

Entre el Turoniano Tardío y el Coniaciano Temprano (~89 Ma) se generó en esta 
zona un proceso extenso de rifting que afectó la cuenca de Potosí y de la zona de Salta en 
Argentina [Marquillas et al., 2005; Carrera et al., 2006; Reyes, 1972] (Figura 3.1). Este 
proceso fué evidenciado por un análisis estratigráfico [Jaillard & Sempere, 1991]. 

Entre el Coniaciano y el Campaniano se reconoce un tectonismo compresional, 
debido a que las características estratigráficas de las cuencas de Potosí y de Salta señalan 
patrones de cuencas de retroarco [Sampere et al., 1997]. 
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Durante el Maastrichtiano 
(~71-66 Ma) se registra un 
drástico aumento en la tasa de 
deformación en las zonas 
costeras, lo que resulta en una 
gran subsidencia tectónica en el 
retroarco [Sampere et al., 1997]. 
Este proceso es interpretado por 
Sampere et al. [1997] como un 
acortamiento a escala regional 
en las latitudes analizadas. 

 

3.1.3 Andes del Sur 

Entre los 27°S y 34°S se ha 
caracterizado la Cuenca del 
Chile Central durante el Aptiano 
y el Cenomaniano (~120-94 Ma)  
[Mpodozis & Allmendinger, 
1993; Levi & Aguirre, 1981] 
(Figura 3.1). Esta cuenca posee 
rasgos de cuenca marginal 
abortada, y su desarrollo fue 
acompañado por un violento 
incremento en la actividad 
volcánica.  

En el segmento entre los 
34°S y los 40°S se desarrolló en 
el antepaís un alzamiento que se 
ha constreñido entre los 100 y 
88 Ma, [Tunik et al., 2010] 
basado en un análisis de trazas 
de fisión a circones detríticos.  

Una reactivación de las 
fallas de la cuenca de Neuquén 
es registrada durante el 
Maastrichtiano (~75-65 Ma) en 
la faja plegada y corrida (FPC) 
de escama gruesa de Aluminé 
(38.5°S–40.5°S) [García Morabito 
& Ramos, 2012]. Más al norte 
(36°S-37.5°S) se registra un 
evento al que se le atribuye la 

Figura 3.1. Eventos tectónicos entre  los 100 y 66 
Ma. Extensión geográfica donde se registran evidencias 
de eventos compresivos (rosa) y eventos extensivos 
(verde), también se muestran las publicaciones 
correspondientes a los eventos registrados. La 
extensión longitudinal de los eventos compresivos no 
ha sido constreñida en esta figura. 
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generación de la FPC de Chos 
Malal hace ~70 Ma [Burns, 
2002; Folguera et al., 2007] 
(Figura 3.1).   

3.1.4  Andes Australes 

Este periodo se caracteriza 
por el cierre de la cuenca de 
Rocas Verdes que se ve reflejado 
por la formación de la faja 
plegada y corrida de Magallanes 
[Fildani et al., 2003; Fildani  & 
Hessler, 2005; Nelson et al., 
1980]. Estos autores registran 
este evento compresivo entre los 
52°S y 56°S hace cerca de 92 
Ma. 

3.2 Periodo 2: 

3.2.1 Andes Peruanos: 

Se han observado 
discordancias regionales desde 
Bolivia hasta el norte de Perú, 
entre sedimentos de grano fino 
del Paleoceno y sedimentos de 
grano grueso del Eoceno 
temprano. Estas observaciones 
llevaron a proponer la 
ocurrencia de la Fase Incaica I 
[Faucher & Savoyat, 1973; 
Marocco et al., 1987; Noble et 
al., 1990; Naeser et al., 1991; 
Gayet et al., 1991]. Esta fase 
estaría situada en el Paleoceno 
Tardío (~58-55 Ma) [Jaillard & 
Soler, 1996], (Figura 3.2). 

Durante el Eoceno Tardío 

se registra otra fase tectónica 
compresiva (Fase Incaica II) 
[Steinmann, 1929; Noble et al., 
1974, Noble et al., 1979]. En los 
Andes de Perú central se 

Figura 3.2. Eventos tectónicos entre  los 65 y 35 Ma  
Extensión geográfica donde se registran evidencias de 
eventos compresivos (rosa) del periódo 2 (65-35 Ma), también 
se muestran las publicaciones correspondientes a los eventos 
registrados. 
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registra el desarrollo de la FPC de Marañón [Mégard, 1984], posteriormente las 
estructuras generadas durante esta fase son parcialmente erodadas y sobre estas se 
depositaron disconformemente sedimentos de grano grueso y rocas volcánicas datadas 
en 40 Ma [Noble et al., 1974, Noble et al., 1979]. Roperch et al, [2006] registran 
rotaciones en el antearco en sentido antihorario, lo que le otorga carácter litosférico a 
esta deformación. 

3.2.2 Andes Centrales 

La Fase K-T es descrita por Cornejo et al., [2003] (Figura 3.2) y es reconocida por 
una discordancia regional entre las formaciones Cretácicas y Paleocenas entre los 23°S y 
los 27°S durante el Daniano (65-62 Ma). Luego de esta fase compresiva, se reanuda la 
extensión pero menor intensidad [Charrier et al., 2007]. 

La fase compresiva descrita para los Andes peruanos durante el Eoceno Tardío 
también abarca los Andes centrales [Steinmann, 1929; Charrier & Vicente, 1972; 
Maksaev, 1979; Cornejo et al., 2003] e incluso se registran sus efectos hasta los 30°S 
[Emparan & Pineda, 1999]. En los Andes Centrales esta fase se caracterizó por la 
inversión de las cuencas extensionales de intraarco generadas durante el Cretácico 
Tardío y Paleógeno Temprano y la deformación de los depósitos que las rellenaron. 
También causó en el antepaís acortamiento con vergencia este  y gatilló el desarrollo de 
las FPCs de Potrerillos y de El Profeta [Tomlinson et al., 1994; Niemeyer & Urrutia, 
2009] entre Taltal y Chañaral (25°S-26°S). También se asocia a esta fase compresiva 
rotaciones del antearco en el sentido horario en el norte de Chile por Arriagada et al., 
[2003] y antihorario al sur de Perú por Roperch et al., [2006], lo que daría 
características oroclinales a la deformación ocurrida durante esta fase. 

3.2.3 Andes del Sur 

En esta época no se registran eventos tectónicos de importancia en esta zona, las 
observaciones geológicas como la falta de discordancias angulares en los depósitos 
sedimentarios depositados en la costa de la octava región (Grupo Concepción) [Tavera, 
1942; Muñoz Cristi, 1946; Pineda, 1983], como tampoco en el lado argentino (Grupo 
Malargüe) [Bertels, 1969] indican que existía una relativa calma tectónica entre el 
Paleoceno Temprano hasta el Oligoceno. 

3.2.4 Andes Australes 

Se ha registrado un pulso de rápida exhumación en la cuenca de Magallanes, 
ocurrido entre 65-40 Ma [Kohn, 1991; Kohn et al., 1994] (Figura 3.2), este episodio se ha 
relacionado con un posible alzamiento de rocas de basamento durante la propagación de 
la deformación hacia el continente de la cuenca de antepaís de Magallanes [Klepeis, 
1994]. Kreamer [2003] postula que existió un acortamiento de 50 km durante el 
Paleógeno en esta zona. Además, Coira et al., [1975] proponen que la deformación 
compresional produjo una serie de fallas de basamento en el área entre los 40º y 44ºS 
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durante el Eoceno Tardío formando la cordillera de Las Bernárdides y el sistema 
montañoso del Deseado Occidental en Argentina. 

3.3 Periodo 3: 

3.3.1 Andes Peruanos 

Se han reconocido 4 eventos compresivos post-incaicos en Los Andes peruanos 
[McKee & Noble 1983], la primera (Fase Aymara) tendría una edad acotada entre los 28 
y 26 Ma [Sébrier et al., 1988], esta fase afectó la cordillera oriental, el Altiplano y la 
cordillera occidental se observa una discordancia regional.  La Fase Quechua 1 [Megard, 
1984; Sébrier et al., 1988], (Figura 3.3) fue un evento compresivo que ocurrió entre 17 y 
15 Ma, reactivó estructuras de la Faja Plegada y Corrida de Marañón y también fue 
responsable de incisiones de gran escala debido a la reanudación de la erosión gatillado 
por un pulso de alzamiento [Sébrier et al., 1988]. La fase Quechua 2 es un pulso 
principalmente dextral que generó muchos sets de fallas de orientación NE-SW [Megard, 
1984], la edad de este pulso compresivo se encuentra entre los 9.5 y 8.5 Ma. Por último 
la fase Quechua 3 [Soulas, 1977] se caracteriza por un acortamiento en dirección E-W y 
está datada hace cerca de 6 Ma en la zona de Ayacucho pero se considera de edad 
Pliocena en la zona sub-andina donde se desarrolla la Faja Plegada y Corrida Sub-
andina. 

Se ha registrado una extensión local en la cuenca Callejón de Huaylas (8.5°S-10°S) 
[Giovanni et al., 2010; McNulty & Farber, 2002] provocado probablemente por fallas de 
despegue en el flanco oeste del Batolito Cordillera Blanca. 

3.3.2 Andes Centrales 

Estudios deposicionales, geomorfológicos y sísmicos concluyeron que entre los 
19°S-20°S existió actividad a lo largo de sistemas de falla en el antearco que generó 
rápido alzamiento (~0.1 mm/año) [Farías et al., 2005], (Figura 3.3) esta actividad 
tectónica se habría extendido entre el Oligoceno Tardío y el Mioceno Tardío (26-8 Ma), 
después de este periodo la tasa de alzamiento disminuiría a los 0.02 mm/año en las 
latitudes analizadas en este trabajo. 

Sampere [1990] realizó un análisis estructural a las Sierras Subandinas en Bolivia 
entre la latitud 12° y 24°S, concluyedo que ocurrió un episodio de compresión entre los 
27 y 19 Ma 

Al sur de los 20°S no se reconoce evidencias deformacionales post-incaicas hasta el 
Oligoceno Tardío [Kussmaul et al., 1975]. Esta fase (Fase Pehuenche) alzó el flanco oeste 
de los Andes entre los 20°S y 27°S. 
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Aproximadamente a los 10 
Ma ocurrió otro evento 
compresivo que afecto el este de 
la Cordillera de los Andes 
[Jordan & Alonso, 1987]. Basado 
en análisis de proveniencia, 
Russo & Serraiotto [1979] 
infieren que la Cordillera 
Oriental se habría alzado a los 
~10 Ma. También se reconoce 
una inversión de la cuenca de 
Salta que comenzó hace ~9 Ma, 
formando la Faja Plegada y 
Corrida de Santa Bárbara (23°S-
27°S) [Reynolds et al., 2000]. 
Este evento se denomina Fase 
Quechua principal [Jordan & 
Alonso, 1987], (Figura 3.3). 

Existe deformación 
ocurrida en el cinturón 
Subandino al sur de la Puna y de 
las Sierras Pampeanas más 
joven que la fase anterior [Salfity 
et al., 1984]. Allmendinger 
[1986] reconoce acortamientos 
en dirección NW-SE en la región 
de la Puna constreñidos entre 2 
y 3 Ma para esta fase (Fase 
Diaguita). 

3.3.3 Andes del Sur 

Entre el Oligoceno 
Temprano y el Mioceno 
Temprano se generaron entre 
los 29°S y 43°S una serie de 
cuencas extensionales en la que 
se depositaron gruesas 
secuencias 

volcanosedimentairas asociadas 
al cuencas intra-arco de esa 
época, la Tabla 1 resume la 
extención latitudinal y la edad 
de estas cuencas. 

Figura 3.3. Eventos tectónicos entre  los 34 y 0 Ma  
Extensión geográfica donde se registran evidencias de 
eventos compresivos (rosa) y de eventos extensivos (verde) 
correspondientes al periódo 3 (34 Ma hasta la actualidad), 
también se muestran las publicaciones correspondientes a 
los eventos registrados. 
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Tabla 1. Cuencas Extensionales desarrolladas entre el Eoceno Tardío y el Mioceno. 

Nombre Extensión Edad Referencias 

Doña Ana 28°45’S-
30°30’S 

Eoceno Tardío-
Mioceno 

Mpodozis & Cornejo, 1988; Nasi et al., 1990 

Abanico 
Coya-Machalí 

31°S-36°S Eoceno Tardío-
Mioceno 

Aguirre, 1960; Klohn, 1960; González & 
Vegara, 1962; Charrier, 1973; Thiele, 1980; 
Drake et al., 1982; Fuentes et al., 2002; 
Charrier et al., 2002 

Cura Mallín 37°S-39°S Oligoceno 
Tardío- Mioceno 
Temprano 

González & Vegara, 1962; Drake, 1976; 
Niemeyer & Muñoz, 1983; Jordan et al., 2001; 
Charrier et al., 2002; Burns et al., 2006. 

Collón-Curá 
Ñirihuau 

39°S-43°S Eoceno Tardío-
Mioceno 

Spalletti, 1983; Cazau et al., 1987; Mazzoni & 
Benvenuto, 1990; García Morabito & Ramos, 
2012. 

 

Entre los 27°S y 33°S se desarrollaron una serie de episodios compresivos luego del 
desarrollo de las cuencas extensionales. El primero de ellos está ligado a una importante 
fase de alzamiento del Altiplano durante el Mioceno Medio (16-11 Ma ) [Mpodozis et al., 
1995] que generó un extenso depósito de gravas (Gravas de Atacama) que cubren una 
gran superficie en la precordillera de Copiapó, al oeste de la franja de Maricunga [Clark 
et al., 1967; Segerstrom, 1968; Mortimer, 1973]. 

Mpodozis et al., [1995] reconocen evidencias geoquímicas de adelgazamiento 
cortical evidencias y estructurales de extensión entre 16 y 12 Ma en la zona de la Franja 
de Maricunga, (Figura 3.3). Luego en la misma zona, estos autores reconocen un 
engrosamiento cortical entre 11 y 5 Ma. Por otro lado, en el NW argentino, Allmendinger 
[1986] reconoce el alzamiento de la Puna entre 11 y 3 Ma en el cual la propagación de la 
deformación ocurre hacia el este, donde se observa un alzamiento de la Sierra de 
Aconquija (26°S-27°S) entre los 6 y 3.4 Ma como también en las Sierras de Córdoba 
(29°S-32.5°S) entre los 6 y 5.5 Ma [Ramos et al., 2002]. Luego de estos episodios 
compresivos, se observa fallamiento fuera de secuencia hacia el oeste, por ejemplo, la 
Sierra Pie de Palo, al oeste de las Sierras de Córdoba,  concentra la deformación desde 
hace 3 Ma hasta ahora, registrando alzamientos a una tasa de 1 mm/a [Ramos & 
Vujovich, 2000]. 

Hacia el sur, el comienzo de la deformación compresiva que siguió luego de la 
generación de las cuencas extensionales Oligocenas comenzó hace 20 Ma en el caso del 
desarrollo de la faja plegada y corrida de La Ramada (32°S) [Cristallini & Ramos, 2000] 
y entre 17 y 18 Ma en el caso de la faja plegada y corrida de Aconcagua donde la 
compresión continua actualmente [Giambiagi, 2003].  

Entre los 33°S y 36°S se desarrolla la inversión de la cuenca de Abanico entre los 21 
y 16 Ma [Charrier et al., 2002]. Durante el Mioceno Medio-Tardío la deformación se 
concentra en la faja plegada y corrida de Malargüe, cuya compresión se desarrolló 
principalmente entre los 15 y 8 Ma, aunque se registran evidencias de compresión hasta 
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1 Ma [Giambiagi et al., 2008; Ramos et al., 1996]. En la cordillera de la costa se registra 
un proceso de alzamiento que ocurrió entre 10 y 4 Ma en la latitud 33°S-35°S reconocido 
por Farías, et al [2008], este alzamiento generó una peneplanicie [Phillips, 2002] cuya 
superficie relicta es observable en el borde este de la Cordillera de la Costa en la latitud 
de Santiago. Análisis paleomagnéticos realizados por Arriagada et al., [2013] muestran 
rotaciones en sentido horario cerca de los 10 Ma al sur de los 33°. 

Entre 36°S y 38°S se reactivan nuevamente las estructuras que dieron origen a la 
FPC de Chos Malal entre 15 y 12 Ma [Kay et al., 2006; Folguera et al., 2007], y 
posteriormente a partir de los 9 Ma se propagaría al oeste, al igual que entre los 33°S y 
36°S, generando la FPC de los Guañacos [Folguera et al., 2006], (Figura 3.3). La parte 
sur de la cuenca de Cura-Mallín se cierra en un evento que generó la FPC de El Agrio 
entre los 7 y 5 Ma [Zapata & Folguera, 2005]. 

Entre los 38°S–42°S se reactiva la FPC de Aluminé generando la inversión de la 
cuenca de Ñirihuau-Collón Curá ente los 11 y 3 Ma [Rosenau et al., 2006] en el extremo 
sur de las cuencas extensionales Oligo-Miocenas. 

3.3.4 Andes Australes 

Kreamer, [2003] postula la ocurrencia de un evento compresivo durante el 
Neógeno cuya deformación se estima en un acortamiento de 80 km en la zona de la 
Cordillera de Darwin al sur de Tierra del Fuego, también se ve reflejado en una 
discordancia regional reconocida en perfiles sísmicos realizados a lo largo del Estrecho 
de Magallanes [Yañez et al., 1988] en la base de depósitos glaciofluviales de edad 
Plioceno-Pleistoceno, lo que ubicaría este evento dentro del Mioceno Tardío. Al norte de 
los 50°S un evento de deformación es descrito en la FPC Patagónica [Ramos, 1989], 
(Figura 3.3). 

La Figura 3.4 muestra resumidamente el historial de eventos tectónicos del margen 
occidental de Sudamérica entre el ecuador actual y el extremo sur de la Patagonia, debe 
considerarse que estos eventos pueden corresponder al antearco, intraarco o trasarco, 
por lo que la variable longitudinal no estaría constreñida, tampoco considera tasas de 
alzamiento, acortamiento, extensión ni subsidencia,  sin embargo, permite reconocer a 
grandes rasgos los principales estadios de la evolución tectónica del margen occidental 
de Sudamérica durante el Cretácico Tardío y Cenozoico. 
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Figura 3.4. Eventos Tectónicos ocurridos en el margen occidental de Sudamérica. La Latitud representa la latitud donde se encuentran las 
evidencias de estos eventos en la actualidad, el color rojo muestra eventos compresivos y el color verde extensionales. Se muestran también las 
publicaciones correspondientes al estudio de cada evento (ver Bibliografía) 
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4 Reconstrucciones 

Para constreñir los segmentos del margen donde se han subducido batimetrías 
oceánicas anómalas fue necesario revisar y realizar reconstrucciones tectónicas que 
abarcaran un rango temporal anterior al de los eventos tectónicos que estas pudieron 
haber producido. En esta sección se mostrará las reconstrucciones que realicé 
considerando los rasgos batimétricos de las placas oceánicas involucradas. 

4.1 Anomalías Magnéticas, y escalas de tiempo geomagnético 

La generación de corteza oceánica es evidenciada por las variaciones de intensidad 
y polaridad del campo magnético de las rocas ígneas que la componen, estas rocas 
registran la dirección del campo magnético en el momento en que se formaron, y en 
conjunto con las dataciones geocronológicas se puede constreñir temporalmente como 
se ha generado la corteza oceánica [Vine, 1966]. 

La reconstrucción tectónica realizada en este trabajo es una modificación de Seton, 
et al. [2012], dicha reconstrucción se basó en la escala de tiempo geomagnético CK95 
[Cande & Kent, 1995] entre el cron 34 hasta el 1 [83.5-0 Ma] y en la G94 [Gradstein et 
al., 1994] entre los crones  M33 al M0 (158.1-120.4 Ma). 

4.2 Anomalías batimétricas 

4.2.1 Plateaus Oceánicos 

Un detallado estudio de las anomalías magnéticas del Pacífico oriental realizado 
por Nakanishi et al, [1992] reveló tres grupos de lineamientos de orientación NE-SW, 
NW-SE y E-W, llamados lineamientos Japoneses, Hawaianos, y Fénix respectivamente 
(Figura 4.1), generando un triángulo en cuyo interior se encuentra la corteza más antigua 
de la Placa Pacífico. A partir de esto se interpretó que estos lineamientos fueron 
producidos por los centros de expansión entre las placas de Pacífico-Izanagi, Pacífico-
Farallón y Pacífico-Fénix respectivamente, que empezaron a generar la corteza de la 
Placa Pacífico hace unos 160 Ma en el lugar donde intersectaban los rifts que separaban 
las tres placas anteriores [Nakanishi et al., 1992]. 

Durante los primeros 60 Ma de la existencia de la Placa Pacífico, ocurrieron varios 
eventos magmáticos que dieron origen a una serie de Plateaus oceánicos: Shatsky Rise 
(SR), Hess Rise (HR) y  Mid-Pacific Mountains (MPM) (ver Figura 4.1), que se 
generaron cerca de la triple unión entre Pacífico-Izanagi-Farallón, y Magellan Rise (MR) 
y Otong Java Nui Plateau (OJNP) que se generaron cerca de la triple unión entre 
Pacífico-Farallón-Fénix. Según Larson [1991] estos eventos obedecen a un pulso en la 
producción de corteza oceánica cuyo peak coincide con la formación del plateau Otong 
Java Nui (120-100 Ma). 
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Trazas discontinuas y pequeños segmentos con orientaciones anómalas con 
respecto a los 3 lineamientos mencionados afectando a las anomalías M21 hasta la M14 
llevaron a proponer a Nakanishi & Winterer [1998] la ocurrencia de una microplaca que 
se generó en la intersección de las Placas Pacífico-Farallón-Fénix hace unos 146 Ma 
llamada microplaca Trinidad (Figura 4.1 y 5.2), durante este proceso se desarrolló el 
Magellan Rise, que es un Plateau oceánico datado con la misma edad que la corteza 
oceánica que lo rodea, por lo que se considera que este plateau se formó cerca del centro 
de expansión oceánica, o bien en este mismo [Nakanishi & Winterer, 1998]. Dada la 
ubicación que tiene el Magellan Rise en el contexto de la generación de la microplaca 
Trinidad, posiblemente se desarrollaron también conjugados de este Plateau en las 
placas de Farallón y Fénix. En el presente estudio se considerara la existencia del 
conjugado hipotético generado en la Placa Fénix. 

Existen en la Placa Pacífico tres plateaus de edad albiana-aptiana llamados Plateau 
Otong Java (OJP), Hikurangi (HP) y Manihiki (MP) (ver Figuras 4.1 y 5.3), Taylor 
[2006] propuso un origen común de estas provincias magmáticas debido a que 
presentaban una geoquímica similar y que además existían evidencias batimétricas 
como ridges mid-oceánicos extintos entre ellos que podrían haber generado la 
fragmentación de un único gran plateau, que posteriormente fue nombrado como 
Plateau Otong Java Nui. En base a 
esto se postula que entre los 125 y 
110 Ma se generó un nuevo pulso 
magmático cerca de la triple unión 
entre las placas Pacífico-Farallón-
Fénix que dio origen a esta extensa 
provincia ígnea, que abarca el 1% 
de la superficie de la tierra [Taylor, 
2006]. Debido a la posición en que 
se encontraría este plateau, se 
postula que existieron fragmentos 
conjugados de este en la Placa 
Farallón y en la Placa Fénix, como 
lo han propuesto otros autores 
[Soler et al., 1989; Larson, 1991; 
Larson et al., 2002; Viso et al., 
2005; O’Driscoll et al., 2012], por 
lo que en la reconstrucción 
tectónica se considerará la 
existencia de estas provincias 
ígneas. 

Durante la era Cenozoica 
también se han generado plateaus 
oceánicos entre las placas Pacífico y 
Farallón, como el Toumoto Ridge 
(TR), el Austral Ridge (AR) y el 
Marquesas Ridge (MqR), Gutscher 

Figura 4.1 Distrubución de los plateaus oceánicos 
generados entre los 146-110 Ma en el Pacífico. Las líneas 
azules corresponden a las anomalías magnéticas 
generadas por los centros de expansión contiguos a la 
Placa Pacífico, las líneas rojas corresponen a anomalías 
magnéticas generados en la formacón de la microplaca 
Trinidad [modificado de Nakanishi, et al. 1992] 
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et al., [1999] proponen que existió un conjugado del Marquesas Ridge en la Placa 
Farallón llamado “Inca Plateau” que ha sido subducido en el margen peruano entre las 
latitudes 1 y 7°S hace 10 Ma [éste estudio]. Además se pueden encontrar en la batimetría 
actual de la Placa de Nazca los conjugados del Austral Ridge y del Toumoto Ridge 
(Iquique Rige y Nazca Ridge). 

4.2.2 Rastros de Hot Spot 

Los rastros de Hot Spot son cadenas de montes submarinos, que se forman debido 
al movimiento de la placa sobre la que se encuentra la pluma mantélica que los genera. 

Para el margen sudamericano, se considerará la existencia de 3 Hot Spot, (Nazca 
(Nz), San Félix (SF) y Juan Fernandez (JF)) imágenes de la batimetría oceánica 
obtenidas mediante la anomalía gravimétrica muestan otras cadenas de montes 
submarinos que podrían deberse a la actividad de plumas mantélicas, como por ejemplo 
la cadena de Copiapó que colisiona con el margen a la latitud de Chañaral, [Contreras-
Reyes & Carrizo, 2011] que es paralela al rastro de SF y JF, sin embargo, debido a la 
escasa información que se tiene de este rasgo batimétrico, no se considera en la 
reconstrucción de este estudio.   

5 Reconstrucciones Tectónicas 

A continuación se 
presentan la reconstrucción 
tectónica realizada en base al 
modelo de Seton et al., [2012] y 
a la batimetría oceánica 
observable gracias a las 
anomalías gravimétricas 
captadas satelitalmente y del 
sonar de los barcos que genera 
imágenes de mayor precisión del 
fondo marino. 

El cron 34 (Super Chron 
del Cretácico Superior) es un 
periodo de polaridad normal 
entre 120.4-83.5 Ma según la 
escala de tiempo geomagnético 
que se usa en este estudio [Cande & Kent, 1995; Gradstein et al., 1994], durante este 
periodo se generó corteza oceánica cuyo origen tectónico se encuentra pobremente 
constreñido. Uno de los objetivos de este trabajo es entregar una reconstrucción que 
explique los rasgos batimétricos observables en toda esta zona.  

Figura 5.1 Metodología para la determinación de 
polos de rotación y velocidad angular de placas oceánicas 
cuya corteza está subducida. 
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Figura 5.2. Contexto textónico durante el desarrollo y la deriva del Magellan Rise y del 
hipotético Plateau Cai Cai. Las líneas azules representan los centros de expansión oceánicos. 
Las flechas azules representan la dirección tangencial del movimiento de las placas 
oceánicas, mientras que las flechas rosadas representan el movimiento de la Placa 
Sudamericana. Las líneas rojas representan las zonas de subducción. 
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Además del problema del crón 34, gran parte de la corteza oceánica que involucra 
esta reconstrucción se encuentra subducida en el margen sudamericano o antártico. El 
método que se utilizó para asignar polos de rotación y velocidad angular durante la 
generación de esta corteza subducida, es de expansión simétrica con respecto al ridge 
mid-oceánico que la generó (Figura 5.1) [Stock & Molnar, 1988], esta técnica no 
considera saltos en los ridges, pero no asume expansión oceánica ortogonal al ridge. 
Considerar expansión oceánica simétrica parece razonable considerando que la 
asimetría en la acreción cortical acumulada en el ridge Pacífico-Farallón (Nazca) es entre 
10-12%, siendo esta la mayor del mundo [Müller et al., 1998] 

5.1 Deriva del Magellan Rise 

El Magellan Rise es un plateau oceánico de edad entre 150-130 Ma [Winterer et al., 
1973] que se encuentra sobre las anomalías M21 hasta la M12 (146-134 Ma) del set de 
lineamientos Fénix, por lo que este plateau se habría formado sobre el centro de 
expansión oceánica entre la Microplaca Trinidad (que luego se acrecionó a la Placa 
Pacífico) y la Placa Fénix (Figura 5.2). Probablemente este evento magmático generó un 
plateau conjugado en la Placa Fénix, al que llamaremos Cai Cai Plateau (CCP), en 
alusión a la serpiente marina mitológica de la cultura mapuche Caicai Vilu que quiso 
inundar todos los territorios alzados donde vivían los mapuches. 

El CCP se habría desplazado hacia el SSE guiado por la rotación de la Placa Fénix 
propuesta por Larson et al., [1972] hasta que se generó el crón M0 (121 Ma) (Figura 5.2 y 
5.4). 

5.2 Contexto tectónico durante el supercron 34 

La evolución tectónica de las placas oceánicas del Pacífico, durante la formación 
del  Otong Java Nui Plateau (OJNP) es compleja, el OJNP se habría formado en el centro 
de expansión de las placas Pacífico-Fénix hace 125-115 Ma [Larson, 1991]. La generación 
de este plateau y su posterior (o contemporánea) fragmentación fue propuesta por Billen 
& Stock [2000] y por Taylor [2006].  La reconstrucción tectónica realizada para este 
periodo se basa en las observaciones de Larson et al. [2002] y Viso et al. [2005] sobre la 
orientación de la fábrica del suelo oceánico (Figura 5.3), dado que este periodo pertenece 
al supercrón de polaridad normal del Cretácico Superior, por lo que no se puede 
interpretar velocidades de expansión mediante lineamientos magnéticos. 

Dado que la orientación de la fábrica del suelo oceánico entre zona de fractura de 
Clipperton (CFZ) y la zona de fractura de Galápagos (GFZ) es ortogonal a los 
lineamientos Fénix, al igual que la batimetría en la Cuenca Ellice (ver Figura 5.3), 
sugiere que ocurrió un salto en el centro de expansión Pacífico-Fénix desde la CFZ hasta: 
1) La esquina NW del Plateau Manihiki (MP) al este del Escarpe este Manihiki (EEM) y 
2) al sur del MP para la corteza generada al oeste del EEM (ver Figuras 5.3 y 5.4). Dado 
que el EEM separa estos dos dominios y que existe movimiento relativo entre estos, 
reflejado en evoluciones tectónicas distintas, se propone que un EEM fue un límite 
transformante de placas. En el dominio Este se encontraba el Osbourn Through (OT), 
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rift que separaba la Placa Manihiki de la Placa Hikurangi (y sus plateaus homónimos), 
como lo proponen Billen & Stock [2000]. En el dominio Oeste se encontraría otro centro 
de expansión, separando la Placa Roratonga de la Placa Aluk (ver figura 5.4) [este 
estudio]. La Placa Roratonga se bautiza por una isla volcánica que se encuentra sobre la 
corteza generada en este centro de expansión, al sureste del Plateau Manihiki. El 
Osbourn Through estuvo activo entre 120 a 115, hasta 86 Ma, momento en el cual el 
Plateau Hikurangi (HP) se habría acrecionado al Chatham Rise (CR) (Figura 5.3), 
(fragmento de corteza continental), deteniendo la subducción y la expansión del suelo 
oceánico proveniente del Osbourn Through [Billen & Stock, 2000; Worthington et al., 
2006].  

Se deduce también un salto hacia el oeste del centro de expansión Pacífico-
Farallón, al Roratonga-Farallón al sur de la Clipperton F.Z., debido a que la corteza 
generada en la Cuenca Ellice, movió el Plateau Manihiki hacia el este, por lo el centro de 
expansión Roratonga-Farallón debió haber estado unos 1000 km más hacia el oeste de lo 
que se encuentra hoy con respecto a la corteza al norte de la Cliperton F.Z. 
(considerando la mitad de la corteza generada en la Cuenca Ellice), este fenómeno 
provocó la acreción de la corteza oceánica de la Placa Fénix, donde se encontraría el 
Plateau Cai Cai, a la Placa Farallón.  

Por otro lado, la evolución tectónica entre la Clipperton F.Z. y la Galápagos F.Z. 
estuvo marcada por la apertura de la Cuenca Ellice debido al centro de expansión Nova-
Canton (N-CT) (Figura 5.3). Dado que la batimetría en esta zona muestra que la fábrica 
del suelo oceánico es paralela al N-CT y zonas de fractura ortogonales a este, Taylor 
[2006] propuso que el N-CT causó la fragmentación entre el Plateau Manihiki y el 
Plateau Otong Java. Un análisis más detallado de la batimetría de la Cuenca Ellice 
realizado por Chandler et al. [2012], fortalece esta interpretación. La corteza oceánica 
generada por el N-CT abarcaría solo hasta el borde oeste del Plateau Manihiki, debido a 
que la batimetría al norte del Plateau Manihiki revela mayor relación con el Centro de 
expansión conjugada con la Placa Farallón.  

Este estudio supone que durante este periodo, el rift que separó la Placa Manihiki 
de la Placa Farallón se encontraba al norte del Plateau Manihiki (MP), como lo propuso 
Larson et al. [2002] (Figura 5.4). Las zonas de fractura curvas al norte de este plateau se 
alinean ortogonales a la fábrica del suelo oceánico originada durante el cron 34 (120-83 
Ma), por lo que la corteza generada en la placa Farallón a norte del MP, pudo haber 
transportado otro fragmento del OJNP, este fragmento se denominará en este estudio 
como Mollendo Plateau (MoP), como lo hizo Soler et al., [1989] al conjugado del Plateau 
Manihiki en la Placa Farallón (Figura 5.4).  
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Figura 5.3 Mapa batimétrico. [Ryan, et al. 2009] donde se muestra la ubicación de los plateaus 
cretácicos Ontong Java Plateau, Manihiki Plateau, Hikurangi Plateau, y Magellan Rise. La orientación 
de fábrica del suelo oceánico inferida de datos de sonar compilados en la página web 
http://www.marine-geo.org/tools/maps_grids.php (líneas negras). Las zonas de fractura son las 
líneas blancas y la traza de la triple unión de Tongareva se muestra en morado, las líneas verdes 
corresponden a centros de expansión oceánica extintos, las fosas se indican con las lineas negras 
cuyos triángulos indican la polaridad de la subducción. Los lineamientos magnéticos Fénix se 
muestran en celeste (M14 al M0 [134.8-120 Ma]), mientras la línea amarilla corresponde al cron 34 
(83.5 Ma). En la esquina inferior izquierda se muestra un mapa que muestra la ubicación de la figura 
con respecto a Australia y Sudamérica (cuadro enrojecido). Modificado de Taylor (2006). 
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Figura 5.4. Reconstrucción tectónica durante el Supercrón 34 (120-83 Ma). Los polígonos 
azules muestran la posición de los plateaus, las líneas azules representan centros de expansión 
oceánicos, las líneas rojas muestran zonas de subducción cuya polaridad se indica por los triángulos 
rojos. Las flechas muestran la dirección del movimiento de las placas, limitadas por los bordes 
anteriormente descritos. La edad de la reconstrucción aparece en la esquina superior derecha de 
cada cuadro. 
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5.3 Triple Unión de Tongareva 

En la esquina NW del Plateau Manihiki se generó la unión de 3 centros de 
expansión oceánica (ver Figura 5.4), las placas involucradas en este proceso fueron 
Roratonga, Farallón y Aluk. La traza dejada por esta triple unión se puede apreciar hoy 
en la placa Pacífico en la intersección de los lineamientos ~N-S generados por el centro 
de expansión Roratonga-Farallón, y los lineamientos ~E-W generados por el ridge mid-
oceánico Roratonga-Aluk (Figura 5.3) [Larson et al., 2002]. Debido a que el centro de 
expansión Roratonga-Aluk se encontraba adyacente al Plateau Manihiki, probablemente 
la placa Aluk llevó consigo un conjugado de este Plateau, que siguó una trayectoria hacia 
el sur, guiado por el movimiento de la Placa Aluk, como lo proponen Larson et al. 
[2002]. Este plateau es denominado en este estudio como Plateau Caleuche (CP), en 
alusión al barco fantasma de la leyenda chilota (ver Figura 5.4). 

La reconstrucción realizada en este estudio indica que el CP alcanzó la zona de 
subducción antártica hace ~100 Ma, este momento coincide con el cambio en la 
geoquímica del magmatismo en Nueva Zelandia [Tulloch, et al. 2009] y en la Tierra de 
Marie Bird (Antártica) [Adams et al., 1995], pasando de un magmatismo tipo I, a uno 
tipo A. Cabe señalar que según el modelo de Seton et al. [2012], La Isla Sur de Nueva 
Zelandia comenzó su fragmentación del continente antártico hace unos 100 Ma. 
Clemens et al. [1986] señalaron que el magmatismo tipo A se da en contextos 
anorogénicos, por lo que este cambio en la geoquímica es una evidencia del cese de la 
subducción en ese margen [Luyendyk, 1995]. Según Luyendik [1995], este proceso se 
debió a la colisión entre el Plateau Hikurangi y el Chatham Rise (ver Figura 5.3, 
coordenadas 40°S, 180°W), sin embargo, el modelo de Seton et al, [2012] ubica esta 
colisión hace unos 86 Ma, contemporáneamente con el cese de la expansión del Osbourn 
Through. El presente estudio propone 2 posibilidades, 1) La colisión del Plateau 
Hikurangi en el margen antártico causó el cese de la subducción de ese margen, y el 
Osbourn Through se mantuvo activo hasta los 86 Ma, o 2) Lo que causó el cese de la 
subducción en dicho margen fue la colisión del Plateau Caleuche y luego se generó la 
separación de Nueva Zelanda de la Antártida hasta que colisionó con el Plateau 
Hikurangi. 

Al término del Supercrón 34 (83.5 Ma), las Placas Manihiki, Hikurangi y 
Roratonga se acrecionaron a la Placa Pacífico debido a la extinción de sus bordes activos 
adyacentes a esta placa, y el Osburne Though entre Hikurangi y Manihiki. Los ridges 
PAC-FAR y PAC-Aluk continuaron su expansión con algunos cambios de menor escala 
en sus parámetros rotacionales [Seton et al., 2012] hasta el crón 21 (47.9 Ma). 
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Figura 5.5 Reconstrucción Tectónica a los 47.9 Ma (Proyección Mercator). Las abreviaturas 
correspondientes a los Plateaus oceánicos se encuentran en la figura 5.4. Se muestra la batimetría 
esperada de la traza de los Hot-Spot en la Placa Farallón según la reconstrucción realizada en este 
estudio: Nazca Ridge (NR), Tal Tal Ridge (TTR), Juan Fernández Ridge (JFR). Se observa también la 
traza dejada en la Placa Pacífico por la unión triple Tongareva (TTJ) entre PAC-FAR-ALK, la 
contribución de este estudio se ve reflejada en el análisis batimétrico de la zona encerrada en los 
rectángulos naranjos (Figura 5.6), donde se interpreta la generación del centro de expansión entre 
Pacífico-Antártica a los 47 Ma debido a la continuación de la TTJ en un segmento de corteza oceánica 
que perteneció a la Placa Pacífico y ahora se encuentra acrecionado a la Placa Antártica desde la 
formación del Ridge PAC-ANT (~47 Ma). 

En este trabajo de realizó un estudio batimétrico en base el análisis de las imágenes 
recopiladas obtenidas por sonar de todas las expediciones realizadas en los proyectos de 
mapeo del suelo marino [Ryan et al., 2009], este estudio se centró en la zona encerrada 
en el polígono naranjo de la Figura 5.5 y se observa en mayor detalle en la Figura 5.6. La 
reconstrucción a los 47 Ma (Figura 5.5) muestra que existiría una continuación de la TTJ 
en la corteza perteneciente hoy a la Placa Antártica. El rasgo batimétrico de la TTJ 
corresponde al segmento que separa los lineamientos de la fábrica del suelo oceánico 
orientada ~E-W de los ~N-S. Observando detalladamente la batimetría reconstruída de 
esta zona a los 47 Ma (Figura 5.6), se puede apreciar una la semejanza entre las 
orientaciones entre la fábrica del suelo oceánico al norte y al sur de la discontinuidad, 
además, en el mapa de anomalías magnéticas de Maus et al. [2009], se observa que la 
orientación de los montes submarinos, también coincide con la orientación de las 
anomalías magnéticas en los lugares analizados. En base a toda esta evidencia, se 
interpreta que el centro de expansión PAC-ANT se activó durante el cron 21 (47.9 Ma) y 
que acrecionó un fragmento de corteza de la Placa Pacífico a la Placa Antártica. Esto 
implica la acreción de la Placa Antártica y el fin de la Placa Aluk. Además se aprecia que 
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los centros de expansión PAC-ALK y PAC-ANT son casi paralelos entre sí, por lo que se 
podría interpretar como un salto hacia el oeste del centro de expansión en cuestión 
[Eagles et al., 2004]. Sin embargo, no se puede determinar si la TTJ continuó activa 
después de la iniciación de del ridge PAC-ANT, debido a que posterioirmente, a los 29 
Ma años se activó otro centro de expansión que abrió el paso de Drake [Barker & Burrel, 
1977], cortó la corteza que fue acrecionada en la Placa Antártica y luego se subdujo en el 
margen de las Islas Shetland del Sur. Por esto, si la TTJ permaneció activa después del 
cron 21, el ridge PAC-ANT no se habría generado mediante el salto del ridge PAC-ALUK. 
La interacción entre el ridge FAR-Aluk y el margen sudamericano se encuentra poco 
constreñido, dada la  absoluta falta de información batimétrica de ambas placas, por lo 
que a juicio del autor de este trabajo, asignar parámetros cinemáticos a este rasgo 
tectónico es aventurado. 

 

Figura 5.6. Reconstrucción a los 47 Ma de la zona encerrada en rectángulos naranjos de la 
Figura 5.5. Las coordenadas actuales de la corteza en cuestión están en las esquinas de los 
rectángulos. En la esquina superior izquierda se muestra la ubicación de ambos rectángulos en la 
actualidad. Se rotó el rectángulo perteneciente a la Placa Pacífico en orden a la rotación esperada 
entre estas dos placas en los segmentos estudiados. La batimetría de la fábrica del suelo oceánico se 
resalta por las líneas blancas delgadas, y la traza de la TTJ se muestra en la línea salmón gruesa. La 
línea negra separa la porción de imagen utilizada en las áreas estudiadas. Las anomalías batimétricas 
adyacentes a ambas imágenes, el Hudson Trough en el lado Antártico y el Henry Trough Pacífico, se 
propone que son generadas por el rifting incipiente del centro de expansión PAC-ANT, imágenes 
tomadas de Ryan et al. [2009].  

Esta reconstrucción contradice la realizada por Larter et al. [2002] y Eagles et al. 
[2004], donde adjudican la corteza que se encuentra en el lado antártico, al norte de lo 
que en este estudio consideramos como TTJ como formada en la placa Farallón, en 
cambio según el análisis batimétrico realizado en éste estudio, pertenecería a la Placa 
Pacífico.  
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5.4 Plateaus Cenozoicos 

Al este de los plateaus generados durante el Cretácico Tardío, la batimetría actual 
de la Placa Pacífico muestra la existencia de otros tres plateaus oceánicos (Figura 5.7), 
estos se encuentran sobre los lineamientos de la fábrica del suelo oceánico y anomalías 
magnéticas generados en el centro de expansión PAC-FAR entre las anomalías 25 y 18 
(55.9 y 39.6 Ma respectivamente), y corresponden al Marquesas Plateau (MqP), 
Tuamotu Plateau (TP), y al Austral Plateau (AP). 

Según Gutscher et al. [1999], el MqP tuvo su conjugado en la Placa Farallón, al que 
llamó “Inca Plateau” que se subdujo bajo el margen peruano entre las latitudes 1 y 7°S 
hace 10 Ma [éste estudio]. La edad más antigua datada en este Plateau es de 5-5.5 Ma 
[Brousse et al., 1990], sin embargo, según Gutscher et al. [1999], la concentración de 
elementos incompatibles en las muestras extraídas indica contaminación con corteza 
oceánica, por lo que se interpreta que existió un evento magmático que intruyó o 
engrosó la corteza oceánica previa a los 5.5 Ma [Gutscher et al., 1999]. Además la 
orientación ~N32W del basamento de este Plateau, coincidente con la dirección de 
expansión del del rift PAC-FAR antes de los 43 Ma, sugiere que este se formó antes de 
dicha edad [Gutscher et al., 1999]. 

Debido a que el TP y el Nazca Ridge (NR) han sido ampliamente muestrados y 
estudiados (ver referencias en Gutscher, et al [1999]) estos autores suponen también que 
dichos plateaus tienen un origen común en el ridge mid-Pacífico entre 50 y 25 Ma. 

El basamento del AP fue datado por McNutt et al. [1997] en 40 Ma, similar a la 
edad del chron 18 (40.1 Ma), por lo que se considera que este plateau se formó cerca (o 
sobre) el ridge mid-Pacífico. El Iquique Ridge (IR) no ha sido datado hasta ahora, pero 
por su posición entre las zonas de fractura de conjugadas entre ambas placas, y por estar 
en las mismas anomalías magnéticas, pareciese ser el conjugado en la placa Farallón del 
AP [Gutscher et al., 1999] (ver Figura 5.7).  
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Figura 5.7 Plateaus oceánicos generados durante el Eoceno en las Placas Pacífico y Farallón 
(azul). Marquesas Plateau (MqP), Tuamotu Plateau (TP), Austral Plateau (AP), Nazca Ridge (NR), 
Iquique Ridge (IR). Más al este se encuentra el Plateau Manihiki (Cretácico). Las líneas amarillas 
corresponden a centros de expansión oceánica, la línea roja corresponde a margen de subducción, 
cuya polaridad se muestra según los triángulos rojos. 

6 Hot Spots 

Actualmente existen varias cadenas de montes submarinos subduciendo bajo el 
margen sudamericano, las que consideraremos en este estudio son producidas por los 
Hot-Spot de Nazca, San Félix, y Juan Fernandez.  Contreras-Reyes & Carrizo [2011] 
propusieron la existencia del Copiapó Ridge (entre otras dorsales oceánicas más) entre 
los Hot-Spots de San Félix y Juan Fernández,  sin embargo, debido a la discontinuidad 
del Copiapó Ridge (En promedio un monte submarino que alcanza la cota -1000 msnm 
cada 150 km) no se considerará en la reconstrucción. 

6.1 Nazca Ridge 

Existe una controversia acerca del origen del Nazca Ridge, estudios 
geocronológicos [Ray et al., 2012] muestran una progresión en la edad de las muestras 
hacia el continente, sin embargo, no se tiene clara la posición de la pluma mantélica que 
originó estos montes, debido a que dataciones realizadas a muestras de la Isla Salas y 
Gómez, registran edades de 1.3 y 1.9 Ma, mientras que para la Isla de Pascua que se 
encuentra ~400 kms al oeste se han datado muestras en el rango entre 0.13 y 2.4 Ma 
(ver referencias en Ray, et al. [2012]), por lo que podrían tratarse de dos Hot-Spots 
diferentes. Sin embargo, tomografías sísmicas realizadas por Montelli et al. [2006], 
muestran anomalías negativas de velocidad de onda S del manto en esta zona con un 
radio de 400 km centrado en la posición entre Isla de Pascua e Isla Salas y Gomez (27°S, 
108°W). El Nazca Ridge registra una desviación en su rumbo en las coordenadas 24°S, 
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84°W de N85E a N44E, las rocas datadas en donde se registra esta desviación registran 
una edad de 23±1 Ma [Ray et al., 2012], esta edad es consistente con la fragmentación de 
la Placa Farallón en las Placas de Cocos y de Nazca, registrando también un cambio en 
los parámetros rotacionales de ambas placas con respecto a la Placa Farallón. 

 

Figura 6.1. Posición de los Hot-Spots de Nazca, San Félix y Juan Fernandez, con rescpecto a la 
Placa de Farallón-Nazca según la reconstrucción realizada por Somoza [1998], acoplada con la 
posición de los montes submarinos y la malla de referencia realizada por Wessel & Kroenke [2008] 
en base a los Hot-Spots del Pacífico. El Tal Tal Ridge (TTR) y el Juan Fernández Ridge (JFR) son las 
cadena de montes submarinos producida por los Hot-Spots de San Félix y Juan Fernández 
respectivamente. Se muestran también las edades predichas en esta reconstrucción para los montes 
submarinos de las tres cadenas estudiadas. La posición de los Hot-Spot en la Placa Sudamericana no 
considera la flexión de la placa oceánica producto de la subducción. 

6.2 San Félix 

Dataciones obtenidas de lavas de la Isla San Félix realizadas por Haase et al 
[2000], muestra una edad de 0.421±0.018 Ma, lo que implica que el evento magmático 
que generó esta isla no tiene relación con la fuente que generó el Nazca Ridge, distante a 
menos de 200 km de la Isla San Félix (ver Figura 6.1), si no que se trataría en sí de un 
Hot-Spot, lo que se corroboraría mediante el estudio de la batimetría al este de dicha 
isla, donde se observan una cadena de montes submarinos que alcanza el margen 
sudamericano en la latitud 25°S frente a la ciudad de Tal Tal, Contreras-Reyes & Carrizo 
[2011] llamaron a esta cadena de montes submarinos “Tal Tal Ridge”. No se han 
realizado dataciones a los montes submarinos de esta cadena. La edad mostrada en la 
figura 6.1 corresponde a la edad predicha mediante la reconstrucción realizada en este 
estudio. 
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6.3 Juan Fernández 

Estudios geocronológicos realizados a las lavas del archipiélago de Juan Fernández 
muestran edades que varían entre 1-4 Ma para la Isla Robinson Crusoe, y ca. 1 Ma para 
la Isla Alejandro Selkirk que se encuentra unos 180 km más al este [Reyes & Lara, 2012]. 
Según estos autores, la gran desviación de las edades obtenidas para la Isla Robinson 
Crusoe se debe a episodios magmáticos post-erosionales que son posteriores a la 
actividad de la pluma mantélica que originó el basamento de esta isla. El Guyot 
O’Higgins es un monte submarino datado por von Huene et al. (1997) en 8.5±0.4 Ma, 
este se encuentra a unos 200 km al oeste de Valparaíso y a unos 100 km de la Fosa de 
Chile-Perú. La hipótesis de que este archipiélago y sus montes submarinos fueron 
generados debido a un hot-spot es apoyada por la progresión hacia el este de la edad de 
estas formaciones [Yañez et al., 2001]. 

Los parámetros rotacionales de estos Hot-Spots fueron determinados en este 
estudio mediante la posición de los montes submarinos según la edad de estos (para los 
que existen dataciones) con respecto a la Placa de Farallón-Nazca (ver estos parámetros 
en el Anexo A). Dado que estos Hot-Spots tendrían actividad más antigua que la datada 
en los montes submarinos más cercanos al margen, se acoplaron estos parámetros 
rotacionales al de la malla de referencia de los Hot-Spots del Pacífico realizada por 
Wessel & Kroenke [2008], para determinar su posición con respecto a la Placa Farallón-
Nazca 
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7 Velocidad de Convergencia 

En base al modelo de Somoza [1998] se realizó un análisis de la velocidad de 
convergencia de la Placa Farallón-Nazca con respecto al margen de la Placa 
Sudamericana, el procedimiento para realizar este análisis fue el siguiente:  

1) Se calcula el azimut del margen en cada 1° (111.19 km) en la latitud considerando 
las restauraciones propuesta por Arriagada et al. [2008] y Arriagada et al. [2013] 
en intervalos de 1 Ma. interpolando la coordenada longitud del margen entre los 
términos extremos de 0, 15 y 40 Ma. 

2) Se calcula la magnitud y la dirección del vector de convergencia entre ambas 
placas según la metodología propuesta por Cox & Hart [1986], en cada punto del 
margen analizado en intervalos cada 1 Ma. 

3) Se calcula las componentes ortogonales y paralelas al paleomargen considerando 
el azimut del paleomargen y la dirección de la velocidad de convergencia. 

Para determinar el vector de convergencia en base a las componentes ortogonales 
de las coordenadas geográficas (Norte y Este), se utilizaron las fórmulas propuestas por 
Cox & Hart [1986] en el Capítulo 4 del libro Plate Tectonics, How It Works, Blackweel 
Publishers, 1986. Estas fórmulas toman la información de los modelos de movimiento de 
las placas (polos de rotación y velocidad angular de una placa con respecto a otra) para 
calcular el vector de convergencia en un punto en el contacto entre estas dos placas. A 
continuación se muestran dichas ecuaciones: 

   ⃑⃑          (1) 

 

Donde   es la velocidad de convergencia entre la Placa A y la Placa B en el punto    

del margen donde se desea evaluar la velocidad de convergencia.  ⃑⃑    es el vector de 
rotación de la Placa A con respecto a la Placa B, este se puede descomponer en el 
producto de la velocidad angular escalar y las coordenadas del polo de Euler.   es el 
radio de la tierra. 

Para calcular este producto cruz de forma más simple, se cambian las coordenadas 
esféricas (latitud   y longitud  ) a coordenadas cartesianas, donde el eje  x representa el 
eje que cruza la tierra diametralmente entre el punto 0°N, 180°E y 0°N, 0°E, el eje y 
entre los puntos 0°N, 90°E y 0°N, 90°W, y el eje z entre el polo norte y el polo sur, según 
las siguientes transformaciones (para un punto sobre la superficie de la Tierra   
        ): 

             

             

        

(2) 
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Así, la ecuación (1) queda de la forma: 
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)    (

           

           

           

) (3) 

 

Para transformar el sistema de coordenadas cartesianas a las coordenadas 
geográficas del punto de interés (direcciones Norte, Este y profundidad) se utiliza la 
siguiete transformación: 

  (

                          
          

                           
) (4) 

 

Donde   representa la latitud y   la longitud del punto de interés. 

Finalmente, las componentes Norte, Este y profundidad de la velocidad de 
convergencia quedan definidas por la siguiente ecuación: 

(

  

  

  

)    (

  

  

  

) (5) 

 

Este procedimiento se programó en lenguaje MatLab y el código se puede revisar 
en el Anexo B. Los resultados de este análisis se aprecian en la Figura 7.1. 
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Figura 7.1. Velocidad de convergencia de la Placa Farallón-Nazca con respecto a la Placa 
Sudamericana. a) Componente ortogonal al margen de Sudamerica de la velocidad de convergencia 
entre la Placa Farallón-Nazca y la Placa Sudamericana (mm/año). b) Componente paralela al margen 
de Sudamerica de la velocidad de convergencia entre la Placa Farallón-Nazca y la Placa Sudamericana 
(mm/año), valores posítivos corresponden a movimiento dextral, y los negativos a movimiento 
sinestral. c) Ángulo entre el vector de convergencia de la Placa Farallón-Nazca y Sudamericana y el 
margen occidental de Sudamérica. d) Seno del Ángulo de convergencia (ortogonalidad de la 
convergencia). Para la confección de estas figuras se consideró la restauración del Oroclino Boliviano 
y del Maipo propuesta por Arriagada et al. [2008] y Arriagada et al. [2013]. 
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8 Fuentes de error 

Una fuente de error de este modelo proviene de la suposición implícita de Somoza 
[1998] que los parámetros de rotación de la Placa Farallón-Nazca se realizaron 
considerando tiempos discretos, donde el polo de rotación y velocidad angular son fijos 
(considerando Sudamérca fija con respecto a las coordenadas geográficas actuales). 
Dado esto, se propone para estudios posteriores, considerar que los parámetros 
rotacionales de la Placa Farallón-Nazca se dan únicamente por la generación de corteza 
oceánica proveniente de los Ridges mid-oceánicos que la limitan (Placa Pacífico, 
Antártica y Cocos), con esto, el modelo que se genreraría tendría parámetros 
rotacionales variables entre los cambios de primer orden dados por las 
reconfiguraciones en la tectónica global de placas. 

Otra fuente de error radica en que la definición de los parámetros rotacionales de la 
Placa Farallón y de la Placa Fénix entre los 150 Ma y los 47.9 Ma, se realizó considerando 
el método de half-stage spreading  [Stock & Molnar, 1988]. Dado que hasta ahora no hay 
forma de saber la asimetría de acreción cortical de la placa ya subducida, se consideró 
este método para establecer los parámetros rotacionales de estas Placas durante dicho 
periodo. También se debe considerar la posibilidad de la existencia de otras placas que 
hayan existido durante este periodo entre el Ridge mid-oceánico Pacífico-Farallón y el 
margn sudamericano, de haber existido alguna placa de estas características sería difícil 
conocer sus parámetros rotacionales, dado que toda la corteza que la habría compuesto 
ya habría sido subducida bajo el margen sudamericano, eliminando el registro tanto de 
sus anomalías magnéticas como de su batimetría. 

Para el cálculo de la velocidad de convergencia, no se consideró la erosión tectónica 
en el margén sudamericano que podría haberse generado entre los 40 Ma y la 
actualidad, además se suma a esto, el error asociado a la restauración del oroclino 
boliviano y del Maipo hecha por Arriagada et al. [2008] y Arriagada et al. [2013]. 

Existe una evidente falta de información en el registro tectonoestratigráfico que 
restringen las fases tectónicas en el margen sudamericano temporal y espacialmente, 
considerando también la redefinición de las edades de la formaciones y actividad de las 
estructuras mediante nevas técnicas de datación, dado esto, la información se actualiza 
continuamente y por ende, en el futuro se podría llegar a resultados más concluyentes 
acerca de la relación entre la subducción de anomalías batimétricas y la ocurrencia de 
fases tectónicas. 
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9 Resultados 

Se realizó una reconstrucción tectónica de la Placa Farallón Nazca desde los 119 Ma 
hasta la actualidad, los parámetros de rotación se pueden revisar en el Anexo A. Entre 
los 119 y los 83.5 Ma esta reconstrucción se realizó mediante el método de half-stage 
spreading  [Stock & Molnar, 1988], que se basó en la orientación de la fábrica del suelo 
oceánico que se encuentran en la Placa Pacífico entre el Escarpe Este Manihiki y la 
anomalía 34 (83.5 Ma). Entre los 83.5 y 47.9 Ma, se basó en el mismo método 
considerando la geometría y orientación de las isócronas correspondientes a las 
anomalías entre la 34 y 21 (83.5-47.9 Ma). Entre los 47.9 y 40 Ma, se ocuparon los 
parámetros de rotación calculados por Pardo-Casas & Molnar [1987], finalmente entre 
los 40 Ma y la actualidad se consideró los parámetros rotacionales calculados por 
Somoza [1998]. No se consideraron los parámetros rotacionales realizados por Tabbens 
& Cande [1997] debido a que se basaron en las anomalías magnéticas que se encuentran 
al sur de la Zona de Fractura de Challenger, tampoco se consideró la reconstrucción 
realizada por Pilger [1984] debido a que no se tenían suficientemente constreñidas la 
posición y edad de las anomalías magnéticas. 

Para una mejor comprensión de la relación espacio temporal entre la subducción 
de anomalías batimétricas y eventos compresivos, se graficaron ambos tipos de eventos 
(Figura 8.1). Se consideró como la latitud de subducción de las anomalías batimétricas a 
la latitud con que intersectaran el margen occidental de Sudamérica dejando esta fija y 
considerando también el cambio longitudinal del margen mediante las restauraciones 
realizadas por Arriagada et al [2008] y Arriagada et al [2013]. No se consideró como 
anomalía batimétrica las zonas de fractura ni los montes submarinos aislados. 

 

Figura 9.1. Eventos Tectónicos y subducción de anomalías batimétricas. La subducción de 
anomalías batimétricas solo se consideró después de los 70 Ma. 
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A grandes rasgos se puede apreciar en la Figura 8.1 que en la mayoría de los casos, 
la subducción de rasgos batimétricos estarían relacionados con eventos compresivos, sin 
embargo, no todos los eventos compresivos se relacionan con la subducción de estas 
anomalías, sobretodo en el caso de los eventos registrados al sur de los 40°, se debe 
considerar para que a estas latitudes no se registra suficiente información que provenga 
de anomalías magnéticas ni batimétricas en la corteza oceánica que cerciore cual es la 
placa oceánica que estaría interactuando con el margen. Comparando las figuras 7.1 y 
8.1, se puede verificar que los eventos extensionales estarían relacionados con períodos 
de lenta velocidad de convergencia y/o con alto ángulo de oblicuidad entre la velocidad 
de convergencia y la orientación del margen. 

La subducción del Cai Cai Plateau coincide temporal y espacialmente con el 
desarrollo de la fase K-T (65 Ma). En esta época no se registran eventos compresivos que 
abarquen grandes segmentos en el margen, por lo que este evento compresivo local 
podría correlacionarse solo con esfuerzos locales, originados probablemente por la 
subducción de anomalías batimétricas. 

La fase incaica se desarrolló unos pocos millones de años después del momento en 
que se sugiere la subducción del MoP (50 a 45 Ma), y el segmento en que abarca se ubica 
entre el norte de la subducción de este plateau, y aproximadamente al sur de donde se 
estaría subduciendo el JRF, y coincide también con un periodo de alta velocidad de 
convergencia [Pardo-Casas & Molnar, 1987]. 

También se puede establecer que el desarrollo de la fase compresiva Quechua 1, 
ocurre en similar latitud y temporalidad con respecto a la subducción del Plateau Inca, 
propuesto también por Gutscher, et al. [2000]. 
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10 Discusión y sugerencias para estudios futuros 

Las condiciones que determinan las implicancias geodinámicas y tectónicas de las 
anomalías batimétricas al interactuar con los márgenes de subducción, no están claros. 
Aunque podrían resumirse en cuatro tipos de interacciones [Vogt & Gerya, 2014]: 1) 
Subducción completa: asociado a un brusco alzamiento en el antearco, y la formación de 
cuencas de trasarco. 2) Acreción frontal: genera engrosamiento cortical y la formación 
de fajas plegadas y corridas, también podría provocar el cese de la subducción y la 
consecuente delaminación de la corteza oceánica. 3) Acreción Basal: cuando la anomalía 
batimétrica se acreciona en el canal de subducción a la placa continental provocaría la 
migración de la subducción y la delaminación de corteza oceánico, lo que generaría la 
ocurrencia de plumas astenosféricas producto de la fusión parcial de la corteza oceánica 
delaminada. 4) por último los plateaus oceánicos pueden disminuir el ángulo de 
subducción al punto de volver a contactar la placa continental con la placa oceánica 
luego de haber se subducido, este fenómeno llamado “underplating” generaría la 
exhumación de la corteza oceánica, la cual registraría altos grados de metamorfismo y en 
algunos casos  esta exhumación podría generar un brusco alzamiento de la superficie.  

Tetreault & Buiter [2014] realizaron una compilación de rasgos batimétricos que 
actualmente se pueden observar en el suelo oceánico. Considerando el espesor y la 
densidad cortical, de los rasgos batimétricos acretados reconocibles en el registro 
geológico, los plateaus oceánicos suelen acretarse frontalmente (colisión), mientras que 
los montes submarinos suelen subducir fácilmente si no son incorporados al prisma de 
acreción. Estas conclusiones coinciden parcialmente con el registro geológico y la 
reconstrucción realizada en este trabajo, debido a que no se han encontrado formaciones 
geológicas en el continente que puedan ser atribuibles a la acreción de alguna de las 
cadenas de montes submarinos estudiadas. Mientras que en el caso de los plateaus 
oceánicos, la región del antearco de Ecuador está ampliamente estudiada [Daly, 1989; 
Jaillard et al., 1995;  Jaillard et al.,  2004; Van Melle et al., 2008; Kerr & Tarney, 2005; 
Luzieux, 2006]  y se reconoce que se trata de uno o varios plateaus oceánicos 
acrecionados al continente. Sin embargo, para los plateaus oceánicos Cai Cai e Inca, no 
se les ha atribuido algún bloque continental que corresponda a estos plateaus. Cabe 
considerar que los pleteaus conjugados a Cai Cai e Inca (es decir Magellan Rise y 
Tuamotu Plateau en la Placa Pacífico) son mucho más pequeños que el Plateau Otong 
Java Nui (conjugado del Plateau Mollendo que interactúa con el margen sudamericano a 
la latitud de Ecuador durante el Eoceno Temprano [ver figura 8.1]), lo que 
probablemente haya sido la causa de su probable subducción completa. 

Otra observación que se puede extraer de la compilación realizada por Tetreault & 
Buiter [2014] es que, en general, los ridges oceánicos producidos por los Hot-Spots en 
zonas cercanas a los centros de expansión oceánica (Nazca Ridge, Carnegie Ridge, Cocos 
Ridge) suelen tener una estructura cortical más profunda que los ridges originados por 
los Hot-Spot intraplaca (Juan Fernandez Ridge, San Felix Ridge). En este último caso, 
estos suelen formase por una cadena discontinua de montes submarinos, mientras que 
en el primer caso, se trata de una anomalía batimétrica continua y con relieve menos 
abrupto. Este fenómeno podría traer diferentes consecuencias en la geodinámica del 
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margen al subducirse dichos rasgos batimétricos, por lo que se sugiere abordar este tema 
en estudios futuros. 

 Cloos [1993] caracterizó cualitativamente los efectos tectónicos que podrían 
producir la subducción de distintos tipos de anomalías batimétricas y fragmentos 
continentales en la placa cabalgante, considerando el área de la anomalía y su espesor 
litosférico. Sin embargo, no consideró la edad de la placa oceánica, ni la velocidad de 
convergencia. Modelos análogos [Boutelier et al., 2003; Boutelier & Chemanda, 2011] y 
modelos numéricos [Hassani et al., 1997; Martinod et al., 2005; van Hunen et al., 1997; 
Vogt & Gerya, 2014] han tratado de predecir las implicancias geodinámicas de 
intersección de plateaus oceánicos, fragmentos continentales, ridges asísmicos, montes 
submarinos y ridges activos con la fosa, considerando su petrología, edad de la anomalía 
y de la placa subductante, velocidad de convergencia, espesor litosférico y geometría 
tridimensional de la anomalía. Sin embargo ninguno de estos estudios ha considerado la 
totalidad de estos factores en el desarrollo de estos modelos. Se requiere un estudio que 
abarque todos los factores mencionados para generar un modelo realista de las 
implicaciones tectónicas y geodinámicas de la interacción de anomalías batimétricas con 
márgenes de subducción.  

Rosenbaum & Mo, [2011], realizaron una revisión a todas las anomalías 
batimétricas que se están actualmente subductando a lo largo de los márgenes de 
subducción del Océano Pacífico. Este análisis mostró que solamente en el margen 
americano, la subducción de anomalías batimétricas se relacionaba con un menor 
ángulo de la subducción. En el margen asiático, por el contrario, la subducción de 
anomalías batimétricas estaría relacionada a mayores ángulos de subducción. Los 
autores de este estudio sugieren que este fenómeno podría deberse a que la deriva al 
oeste a escala global de la litosfera con respecto a la astenosfera [Doglioni et al., 1999] 
facilitaría la subducción somera en los márgenes donde la subducción ocurre en sentido 
este, y aumentaría el ángulo de subducción en los márgenes cuyo slab mantea en sentido 
oeste. 

El basamento de las formaciones Cenozoicas del antearco de Ecuador se ha 
descrito como basamento ígneo oceánico, datado en 123 Ma por [Lapierre et al., 2000] y 
en 84 Ma por Luzieux [2006]  llamada Formación el Piñón [Goossens & Rose, 1973; 
Lebrat et al., 1987], éste basamento posee razones de εNd y Pb que la sitúan entre una 
fuente magmática NMORB y HIMU [Lapierre et al., 2000], por lo que se especula que 
esta formación se originó en un hot-spot cercano a un ridge mid-oceánico [Lapierre et 
al., 2000], como lo es Islandia hoy en día. 

Numerosos estudios basados en el registro tectonoestratigráfico del antearco 
ecuatoriano han propuesto diferentes momentos en que este bloque de basamento se 
acrecionó al margen sudamericano, incluyendo entre el Campaniano Temprano al 
Eoceno (80-35 Ma [Benitez, 1995]), Paleoceno (65-56 Ma, [Daly, 1989; Jaillard et al., 
1995;  Jaillard et al.,  2004; Van Melle et al., 2008]), Eoceno (55-35 Ma, [Kerr & Tarney, 
2005]) y Cretácico Tardío [Luzieux, 2006]. Considerando que este bloque ha sido datado 
en 123 Ma, edad que sería sincrónica con la formación del plateau Otong Java Nui, y las 
propiedades geoquímicas expuestas por Lapierre, et al [2000], y la reconstrucción 
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tectónica realizada en este estudio, el autor de este trabajo propone que este bloque de 
basamento corresponde al Plateau Mollendo (MoP), que se fragmentó del Plateau Otong 
Java Nui hace unos 120 Ma y que se habría acrecionado en el margen sudamericano 
durante el Eoceno Medio (51-45 Ma).  

Se sugiere que se compare petrográfica y geoquímicamente la formación el Piñón, 
con la corteza oceánica de los plateaus que oceánicos que componían el OJNP, utilizando 
datos de Lapierre et al. [2000] para la formación El Piñón y de Timm et al. [2011] (entre 
otros) para las formaciones que conforman los depósitos atribuídos a la formación del 
OJPN. 

Debe considerarse que varios autores han expuesto que otros bloques tectónicos se 
han acrecionado en la misma latitutd en el margen sudamericano [Luzieux, 2006; Van 
Melle et al., 2008; Vallejo et al., 2009], como es el caso del Arco de Islas intraoceánico 
de Macuchi [Egüez, 1986; Aguirre & Atherton, 1987] cuyos depósitos se encuentran en la 
cordillera principal, al este del bloque el Piñón. Estos factores no fueron abordados en 
este estudio, sin embargo, se sugiere realizar una reconstrucción tectónica acabada de 
esta zona durante el Cretácico Tardío y el Paleógeno, utilizando los datos 
paleomagnéticos obtenidos por Roperch [1987] y Luzieux [2006], para así comprender 
mejor la interacción del Plateau Mollendo (MoP) con el margen de los arcos de islas 
propuestos y el margen sudamericano. 

El período donde se muestra mayor desarrollo de rotaciones horarias y 
antihorarias de los bloques involucrados en el desarrollo del oroclino boliviano, es decir, 
durante el Eoceno Tardío al Oligoceno, coincide temporal y espacialmente con la 
subducción de los ridges de Tal Tal y de Juan Fernández. Otros autores han propuesto 
que el oroclino podría haberse producido por la colisión con el conjugado del Plateau 
Manihiki (Plateau Mollendo en este estudio) [O’Driscoll et al., 2012]. Sin embargo, ese 
estudio no tiene una reconstrucción tectónica que lo respalde.  

Otros autores han propuesto la generación de un Plateau oceánico proveniente de 
la interacción del Hot-Spot de Juan Fernández con alguna dorsal oceánica, que pudo 
haber subducido en el margen de sudamerica durante el Eoceno, que pudo haber 
provocado la fase Incaica y el desarrollo del Oroclino Boliviano [Martinod et al., 2010]. 
Sin embargo, no se tiene evidencia batimétrica de la interacción de alguna dorsal en la 
posición donde se encuentra el Hot-Spot de Juan Fernández. No obstante, según el 
estudio al oroclino del Maipo realizado por Arriagada et al. (2013), la subducción JFR 
muestra tener la capacidad de generar rotaciones a nivel litosférico, como la generación 
del Oroclino del Maipo durante 15 Ma, sin la necesidad de tener interacción con algún 
ridge oceánico para generar un plateau oceánico. Según la reconstrucción tectónica 
realizada en este estudio, el JFR interactuó por lo menos desde unos 70 Ma hasta los 25 
Ma (45 millones de años) con el margen a la latitud donde se generó el oroclino 
boliviano, durante etapas de alta velocidad y baja velocidad de convergencia, por lo que 
el autor de este estudio sugiere que la presencia del JFR, potenciada por la presencia del 
TTR explicarían la ocurrencia del oroclino boliviano. Se propone el desarrollo de 
modelos análogos y numéricos que respalden o refuten esta hipótesis. 
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Silver et al. [1998] propuso que la aceleración hacia el oeste de la Placa 
Sudamericana producto de la colisión de Africa con Eurasia hace 30 Ma, causó la 
compresión y el alzamiento del altiplano, además del desarrollo del oroclino boliviano. 
Sin embargo, no se realizó un modelo cuantitativo de los esfuerzos a los que se sometió 
la Placa Sudamericana, además no explica por qué el Oroclino Boliviano se desarrolló a 
esas latitudes y no otra. 

Capitanio et al. [2011] atribuyó la generación del Oroclino Boliviano a las 
variaciones de la edad de la placa oceánica subductante a lo largo del margen, donde la 
corteza oceánica más antigua generaría mayor tracción al subductar, cuyo efecto se vería 
reflejado en la migración hacia el este de la fosa, y el engrosamiento de la corteza 
continental. Sin embargo, este modelo solo explicaría la generación del Oroclino 
Boliviano, y de la ocurriencia de otras fases tectónicas o de la generación del Oroclino del 
Maipo. 

Además, el flat 
slab ocurre en el 
segmento que se 
encuentra entre la 
subducción del JFR y 
el TTR desde hace 12 
Ma [Kay et al., 1987], 
al igual que el que se 
encontraría según la 

reconstrucción 
realizada en este 
estudio durante el 
Eoceno Tardío-
Oligoceno Temprano 
la latitud donde se 
desarrolla el Oroclino 
Boliviano y que ha sido 
propuesta por Isacks 
[1988] y por James & 
Sacks, [1999], como 
también el flat-slab 
Mioceno [18-12 Ma] en 
la zona de la Puna 
propuesto por Kay & 
Abbruzzi [1996]. 

El inicio del 
desarrollo de las 
cuencas extensionales 
en Chile Central 
durante el Oligoceno, 
coincide con un 

Figura 10.1 Hipocentros de los sismos obtenidos del catálogo del 
USGS, y su posición con respecto a los Ridges oceánicos provenientes del 
Hot Spot de San Félix y Juan Fernandez (amarillo). La fosa se Chile-Perú  
se muestra en color verde y la línea de costa en color rosa. La barra de 
colores muestra la profundidad de los hipocentros en kilómetros. 
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periodo de baja velocidad de convergencia y se desarrollaron preferentemente en zonas 
de alta oblicuidad del ángulo de convergencia con respecto al margen con componente 
dextral (ver Figura 7.1). Sin embargo al norte de los 20°S se registra la Fase Aymara en 
cuyo límite sur se registra la subducción del Tal Tal Ridge,  

Entre los 25 y los 10 Ma se registra que la velocidad de convergencia es mayor a 120 
mm/año, y en gran parte del margen se registran eventos compresivos, aunque 
preferentemente ocurren cerca de la subducción de alguna anomalía batimétrica, como 
la Fase Quechua I que coincide con la subducción del Plateau Inca, y el cambio en la 
latitud de la subducción del JRF y del TTR que podría tener relación con el alzamiento 
de la Puna y de las Sierras Pampeanas como lo proponen varios autores [Smalley, et al. 
1993; Gutscher, et al. 2000]. En este periodo también se invierten las cuencas 
extensionales oligocenas [Charrier et al., 2002].  

Finalmente el desarrollo de la Faja plegada y Corrida de Aconcagua y el alzamiento 
de las Sierras Pampeanas de Córdova continúan hoy en día [Siame et al., 2006] sobre el 
lugar donde se estaría subduciendo el JFR. 

Actualmente se puede observar una relación entre la subducción del JFR con la 
ocurrencia de clusters sísmicos [Barazangi & Isacks, 1976; Gutscher et al., 2000; Yañez 
et al., 2002; Anderson et al., 2007]. En estos estudios se ha propuesto que la corteza 
donde se está subduciendo el JFR es la zona más somera del flat-slab, y que este cluster 
sísmico sería provocado por la subducción del JFR. En este estudio se propone que el 
cluster sísmico ubicado en el borde NW de la Puna al SE del Salar de Atacama, estaría 
relacionado con la subducción del TTR de un modo similar al JFR, debido a que la 
reconstrucción tectónica propuesta en este estudio sitúa la cadena de montes 
submarinos intersectándo este clúster sísmico (Figura 9.1). La generación de estos 
clúster sísmicos podrían deberse a el cambios de esfuerzos en la interfaz entre la placa 
oceánica y la cuña astenosferica debido a la anomalía en la corteza oceánica [Scholz & 
Small, 1997; Contreras-Reyes & Carrizo, 2011], como también por las reacciones de 
deshidratación que afectan a los minerales de alteración que tienden a mineralizar 
preferentemente en las fracturas que se encuentran comúnmente adyacentes a las 
anomalías batimétricas, [Kirby et al., 1996; Contreras-Reyes & Carrizo, 2011]. Además, 
un segmeto que abarca unos 200 km del arco cuyo límite sur coincide con la subducción 
del TTR y la ocurrencia de este clúster sísmico, se caracteriza por un corrimiento del arco 
de unos 100 km hacia el este, se sugiere en este estudio que este sería un efecto del TTR 
producto de una disminución local en el ángulo de subducción, sin embargo estudios de 
relocalización de hipocentros en esta área se necesitan para corroborar esta hipótesis. 

Se sugiere en este estudio que se realice un análisis de los mecanismos focales del 
clúster sísmico que coincide con la subducción del TTR, para así, conocer el campo de 
esfuerzos a la que está sometida la placa oceánica en ese lugar y establecer su posible 
relación con la subducción del TTR, como se hizo en el estudio de Anderson, et al. 
[2007] para el caso del clúster sísmico relacionado con el JFR. 

Otro tema interesante para abordar en trabajos futuros es la causa de los cambios 
globales de la configuración de las placas tectónicas, por ejemplo, realizando modelos 
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cuantitativos de fuerzas que podrían afectar los parámetros rotacionales de las placas 
tectónicas, como por ejemplo, la acreción frontal de algún plateau oceánico, como lo que 
podría haber ocacionado el cambio de la configuración global durante el Cretácico 
Tardío producto de la acreción del Plateau Hikurangi y el Plateau Caleuche en el margen 
antártico. O bien, estos cambios podrían estar más relacionados con cambios en el 
movimiento relativo entre la litosfera y la astenosfera a estala global, como lo sugiere 
[Doglioni et al., 1999]. 

Se sugiere también que se realicen campañas de obtención de muestras del 
basamento oceánico en la zona constreñida entre la Triple Unión de Tongareva y la 
anomalía 34, al este del Escarpe Este Manihiki, para así poder datarlas y tener un mejor 
entendimiento de la configuración tectónica en la época del Supercrón del Cretácico 
Tardío. También se sugiere un análisis de las variaciones de la intensidad magética 
dentro de la corteza generada en el Supercrón, para establecer subcrones basados en los 
cambios de intensidad magnética dentro de un mismo crón. También sería útil datar y 
analizar geoquímicamente los montes submarinos del TTR y así mejorar el 
entendimiento de este Hot-Spot y su movimiento con respecto a la Placa de Nazca. 
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11 Conclusiones 

La subducción de anomalías batimétricas durante el Cenozoico en el margen 
occidental de Sudamérica, coinciden aparentemente con periodos donde se registran 
eventos compresivos, como lo es el caso de la fase K-T (Plateau Cai Cai), la fase Incaica 
(Plateau Mollendo, Tal Tal Ridge y Juan Fernandez Ridge), y la fase Quechua 1 (Plateau 
Inca). Sin embargo, no todas las fases compresivas ocurren durante la subducción de 
estos rasgos batimétricos, algunas estarían relacionadas a periodos de alta velocidad de 
convergencia y convergencia ortogonal. 

La formación El Piñón, correspondiente al basamento del antearco en Ecuador, 
podría tratarse del Plateau Mollendo que se acrecionó, según la reconstrucción realizada 
en este estudio durante el Eoceno Medio. 

El cese de la subducción de la placa oceánica bajo la placa Antártica podría haber 
sido gatillado por la colisión de 2 plateaus oceánicos (Hikurangi y Caleuche) 
provenientes de la fragmentación del mega plateau Otong Java Nui. Esto ha generado el 
inicio del ridge mid-oceánico entre las Placas Pacífico y Antártica, provocado también 
que parte de la corteza de la Placa Pacífico se transfiriese a la Placa Antártica, se 
observan rasgos batimetrícos atribuibles a la migración de la Triple Unión de Tongareva 
hasta el mismo margen antártico en este fragmento de placa. 

El desarrollo de cuencas extensionales entre el Eoceno Tardío y el Mioceno 
Temprano coincide con un periodo de alta oblicuidad dextral y baja tasa de 
convergencia, su inversión habría sido gatillada por un aumento en la tasa de 
convergencia a los 25 Ma. 

La subducción del Juan Fernandez Ridge y del Tal Tal Ridge coincide 
espacialmente con la presencia de clústers de sísmos intraplaca de profundidad 
intermedia, estos clusters se podrían generar debido a la deshidratación de las 
estructuras asociadas a las anomalías batimétricas o a los efectos que podrían generar en 
el campo de estrés, la subducción de corteza oceánica anómala.  
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Anexo A 

Parametros de rotación utilizados para la reconstrucción tectónica. 

Tabla 2. Parámetros rotacionales de la Placa Farallón con respecto a la Placa Sudamericana 

Edad [Ma] Latitud [°] Longutud  [°] Ángulo [°] Referencia 

4.9 59.85 -104.09 -3.45 Somoza, 1998 

10.8 62.45 -99.37 -9.23 Somoza, 1998 

16 63.24 -96.4 -15.15 Somoza, 1998 

20.2 57.69 -96.58 -19.94 Somoza, 1998 

25.8 61.81 -96.85 -27.44 Somoza, 1998 

28.3 65.36 -101.28 -29.57 Somoza, 1998 

33 67.66 -115.24 -32.41 Somoza, 1998 

40 68.66 -131.76 -36.47 Somoza, 1998 

43.8 69.87 -133.07 -40.6 Pardo-Casas y Molnar, 1987 

47.9 70.29 -144.69 -46.34 Pardo-Casas y Molnar, 1987 

56.4 70.78 -151.95 -49.99 
Calculado mediante Gplates, 

este estudio 

68.5 69.3 -177.67 -58.2 
Calculado mediante Gplates, 

este estudio 

83.5 58.25 168.29 -71.02 
Calculado mediante Gplates, 

este estudio 

110 61.37 163.84 -107.74 
Calculado mediante Gplates, 

este estudio 

119 56.91 158.56 -118.46 
Calculado mediante Gplates, 

este estudio 
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Tabla 3. Parámetros rotacionales de la Placa Aluk con respecto al Plateau Manihiki. 

Edad [Ma] Latitud [°] Longutud [°] Ángulo [°] Referencia 

83.5 
La misma que la Placa Marie Byrd Land-

Antarctica Este 
Este estudio 

100 20.02 74.28 -33.97 
Calculado mediante Gplates, este 

estudio 

107 24.36 59.19 -28.31 
Calculado mediante Gplates, este 

estudio 

110 -12.32 -66.89 11.33 
Calculado mediante Gplates, este 

estudio 

119 7.88 -30.29 -0.3 
Calculado mediante Gplates, este 

estudio 

 

 

Tabla 4. Parámetros rotacionales de la Plateau Manihiki con respecto al Plateau Otong Java 
(Placa Pacífico). 

Edad [Ma] Latitud [°] Longutud [°] Ángulo [°] Referencia 

86 0 0 0 Chandler, et al. 2012 

99 -18.21 1.04 24.87 Chandler, et al. 2012 

120.4 32.54 -177.65 -33.46 Chandler, et al. 2012 

 

Tabla 5. Parámetros rotacionales del Hot Spot de Isla de Pascua con respecto a los Hot-Spots de 
la Placa Pacífico (Wessel y Kroenke, 2008) 

Edad [Ma] Latitud [°] Longutud [°] Ángulo [°] Referencia 

12.16 -63.73 69.1 -3.94 
Calculado mediante Gplates, este 

estudio. 

19.01 45.59 -47.67 3.92 
Calculado mediante Gplates, este 

estudio. 

23.85 58.46 -71.76 3.81 
Calculado mediante Gplates, este 

estudio. 

30.74 -53.46 24.14 -5.27 
Calculado mediante Gplates, este 

estudio. 

145 
Los mismos que para los Hot Spots del 

Pacífico. 
Wessel y Kroenke, 2008 
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Tabla 6. Parámetros rotacionales del Hot Spot de Juan Fernandez con respecto a los Hot-Spots 
de la Placa Pacífico (Wessel y Kroenke, 2008) 

Edad [Ma] Latitud [°] Longutud [°] Ángulo [°] Referencia 

1 42.09 -29.15 0.84 
Calculado mediante Gplates, 

este estudio. 

3.5 37.99 -23.67 1.58 
Calculado mediante Gplates, 

este estudio. 

5 37.89 -23.69 1.88 
Calculado mediante Gplates, 

este estudio. 

9 43.21 -32.1 2.2 
Calculado mediante Gplates, 

este estudio. 

145 
Los mismos que para los Hot Spots del 

Pacífico. 
Wessel y Kroenke, 2008 

 

Tabla 7. Parámetros rotacionales del Hot Spot de San Félix con respecto a los Hot-Spots de la 
Placa Pacífico (Wessel y Kroenke, 2008). 

Edad 
[Ma] 

Latitud [°] Longutud [°] Ángulo [°] Referencia 

1 1.33 -0.72 0.56 
Calculado mediante Gplates, este 

estudio. 

4 -6.15 -6.04 1.19 
Calculado mediante Gplates, este 

estudio. 

6 -14.9 -12.73 1.17 
Calculado mediante Gplates, este 

estudio. 

11 -21.45 -13.85 1.92 
Calculado mediante Gplates, este 

estudio. 

145 
Los mismos que para los Hot Spots del 

Pacífico. 
Wessel y Kroenke, 2008 

 

Tabla 8. Parámetros rotacionales de la Placa Magellan con respecto a la Placa Pacífico. 

Edad 
[Ma] 

Latitud [°] Longutud [°] Ángulo [°] Referencia 

127.96 0 0 0 Calculado mediante Gplates, este 
estudio. 

130.49 -11.33 2.64 23.22 Calculado mediante Gplates, este 
estudio. 

131.5 -11.16 1.91 29.45 Calculado mediante Gplates, este 
estudio. 

132.76 -10.27 2.55 55.95 Calculado mediante Gplates, este 
estudio. 

135.96 -11.82 -0.29 53.56 Calculado mediante Gplates, este 
estudio. 
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Tabla 9. Parámetros rotacionales de la Placa Trinidad con respecto a la Placa Pacífico. 

Edad 
[Ma] 

Latitud 
[°] 

Longutud 
[°] 

Ángulo 
[°] 

Referencia 

128.62 0 0 0 Calculado mediante Gplates, este 
estudio. 

132.76 -0.1 -0.09 1.03 Calculado mediante Gplates, este 
estudio. 

135.96 -59.95 -15.41 1.63 Calculado mediante Gplates, este 
estudio. 

138.89 15.24 -14.7 -5.15 Calculado mediante Gplates, este 
estudio. 

144.7 2.16 -10.38 -16.06 Calculado mediante Gplates, este 
estudio. 
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Anexo B 

Tablas y código de programación para calcular la velocidad de convergencia de la 
Placa de Nazca con respecto a la Placa Sudamerica, a lo largo del margen occidental de 
Sudamérica desde los 40 Ma. hasta el presente, según el modelo de Somoza, 1998, entre 
los 40 Ma y la actualidad (Tabla 2) . 

Tabla 10. Puntos de referencia del margen para la reconstrucción del oroclino 

Lat longitud 0 Ma longitud 15 Ma longitud 40 Ma 

0 -81.04 -81.04 -81.04 
-1 -81.39 -81.39 -81.39 
-2 -81.51 -81.51 -81.51 
-3 -81.63 -81.63 -81.63 
-4 -81.75 -81.75 -81.75 
-5 -81.87 -81.87 -81.87 
-6 -81.93 -81.93 -81.93 
-7 -81.61 -81.61 -81.86 
-8 -81.28 -81.31 -81.69 
-9 -80.84 -81.02 -81.45 

-10 -80.22 -80.56 -81.1 
-11 -79.55 -80.04 -80.68 
-12 -78.89 -79.4 -80.15 
-13 -78.24 -78.77 -79.65 
-14 -77.5 -78.14 -79.14 
-15 -76.49 -77.43 -78.54 
-16 -75.45 -76.56 -78.07 
-17 -74.02 -75.68 -77.49 
-18 -72.95 -74.43 -76.77 
-19 -71.97 -73.58 -76.11 
-20 -71.42 -72.84 -75.44 
-21 -71.29 -72.51 -74.85 
-22 -71.1 -72.37 -74.46 
-23 -71.2 -72.32 -74.25 
-24 -71.29 -72.3 -74.16 
-25 -71.39 -72.37 -74.11 
-26 -71.49 -72.39 -74.08 
-27 -71.66 -72.41 -74.08 
-28 -71.93 -72.6 -74.05 
-29 -72.24 -72.91 -74 
-30 -72.35 -73.18 -73.93 
-31 -72.47 -73.43 -73.94 
-32 -72.57 -73.55 -73.93 
-33 -72.72 -73.7 -73.99 
-34 -73.12 -73.8 -74.06 
-35 -73.58 -73.91 -74.12 
-36 -74.11 -74.11 -74.11 
-37 -74.38 -74.38 -74.38 
-38 -74.69 -74.69 -74.69 
-39 -74.9 -74.9 -74.9 
-40 -75.03 -75.03 -75.03 
-41 -75.1 -75.1 -75.1 
-42 -75.27 -75.27 -75.27 
-43 -75.53 -75.53 -75.53 
-44 -75.72 -75.72 -75.72 
-45 -75.85 -75.85 -75.85 
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Códigos de programación 

Código de Programación en MatLab para el cálculo de la velocidad 
de convergencia en una posición geográfica dada, a partir de Cox y 
Hart (1986): 

function vl=plate_vel(lat,lon,latp,lonp,omega) 
% 
% Funcion para calcular el vector velocidad local de placa dada 
% una posicion y la posicion del Polo de Euler y la velocidad 
% angular. 
% 
% INPUT: 
% lat, lon = posicion del punto donde se desea la velocidad 
% latp, lonp = posicion del Polo de Euler 
% omega = velocidad angular asociada al Polo de Euler 
% 
% latitudes y longitudes en grados 
% omega en grados por millon de anos 
% 
% OUTPUT: 
% vl = [vn, ve, vd]' velocidad en  las direcciones N, E y D 
% referida al punto p en mm/ano. 
% 
Re=6370.8e6;% Radio de la Tierra en milimetros 
% 
% convierte grados a radianes 
%  
deg_to_rad=pi/180; 
lat=lat*deg_to_rad; 
lon=lon*deg_to_rad; 
latp=latp*deg_to_rad; 
lonp=lonp*deg_to_rad; 
% 
omega=omega*1e-06*(pi/180); % Convierte a radianes por año 
%  
%Convierte a Coordenadas cartesianas 
% 
P=[cos(lat)*cos(lon),cos(lat)*sin(lon),sin(lat)]'; 
EP=[cos(latp)*cos(lonp),cos(latp)*sin(lonp),sin(latp)]'*omega; 
% 
VC=Re*cross(EP,P); 
% calcula el producto cruz EP x P 
% 
% Rota al sistema local de coordenadas 
% 
T=zeros(3,3); 



60 

 

T(1,1)=-sin(lat)*cos(lon); 
T(1,2)=-sin(lat)*sin(lon); 
T(1,3)=cos(lat); 
% 
T(2,1)=-sin(lon); 
T(2,2)=cos(lon); 
T(3,2)=0; 
% 
T(3,1)=-cos(lat)*cos(lon); 
T(3,2)=-cos(lat)*sin(lon); 
T(3,3)=-sin(lat); 
% 
vl=T*VC; 

Código de Programación en MatLab para el cálculo de la velocidad 
de convergencia de Nazca con respecto Sudamérica según Somoza 
(1998) en el margen sudamerico: 

t=0:40;  
% 
% tiempo desde 40 Ma hasta hoy 
% 
mar=xlsread('FAR to SAD.xlsx','Hoja3','A2:D47');  
% 
% archivo que contiene laspaleolongitudes del margen c/r la latitud actual 
% 
latitud=mar(:,1);  
% 
% primera columna del archivo que tiene latitud de 0º a 45ºS 
% 
margen=zeros(length(latitud),length(t)); % matriz de paleolongitudes 
% 
% aquí se le asignan las paleolatitudes a la matriz margen 
% 
for i=1:length(latitud)  
    for j=1:length(t) 
        if j<14 
            margen(i,j)=mar(i,2)+j*(mar(i,3)-mar(i,2))/15; 
        end 
        if j>=14 
            margen(i,j)=mar(i,3)+(j-16)*(mar(i,4)-mar(i,3))/(40-15); 
        end 
    end 
end 
% 
% aquí se calcula el paleoazimut del margen con respecto a la latitud y al 
% tiempo 



61 

 

% 
azimut=zeros(length(latitud)-1,length(t)) 
% 
for i=1:length(latitud)-1 
    for j=1:length(t) 
        azimut(i,j)=atan((margen(i,j)-margen(i+1,j))/(latitud(i)-latitud(i+1))); 
    end 
end 
% 
%pcolor(t,latitud(1:length(latitud)-1),180*azimut/pi) 
%colorbar 
% 
% 5 matrices de velocidades de convergencia c/r a la latitud y al tiempo 
% la primera con la componente Norte, la segunda con la componente Este, 
% la tercera con la componente radial (0) y la cuarta es la magnitud del  
% vector, todas en mm/año 
% La quinta componente es el azimut de la velocidad de convergencia en 
% radianes 
% 
VelCon=zeros(length(latitud),length(t),4); 
% 
% archivo que contiene los poloes de euler y las velocidades angulares de 
% la placa Farallón-Nazca con respecto a Sudamérica 
% 
somoza=xlsread('FAR to SAD.xlsx','Hoja2','B2:F10'); 
% 
% Primera columna del archivo que contiene la edad de cambios en los 
% parámetros de rotación de la placa oceánica 
% 
chrones=somoza(:,1); 
% 
% Aquí se calcula la matriz que describe la velocidad de convergencia 
 
for i=1:length(latitud) 
    for j=1:length(t) 
        for k=1:length(chrones) 
            if chrones(k)>=j-1; 
                

VelCon(i,j,1:3)=plate_vel(latitud(i),margen(i,j),somoza(k,2),somoza(k,3),somoza(k,5));             
                VelCon(i,j,4)=norm([VelCon(i,j,1),VelCon(i,j,2)]); 
                VelCon(i,j,5)=atan2(VelCon(i,j,2),VelCon(i,j,1)); 
                break 
            end 
        end 
    end 
end 
% 
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% Aquí se calcula la componente ortogonal y paralela al paleomargen del 
% vector de convergencia 
% 
VORT=zeros(length(latitud)-1,length(t)); 
VPAR=zeros(length(latitud)-1,length(t)); 
% 
for i=1:length(latitud)-1 
    for j=1:length(t) 
        VORT(i,j)=abs(VelCon(i,j,4)*sin(VelCon(i,j,5)+pi)-azimut(i,j)); 
        VPAR(i,j)=VelCon(i,j,4)*cos(azimut(i,j)-VelCon(i,j,5)); 
    end 
end 
% 
 


