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Resumen.

La Provincia Volcanica de Galapagos (PVG) es resultado de la interaccion entre el punto caliente de Galapagos y
la dorsal de Cocos-Nazca durante los Gltimos ~20 m.a. Esta interaccién ininterrumpida ha producido un exceso de
magmatismo de variable intensidad que ha originado las cordilleras submarinas de Carnegie, Cocos y Malpelo, y su
producto actual, la plataformainsular de Galapagos. En este trabajo mostramos que lacombinacion de observaciones
geofisicas, en este caso sismicas, gravimétricas y batimétricas, permite no sélo determinar la estructura interna y
propiedades fisicas de la corteza, sino también restringir notablemente la naturaleza y funcionamiento del punto
caliente. La estructura cortical obtenida con datos sismicos muestra una gran uniformidad confirmando que toda la
provincia es producto de un nico proceso. Las variaciones laterales de densidad cortical asociadas a la presencia
de las cordilleras explican las anomalias batimétricas y gravimétricas observadas, lo cual implica que el manto
bajo las cordilleras submarinas es uniforme. Finalmente, se ha desarrollado un modelo 2-D de fusion del manto
para ilustrar que la corteza de las cordilleras no parece ser producto de un manto anémalamente caliente, ain
cuando se incluyan una fuente hidratada o tasas de ascension rapidas. Por el contrario, una ascension pasiva, en
respuesta a la expansion oceénica, de un manto de temperatura normal, pero heterogéneo y fértil como resultado
del enriquecimiento por reciclaje de corteza oceanica, explica de forma natural las observaciones geofisicas. Esta
interpretacion es consistente con la presencia de una anomalia de baja velocidad concentrada especificamente en
el manto superior que se obtiene en los modelos de tomografia global.

Abstract.

The Galapagos Volcanic Province has resulted from the interaction between the Galapagos hotspot and the Cocos-
Nazca spreading center during the last 20 m.y. This continuous interaction has produced an excess of magmatism of
variable intensity that has originated the submarine aseismic ridges of Carnegie, Cocos and Malpelo, as well as its
current product, the Galapagos platform. In this work, we show that the combination of geophysical observations
(in this case seismic, gravity and bathymetry data) allows (1) determining the internal structure and physical
properties of the lithosphere and (2) constraining the nature and functioning of the hotspot. The crustal structure
modelled based on wide-angle seismic data is notably uniform, confirming that the whole province is probably
the result of a single, long-standing process. The lateral variations of the crustal density associated to the presence
of the aseismic ridges account for the observed gravity and bathymetry anomalies, implying that the lithospheric
mantle density beneath them is uniform. We have finally developed a 2D melting model to illustrate that the crust
of the different aseismic ridges does not seem to be the product of a thermal anomaly, even if we consider the
presence of a hydrous mantle source or considerably active mantle upwelling. In contrast, passive upwelling of
a normal temperature but fertile mantle source that may result from recycling of oceanic crust prior to melting,
accounts more easily for the geophysical observations. This interpretation is consistent with the presence of a low
velocity anomaly specifically concentrated in the upper mantle obtained in global tomography models.
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1. Introduccion y marco conceptual

Las provincias igneas 'y cordilleras
submarinas constituyen algunas de las mayores
manifestaciones de magmatismo terrestre, pero su
origen y el funcionamiento de los mecanismos de
génesis son relativamente desconocidos. En este
articulo, nos referiremos a este tipo de magmatismo
como magmatismo de punto caliente, no como
signo de alta temperatura sino para denominar una
localidad en que se produce un exceso de magma,
a sus distintas expresiones superficiales con el
término genérico “provincias igneas” y a la fuente
de ambas como “anomalia de fusion”. Una de las
caracteristicas comunes del magmatismo de punto
caliente es que no ocurre necesariamente en los
limites de placas tectonicas, lo cual indica que no es
producto directo del ciclo tectonico. Mientras hay
fuertes evidencias que la corteza oceanica normal
(peridotitica 'y de ~7 km de espesor) es producto de
la fusion por descompresion de un manto oceanico
normal (pirolitico y temperatura de ~1300° C) que
asciende pasivamente en respuesta a la expansion
oceanica (McKenzie y Bickle, 1988), y que el
volcanismo de arco resulta de la fusion inducida
en el manto continental por deshidratacion de la
corteza subducida en margenes convergentes,
el magmatismo de punto caliente se puede dar
aparentemente en cualquier punto de la Tierra.

El modelo mas ampliamente aceptado para
explicar la ocurrencia de este tipo de magmatismo
es el de pluma térmica (Wilson, 1963; Morgan,
1971). Este modelo defiende que el exceso de
magmatismoloproducenunossurtidoresde material
mas caliente (y ligero) que el manto circundante
llamados “plumas mantélicas” que se generan por
inestabilidades térmicas en la frontera entre manto
inferior y nicleo externo (a ~2900 km) y ascienden
hasta la superficie. Es la asuncion generalizada de
una temperatura elevada como unica explicacion
posible para el exceso de magmatismo la que ha
suscitado la denominacion de “punto caliente”
(hotspot en inglés). Esta vision de un manto
relativamente homogéneo salpicado por diversas
plumas (entre 30 y 50; e.g., Courtillot et al., 2003)
es consistente con las anomalias de baja velocidad
de propagacion de las ondas sismicas (velocidad
sismica) extendiéndose desde la superficie hasta la
base del manto que se han observado bajo algunos
puntos calientes en varios modelos tomograficos
(e.g., Zhao, 2001; Montelli et al., 2004). Al estar
ancladas en el manto inferior, la cinematica de
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las plumas mantélicas es independiente de la
de las placas tectonicas, por tanto este modelo
explica la ocurrencia aparentemente arbitraria del
magmatismo intraplaca, asi como la inmovilidad
del sistema de referencia de puntos calientes v,
por tanto, la formacién de cordilleras submarinas
progresivamente mas antiguas en la direccion del
movimiento de placas, como las de Carnegie y
Cocos.

La principal implicaciéon del modelo de
pluma térmica en cuanto a la estructura cortical
es que la elevada temperatura del manto (hasta
400° C por encima de la normal segiin White y
McKenzie, 1989) comporta la generacion de
magmas enriquecidos en MgO (en olivino), que
se emplazan formando una corteza engrosada de
velocidad sismica y densidad elevadas. Buena
parte de estudios geofisicos en provincias igneas
muestran efectivamente cortezas engrosadas con
raices de alta velocidad y densidad, como Hawai
(Watts y Ten Brink, 1989), Canarias (Yeetal., 1999)
0 Reunidn (Charvis et al., 1999), en conjuncién
con anomalias de baja velocidad en el manto.
Estas son las principales evidencias geofisicas
que han permitido definir histéricamente estas (y
otras) provincias igneas como la huella superficial
del impacto de una pluma térmica.

Si bien hay cierto consenso en que las
plumas térmicas constituyen wuna atractiva
explicacion para la ocurrencia de magmatismo
de punto caliente, cada vez hay mas evidencias y
voces disonantes que sugieren que no siempre esto
es asi. Puntos calientes de primer orden como el
de Islandia o Galdpagos muestran anomalias de
baja velocidad confinadas Gnicamente en el manto
superior (Montelli et al., 2004), existen indicios
claros de que la diferencia en la temperatura
de cristalizacion de magmas generados en
dorsales (MORB) y en islas oceénicas (OIB) es
practicamente inapreciable en casos notables
como Hawai o Reunion (Falloon et al., 2007) vy,
por ultimo, la velocidad sismica y la densidad de
corteza inferior en provincias volcénicas como
Kerguelen (Charvis y Operto, 1999) o el Atlantico
Norte (Korenaga et al., 2000) son inferiores a lo
que cabria esperar si proviniesen de la fusion de
un manto anémalamente caliente. Paralelamente,
estudios recientes muestran que la composicion
del manto, su contenido en agua y volatiles, o
la tasa de ascension, son tan importantes como
la temperatura en el control del volumen de



magma producido asi como de las propiedades
fisicas y quimicas de la corteza (e.g., Ito et al.,
1999; Maclennan et al., 2001). Asi, el exceso de
magmatismo se ha atribuido a la presencia de
componentes de alta fusibilidad como eclogita
derivada del reciclaje de corteza oceénica, 0 a la
presencia de agua, en puntos calientes como Hawai
(Sobolev et al., 2000), Acgores (Bonatti, 1990),
Islandia (Foulger y Anderson, 2005) y Galdpagos
(Sallares et al., 2003, 2005).

Uno de estos casos especiales lo constituye
pues la Provincia Volcénica de Galapagos (PVG).
Investigacionesrecientes, y en especial las llevadas
a cabo por el IRD en colaboracion con INOCAR
y otras instituciones en el marco de los proyectos
PAGANINI-1999 y SALIERI-2001, han permitido
obtener informacion detallada de la estructura
interna y propiedades fisicas de la corteza en
diversos puntos de la PVG, especialmente en
las cordilleras submarinas de Cocos, Carnegie y
Malpelo (Sallares et al., 2003, 2005; Sallares y
Calahorrano, 2007). Esta informacion de caracter
fisico y estructural ha permitido restringir el
origen y naturaleza de la anomalia de fusion del
manto e identificar los pardmetros que gobiernan
el proceso, asi como reconstruir la evolucion
geodinamica de la PVG en los dltimos 20 m.a.
(Sallarés y Charvis, 2003).

El objetivo del presente articulo es describir
los trabajos realizados por el IRD-Géosciences
Azur con datos adquiridos en estos proyectos.
Los contenidos se estructuran en cuatro secciones.
Tras describir en la primera el marco geodinamico,
en la segunda se presentan los datos geofisicos
utilizados y en la tercera la metodologia aplicada
para obtener los modelos. En la ultima seccién
se describen los resultados obtenidos, referidos
en particular a la estructura litosférica, sus
propiedades fisicas, y sus implicaciones en cuanto
a la naturaleza de la anomalia de fusion.

2. Contexto tectonico regional

El primer modelo consistente de la evolu-
cién tecténica de la PVG lo establecieron Hey
(1977), Lonsdale y Klitgord (1978) en base a datos
magnéticos y batimétricos. Su modelo se remonta
a ~23 m.a., sugiriendo que en esa época hubo una
importante reorganizacion de placas en la regidn,

iniciada con la ruptura de la placa de Farall6n
original a lo largo de una zona de fractura pre-
existente orientada ENE. A continuacion se inicio
la expansion oceanica y la apertura de la dorsal
de Cocos-Nazca (DCN), originandose las placas
de Cocos y Nazca. La interaccion entre la dorsal
y el punto caliente de Galapagos, que, segun la
mayoria de autores, ha estado activo en la region
desde el Cretacico Superior (e.g., Duncan y Har-
greaves, 1984), edifico las cordilleras volcanicas
submarinas de Carnegie y Cocos asi como la plata-
forma insular actual (Figura 1). La orientacion de
las cordilleras es pues un claro indicador de la di-
reccion del movimiento de las placas en referencia
al punto caliente.

En base al analisis de las anomalias magné-
ticas se ha propuesto que el desarrollo de la DCN
ha ocurrido en tres fases. La orientacion de la
dorsal cambi¢ de la original ENE (23-19.5 m.a.)
hasta N75°E (19.5-14.5 m.a.) y finalmente has-
ta la actual direccion E-O (14.5-0 m.a.) (Barck-
hausen et al., 2001). Estos datos muestran asi-
mismo que la historia de propagacion a lo largo
de la DCN es compleja, y esta caracterizada por
la ocurrencia de notables saltos hacia el Sur en
el eje de expansion, reflejados en la apertura de
prominentes fallas de desgarro, como la del Inca
(Figura 1), entre 20 y 14.5 m.a., que hicieron que
el punto caliente se mantuviese cercano al eje de
la dorsal en este periodo de tiempo. La activacion
del mayor evento tectonico de la DCN, la Zona
de Fractura de Panaméa (ZFP) (Figura 1), ocurrio
hace unos 9 m.a. (Sallarés y Charvis, 2003). Este
evento causo el fin de la expansion al Este de la
ZFP (Hey, 1977), manteniéndose activa al Oeste
hasta la actualidad. La cordillera de Malpelo,
cuyo punto culminante es la isla que le da el nom-
bre, antiguamente continuacidn de la cordillera de
Cocos, fue separada de ésta por un movimiento de
desgarre dextral a lo largo de la ZFP (Lonsdale y
Klitgord, 1978). Las medidas de GPS existentes
indican que la placa de Cocos se estd moviendo
a ~83 km/m.a. en direccion N41°E, mientras que
la de Nazca subduce practicamente perpendicular
bajo la Sudamericana a ~58 km/m.a. (Trenkamp
et al., 2002). La edad de la cordillera de Cocos
que subduce en la actualidad bajo Costa Rica es
de unos 14-15 m.a. en base a datos radiométricos
(Werner et al., 1999), mientras que las muestras
mas antiguas datadas en la cordillera de Carne-
gie, asi como de Malpelo, tienen unos 19-20 m.a.
(O’Connor et al., 2007).
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Figura 1. Mapa batimétrico de la Provincia Volcanica de Galapagos mostrando los principales elementos tectonicos y geoldgicos. Los
recuadros muestran la localizacion de las zonas de estudio de los proyectos PAGANINI-1999 y SALIERI-2001 y las lineas gruesas los
perfiles sismicos modelizados en este trabajo. Los niimeros en recuadro indican el maximo espesor cortical obtenido en cada perfil.

Acrdénimos: ZFP (Zona de Fractura de Panama).

Si se asume que el foco activo del punto caliente
estd actualmente bajo la isla mas activa del archipié-
lago (Isabela), la distancia entre la dorsal y el centro
de la anomalia es de ~190 km. La tasa de expansion en
de la dorsal a 90 ° Oeste es de 60 + 4 km/m.a. de acu-
erdo a las reconstrucciones globales en base al mod-
elo NUVEL-1A (DeMets et al., 1994). Es importante
destacar que la orientacion E-W de la cordillera de
Carnegie en un contexto de expansion N-S a lo largo
de la DCN implica necesariamente que la dorsal ha
migrado hacia el norte con una velocidad similar a la
de la componente sur de la expansion, ~26 km/m.a.
segun Sallarés y Charvis (2003). La migracion de la
dorsal, combinada con los saltos del eje de apertura y
las variaciones temporales en la tasa de expansion, ha
originado notables variaciones temporales en la local-
izacion relativa del punto caliente y la DCN. Asi, ha
estado en ocasiones centrado bajo la dorsal (~20-14.5
m.a.), otras veces al Norte (~14.5-7.5 m.a.) y otras al
Sur (~7.5-0 m.a.), de acuerdo a la interpretacion de las
anomalias magnéticas (Wilson y Hey, 1995).

3. Datos geofisicos utilizados

Los datos geofisicos utilizados en este estudio
son los adquiridos en las campafias PAGANINI-1999
y SALIERI-2001, ambas realizadas en colaboracion
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entre IRD-Géosciences Azur e Ifm-Geomar (Kiel,
Alemania). El objetivo central de las campafias fue la
adquisicion de datos de sismica de refraccion y reflex-
i6n de gran angulo (SGA) a través de las cordilleras de
Cocos, Carnegie y Malpelo (Figura 1). Posteriormente
los datos sismicos se complementaron con datos gravi-
métricos y batimétricos de compilaciones globales
(Sandwell y Smith, 1995) para definir los modelos es-
tructurales. En esta seccion se describen brevemente
los datos adquiridos y el sistema de adquisicion sis-
mica utilizado en estas campafas. Para una descrip-
cién mas extensa o detallada de la técnica, asi como
sobre los métodos complementarios (gravimetria y
batimetria), recomendamos la lectura de tratados de
geofisica como el de Fowler (2005).

Los sistemas de SGA se componen de una fuente
de energia, en estudios marinos un cluster de cafiones
de aire comprimido, y de una serie de receptores, en
nuestro caso sismometros de fondo oceanico (OBS,
Ocean Bottom Seismometers) de IRD-Géosciences
Azury de Ifm-Geomar. Los OBS, como su hombre in-
dica, se despliegan en el fondo del océano y registran
las vibraciones generadas por las explosiones que se
repiten a lo largo de una determinada trayectoria. Las
distancias de registro pueden ser grandes, en condicio-
nes favorables hasta mas de 300 km. Es decir, sufici-



entemente amplias para registrar no solo las reflexio-
nes sino también refracciones a los distintos niveles de
la corteza. Esta es una diferencia fundamental respecto
a los sistemas sismicos habitualmente utilizados en
ambito industrial (la sismica de reflexion multicanal,
SMC), donde la distancia entre fuente y receptores es
menor (<10 km), registrandose esencialmente las re-
flexiones cuasi-verticales en las discontinuidades ge-
oldgicas. En los registros sismicos de SGA, de los que
se muestran dos ejemplos en la figura 2, las reflexiones
se identifican como hipérbolas y las refracciones (que
corresponden a las “primeras llegadas”) como seg-
mentos de linea recta cuya pendiente es inversamente
proporcional a la velocidad sismica. La configuracion
del sistema de adquisicion, a diferencia de la SMC,
no proporciona imagenes directamente interpretables
del subsuelo: la informacién de los registros sismicos
debe procesarse y utilizarse para obtener modelos de
velocidad sismica asi como la localizacion y geometria
de los reflectores.

Los registros sismicos obtenidos en los perfiles
adquiridos a través de las cordilleras submarinas de la
PVG (Figuras 2 y 3), tienen varias caracteristicas co-

munes. En primer lugar, el conjunto de las primeras
llegadas, correspondientes a las refracciones en los
distintos niveles, muestra una pronunciada curvatura
a cortas distancias del receptor que refleja la existen-
cia de un marcado gradiente de velocidad sismica en
los niveles mas someros de la corteza (las capas 1y
2 oceéanicas). La velocidad aparente de esta fase (Pg
en la figura 2) varia entre ~2.5 y 6.5 km/s a distan-
cias menores de 20 km del receptor. A partir de este
punto, la curvatura es mucho mas suave hasta distan-
cias variables (entre 40 y 150 km del receptor). Esto
indica la presencia de un gradiente suave en los niveles
inferiores de la corteza, correspondientes a la capa 3
oceanica, cuya velocidad aparente es de 6.5-7.5 km/s.
Otra caracteristica comun es que la fase Pg es tangente
a una prominente fase aproximadamente hiperbolica
asociada a una reflexion en la base de la corteza (PmP
en la figura 2). La distancia variable al punto de tan-
gencia indica cambios notables del espesor cortical
a lo largo del perfil. El conjunto de la informacion
contenida en forma de fases sismicas en los distintos
registros es la que se utiliza para obtener los modelos
estructurales.

Figura 2. Registros sismicos de Sismica de Refraccion y Reflexion de Gran Angulo (SGA). Los datos corresponden a dos registros a lo
largo de los perfiles P1 (a) y P5 (b) en sendos Sismémetros de Fondo Oceanico (OBS). Pg identifica la fase correspondiente a la refraccion

intracortical y PmP a la reflexion en la base de la corteza (i.c., el Moho).
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Figura 3. Modelos 2D de velocidad obtenidos a lo largo de los perfiles P1 (a) y P5 (b) a partir de los datos de SGA. La solucion
corresponde a la media de 100 realizaciones de Monte Carlo. La escala de colores muestra la velocidad sismica de los distintos niveles, y

la linea gruesa es el Moho. Los paneles (c) y (d) muestran la incertidumbre estadistica de los parametros, que corresponde a la desviacion
media de las realizaciones de Monte Carlo.
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4. Metodologia aplicada
4.1 Tomografia sismica

La modelizacion de datos de SGA tiene
por objeto obtener el campo de velocidades de
propagacion sismica, asi como la geometria de
los reflectores (discontinuidades geolégicas)
a lo largo de un perfil. Como en cualquier
método de modelizacion de datos, existen dos
formas de afrontar el problema: la aproximacidn
directa y la inversién. Los primeros métodos
en desarrollarse fueron los directos, en que
se utilizan herramientas de trazado de rayos y
calculo de tiempos de trayecto para un modelo
determinado de velocidad sismica y geometria
de reflectores, y se va variando este modelo
hasta que se logra un ajuste satisfactorio de los
datos por ensayo y error (e.g., Zelt y Smith,
1992). Esta aproximacion al problema es
altamente subjetiva y depende en buena medida
de la experiencia e ingenio del modelador, pero
es la aproximacién tradicional cuando hay pocos
registros y resulta complicado aplicar técnicas
inversas que requieren de una cierta redundancia
(e.g., Sallarés et al., 2001). Resulta en cambio
inabordable cuando el nimero de registros a
ajustar simultaneamente es elevado. Este es el
caso de muchos experimentos de SGA modernos,
como PAGANINI y SALIERI.

La alternativa a la modelizacién directa
es la inversion. Las técnicas que abordan el
problema inverso se agrupan comdnmente bajo el
término de “Tomografia Sismica”. Al igual que
en las técnicas directas, la primera parte de la
aproximacion consiste en simular los registros;
la diferencia es que el ajuste de las observaciones
no se hace por ensayo y error sino de forma
automatica. Latécnica de inversion mas comun se
conoce como tomografia de tiempos de trayecto.
En este caso el problema directo consiste en
resolver numéricamente la ecuacién eikonal, es
decir, una aproximacion de frecuencia infinita de
la ecuacion de ondas, que da cuenta del tiempo
de propagacidn del frente de onda a lo largo de
su trayectoria (0 rayo sismico). La inversion
se aborda generalmente minimizando de forma
iterativa los residuos de tiempo, utilizando
una aproximacion linearizada de la ecuacion
del rayo y un método de minimizacion del tipo
gradientes conjugados. En la mayoria de casos el
ajuste se restringe a las primeras llegadas (Zelt
y Barton, 1998), pero en otros casos se incluyen

las reflexiones, siendo posible por tanto resolver
la geometria de los reflectores (e.g., Hobro et al.,
2003). Este es el caso del método utilizado en este
trabajo, en que se invierten de forma simultanea
los tiempos de llegada de las fases Pg. y PmP y se
estabiliza la inversion de los residuos de tiempo
introduciendo parametros de amortiguamiento y
suavizado. Para una descripcion exhaustiva del
método, ver Korenaga et al. (2000) y Sallarés et
al. (2003).

Los datos de las campafias PAGANINI
y SALIERI han proporcionado modelos 2D de
velocidad sismica cortical asi como la geometria
de la discontinuidad corteza-manto (Moho) a
lo largo de 5 perfiles que cruzan las cordilleras
de Carnegie, Cocos y Malpelo (Figuras 2 y 4).
Para realizar interpretaciones de los resultados
es necesario tener una estimacion razonable
de las incertidumbres de los parametros. En
este caso las incertidumbres se han estimado
realizando un andlisis de tipo Monte Carlo,
cuyos detalles se describen en Sallarés et al.
(2003). Las principales fases del proceso son: 1)
calcular un modelo promedio 1D de la velocidad
y de profundidad del Moho a lo largo del perfil
(modelo de referencia); 2) construir un nimero
elevado de modelos iniciales 1D perturbando
aleatoriamente la velocidad y la profundidad
del Moho en el modelo de referencia y generar
conjuntos de datos afladiendo errores aleatorios
en tiempo de llegada asignado a cada fase
del orden de la incertidumbre asociada a su
identificacidn; 3) parametrizar el modelo 2D e
invertir cada pareja de modelo inicial y conjunto
de datos aleatoriamente perturbados. Se toma
como solucion la media de todos los modelos
obtenidos (Figura 3). La desviacion media de la
velocidad y profundidad del Moho es una medida
estadistica de su incertidumbre (Tarantola,
1987).

4.2 Gravimetria e isostasia

Una vez obtenidos los modelos de
velocidady geometriacortical y suincertidumbre,
resulta atil corroborar los resultados viendo si
son compatibles con otros datos geofisicos. Un
ejercicio comun consiste en construir modelos de
densidad cortical a partir de los de velocidad y ver
en qué medida se ajustan éstos a las observaciones
gravimétricas (Sallarés et al., 2001; Sallares y
Ranero, 2005) y batimétricas (Sallares et al.,
2005), y que modificaciones son necesarias
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realizar. Una manera habitual de proceder
consiste en substraer los efectos batimétricos y
de espesor cortical de la anomalia de aire libre
y asignar el remanente a anomalias de densidad
en el manto, que a su vez son comunmente
atribuidas a anomalias térmicas. Un ejemplo lo
constituyen los estudios a lo largo de la DCN de
Itoy Lin (1995) y Canales et al. (2002). Este tipo
de aproximacion asume que la densidad cortical
es lateralmente uniforme, lo cual en ocasiones es
una simplificacion excesiva (Figura 3). Solo es
posible sustraer con relativo rigor la contribucion
cortical y estimar la distribucion de densidad en
el manto si se corrige el efecto de las variaciones
laterales de densidad combinando informacion
sobre la velocidad sismica y la composicion de
sedimentos y corteza.

En este trabajo los datos gravimétricos se
han extraido de la compilacién global Sandwell
y Smith (1997), basada en medidas satelitales de
altimetria. Paralamodelizacion se ha utilizado un
codigo basado en el método espectral de Parker
(1972) para calcular la anomalia producida por
una distribucion 2D heterogénea de densidad.
Para estimar la importancia relativa de las
variaciones de densidad en la corteza y el manto,
se ha calculado como referencia la anomalia
producida por una Uunica capa (la corteza)
utilizando la geometria del Moho del modelo de
velocidad y densidad cortical uniforme (Figura
4a). Después se ha transformado a densidad
el modelo de velocidad utilizando relaciones
empiricas para sedimentos (Hamilton, 1978) y
corteza (Carlson y Herrick, 1990) (Figura 4b).

El analisis de la compensacion de la
topografia se combina en ocasiones con la
gravimetria para determinar si la distribucion
de densidad litosférica es compatible con la
batimetria/topografia observada a lo largo de
los perfiles. En general se asume que el sistema
de interés estd compensado isostaticamente por
encima de una determinada profundidad (i.e., la
profundidad de compensacién), por debajo de
la cual las variaciones laterales de densidad son
despreciables. Para que el analisis tenga sentido
es pues necesario tener también una buena
estimacion de la densidad cortical.

La compensacion de la topografia se ha
atribuido clasicamente a variaciones laterales
del espesor cortical (isostasia de Airy) o de
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la densidad del manto (isostasia de Pratt). En
la mayoria de estudios gravimétricos no se
consideran las variaciones laterales de densidad
en la corteza (e.g., Canales et al., 2002), lo cual
puede tener una cierta influencia en el calculo de
las anomalias. Sin embargo, en nuestro estudio
hemos incluido este efecto para corregir, con
la precision que permiten los datos sismicos, la
contribucion de la corteza a la flotabilidad de
la litosfera asumiendo compensacidn isostatica.
Para ello, se ha calculado la estructura
“suavizada” de la altura de la columna de agua
(i.e., la batimetria), el espesor cortical y la
densidad cortical a lo largo de los perfiles, y se
ha realizado un balance de masas local en cada
punto del perfil, para determinar la densidad del
manto necesaria para compensar la topografia
observada, tomando una determinada columna de
referencia. Asi, la Unica incégnita a resolver es la
profundidad de compensacion, Z. Los resultados
obtenidos utilizando diferentes valores de Z se
muestran en la Figura 5, y mayores detalles sobre
la modelizacion se pueden encontrar en Sallarés
et al. (2005).

4.3 Modelizacion del proceso de fusién

La caracterizacion de las anomalias de
fusion del manto en base a la estructura, velocidad
y densidad de la corteza ha recibido una atencién
creciente en los Gltimos 15 afios. EI primer intento
sistematico lo realizaron White y McKenzie
(1989), quienes mostraron que la temperatura
del manto tiene influencia no so6lo en el volumen
de magma (y, por tanto, en el espesor de la
corteza) generado como respuesta a la extension
litosférica, sino que ademéas hay una correlacién
positiva entre la temperatura del manto y la
velocidad sismica de la corteza ignea originada.
Asi, el aumento de la temperatura provoca un
incremento del contenido de olivino (de MgO)
en el magma de ~5% /100°C (e.g., Takahashi
et al., 1993) y, como la velocidad sismica es
extremadamente sensible a la presencia de este
mineral, la corteza generada por una anomalia
térmica debe ser no s6lo més gruesa (hasta 10-15
km/100°C) sino también mas rapida (hasta 0.2-
0.3 km/s /100°C) que una corteza normal. En base
a esta interpretacion se han asociado la mayoria
de raices de alta velocidad detectadas en la base
de margenes volcéanicos y provincias igneas a
anomalias térmicas (e.g., White et al., 1992).



Figura 4. Modelo 2D de densidad obtenidos a lo largo del perfil P1 y anomalias gravimétricas calculada y observada. (A) Modelo de
densidad obtenido para una sola capa de densidad constante (2900 kg/m®) y la geometria del Moho de la figura 3a. (B) Modelo obtenido
a partir del modelo de la figura 3a. Se ha mantenido la misma geometria del Moho y se ha calculado la densidad a partir de la velocidad
utilizando la relacion de Hamilton (1978) para sedimentos y Carlson y Herrick (1990) para corteza. (¢) Anomalia gravimétrica observada
(circulos) y calculada para el modelo a (linea punteada) y b (banda gris), donde el ancho de banda corresponde a la incertidumbre propagada
a partir del modelo de velocidad.

211



Figura5. Variaciones de densidad en el manto a lo largo del perfil P1 inferidas a partir del modelo de compensacion de la batimetria descrito
en el texto. Las lineas continuas finas corresponden a un modelo con la geometria cortical obtenida a partir de los datos sismicos (figura 4b)
pero con densidad cortical constante (2900 kg/m®) y distintas profundidades de compensacidn, donde el ancho de banda corresponde a la
incertidumbre propagada a partir del modelo de velocidad (50, 100, 150, 200 km). Las bandas grises corresponden al modelo de geometria
cortical y densidad de la figura 4b para las mismas profundidades de compensacion.

Posteriormente, Kelemen y Holbrook (1995)
perfeccionaron este trabajo al establecer una relacion
empirica entre la velocidad sismica de las rocas igneas
y la presion y fraccion de fusién del magma original
a partir de medidas experimentales (Kinzler y Grove,
1992), mientras que Korenaga et al. (2002) derivaron
una relacion mas precisa compilando un conjunto
exhaustivo de resultados experimentales de fusién
de peridotitas. Ademas, desarrollaron un modelo
numérico de fusion 1-D incluyendo distintos efectos
(presencia de una tapa litosférica, posibilidad de
ascension activa) que no habian sido considerados con
anterioridad, sefialando laimportancia de cuantificar las
incertidumbres de los parametros sismicos para derivar
de ellos informacion fidedigna de los parametros de
fusion. Finalmente, mostraron por primera vez que la
fusion de un manto heterogéneo y fértil puede explicar
la presencia de raices corticales bajo la provincia
volcanica del Atlantico Norte (Korenaga et al., 2000).

Una parte significativa de nuestro trabajo en
la PVG consisti6 en desarrollar un modelo de fusion
2-D que completa y extiende el de Korenaga et al.
(2002) e incorpora el efecto de un manto hidratado
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(Sallares et al., 2005) (Figura 6). Diversos trabajos
muestran que un manto hidratado es una fuente
adicional de magmatismo a niveles profundos (>70
km) que se debe tomar en cuenta (Hirth y Kohlstedt,
1996). ElI modelo desarrollado asume que la mezcla
del magma en la zona de fusién (R) es perfecta, y
restringe la ascension activa del manto a la zona de
fusion “humeda” de acuerdo a los resultados de Ito et
al. (1999). La fraccién y presion de fusion se calculan
como media ponderada de la de todos los elementos
individuales en la zona de fusion, de acuerdo a Forsyth
(1993). Para ello se asume una funcidn de fusion lineal
a medida que el manto asciende hacia la superficie.
El volumen total de magma generado, asi como su
profundidad/presion (P) y fraccion (F) de fusion, se
calculan integrando para todo R. Estos valoresde Py F
se utilizan a su vez para calcular (1) el espesor cortical
total, H, y (2) la velocidad sismica teorica de la corteza
ignea ?pristina?, de acuerdo a la relacion empirica
extraida de datos experimentales para peridotita de
Korenaga et al. (2002) mencionada anteriormente.
Para detalles adicionales sobre la modelizacion
desarrollada consultar Sallares et al. (2005).



Figura 6. Esquema idealizado del proceso de fusion 2D para una seccidn triangular modelizado en este trabajo. U0 es la tasa de expansion
oceénica, X la tasa de ascension en la base de la zona de fusion himeda, Zf la maxima profundidad de fusion en la region hidratada (punto
de corte entre la adiabata que define la temperatura potencial y la solidez de la roca hidratada), Z0 la maxima profundidad de fusion en la
region seca (punto de corte entre la temperatura potencial y la solides de la roca seca). DZ el espesor de la zona de fusion himeda, y R la

region de fusion.

Para comprobar la influencia de los distintos
parametros en la modelizacion, se han realizado
algunos calculos de prueba. Los paneles de la figura 7
corresponden a los llamados “diagramas H-Vp”, que
muestran la velocidad sismica (Vp) calculada a partir
de la relacién de Korenaga et al. (2002) utilizando la
profundidad y fraccion de fusién obtenidas con nuestro
modelo, versus el espesor cortical (H) calculado
para diversas combinaciones de los parametros del
modelo. A modo de resumen, los pardmetros clave en

la modelizacién ilustrados en la figura 6 son la tasa
de ascensién del manto,  (es decir, el factor entre la
tasa de ascension del manto y la tasa de expansion
ocednica), la productividad de magma en las zonas de
fusion “seca” (I';=10-20 %/GPa) y “htimeda” (I, ~1
%/GPa), el espesor de la zona de fusion himeda,
A,=50-75 km, el decaimiento de la tasa de ascension
entre la base y la parte superior de la zona de fusion
himeda debido al incremento de viscosidad, a.~0.2, y
el espesor de la tapa litosférica, b<70 km.
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Figura 7. Diagramas H-Vp (espesor cortical versus velocidad sismica de la capa 3 oceanica) obtenidos con distintas combinaciones de los
parametros del modelo de fusion (ver figura 6 y texto para definicion). Los circulos de colores muestran los valores obtenidos a lo largo de
los perfiles P1 a P5 (figura 1), las barras corresponden a los limites de incertidumbre. Las lineas continuas negras definen tasas de ascension
constantes, mientras que las lineas rojas representan isotermas. (A) Modelo de referencia: composicion pirolita, a=0.25, Az=50 km, T’ =15
%/GPa, ', =1 %/GPa. El rectangulo muestra la velocidad de la capa 3 y espesor cortical de una corteza oceanica normal (NOC) generada
en la dorsal de Cocos-Nazca. (B) Modelo #2: Pirolita, a=1, Az=50 km, I';=15 %/GPa, I', =2 %/GPa. (C) Modelo #3: Pirolita, a=0.25,
Az=75 km, I' =20 %/GPa, T =1 %/GPa. (D) Modelo #4: 70% pirolita + 30 % MORB, 0=0.25, Az=75 km, I';=20 %/GPa, I', =1 %/GPa.

5. Resultados y discusion

5.1 Estructura y propiedades fisicas de la corteza

Como se detalla a continuacion, la estructura
de las cordilleras es muy similar a lo largo de los 5
perfiles analizados (Figura 1). Ademas, los modelos
de velocidad obtenidos no sélo ajustan los datos
de SGA, sino que, como se explica mas adelante,
son también consistentes tanto con los datos
gravimétricos como batimétricos.

La similitud de la estructura y propiedades
fisicas obtenida confirma que todas las cordilleras
submarinas son producto de una misma anomalia
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de fusion (el punto caliente de Galapagos), pero el
espesor total de la corteza varia considerablemente.
Asi, se encuentran ~13 km en el perfil P1, a través
de Carnegie en la placa de Nazca sobre corteza de
11-12 m.y., ~16.5 km en P2 (cordillera de Cocos,
placa de Cocos, corteza de 11-12 m.y.), ~18.5 km
en P3 (Cocos, 14-15 m.y.), ~19 km en P4 (Malpelo
Cocos, 19-20 m.y.) y ~19 km en PS5 (Carnegie,
Nazca, 19-20 m.y.) (Figura 1y 5), lo cual implica la
ocurrencia de variaciones temporales notables en el
volumen de magma generado. Los perfiles P1 y PS5,
adquiridos a través de Carnegie son geograficamente
los conjugados de P2 (a través de Cocos) y P4 (a
través de Malpelo), respectivamente, de forma que
la comparacion de su estructura cortical permite
estimar las variaciones temporales de la actividad



magmaética a ambos lados de la dorsal. Estas
variaciones parecerian sugerir que la actividad del
punto caliente decay6 sensiblemente entre ~20 m.y.
(P4 y P5)y~11 m.y. (P1), pero nuestro trabajo sobre
la evolucion geodinamica de la PVG muestra que las
diferencias de espesor cortical son mas bien producto
de los cambios en la distancia relativa entre punto
caliente y dorsal, habiéndose mantenido la actividad
magmatica relativamente uniforme en los ultimos 20
m.y. (Sallares y Charvis, 2003).

En cuanto a su estructura, la corteza
muestra dos capas diferenciadas que corresponden
claramente a las capas oceénicas 2 (incluyendo ésta
los sedimentos) y 3. La capa 2 muestra un notable
gradiente vertical de sus propiedades fisicas, variando
la velocidad entre 2.5-6.5 km/s y la densidad entre
1800-2800 kg/m3 en todos los perfiles. Este notable
aumento de la velocidad y densidad en profundidad
es caracteristica de la capa 2 oceénica, y es debida
a la disminucion de la alteracion y pororsidad de
los sedimentos y rocas de la corteza (y, por tanto,
de su contenido en agua). El espesor de la capa 2
es bastante uniforme a lo largo de todos los perfiles
(3.5£0.5 km) a pesar del sobre-engrosamiento de
la corteza, que excede 11-12 km en el caso de los
perfiles P4 y PS5 (Figura 1). Esto significa que la
cantidad de extrusivos de la capa 2 es independiente
de la cantidad de magma generado, lo cual implica
que la corteza se edifica mas bien mediante procesos
de tipo plutonico. Nuestra interpretacion es que el
gradiente de velocidad de la capa 2 es producto del
progresivo colapsoy cierrede porosy fracturas debido
al incremento de presion litostatica en profundidad
(Bratt y Purdy, 1984). Ello implica que a ~4 km
bajo el fondo marino casi todas las fracturas estan
cerradas y por tanto la velocidad por debajo de éste
nivel, que corresponde aproximadamente a la linea
de isovelocidad de 6.5 km/s, refleja la composicion
de la corteza ignea pristina. Esta interpretacion
explicaria porque el sobre-engrosamiento cortical en
provincias volcéanicas parece concentrarse en la capa
3 (Mutter y Mutter, 1993).

El contorno de 6.5 km/s corresponde en
todos los perfiles a un cambio de primer orden en
el gradiente vertical de velocidad, atribuible al
limite entre las capas 2 y 3 oceanicas (Figura 4).
La velocidad y densidad en la capa 3 es mucho
mas uniforme, oscilando entre 6.5 km/s (2800 kg/
m3) en la parte superior y 7.3 km/s (3100 kg/m3)
como maximo en la base. La velocidad (densidad)
promedio varia entre 6.8 y 7.1 km/s (2900-3000 kg/

m3). Es destacable que la velocidad méas baja de la
capa 3 se encuentra sistematicamente, en todos los
perfiles modelizados, en la parte mas espesa de la
corteza; es decir, bajo la cresta de las cordilleras. En
contraste con la capa 2, su espesor es muy variable:
desde ~4 km en las cuencas oceanicas hasta ~15 km
en los segmentos corticales mas engrosados. En la
mayoria de perfiles la transicion entre la cordillera y
la cuenca oceénica es mucho méas abrupta en la parte
interna (la mas proxima a la dorsal) que la parte
interna. Esta transicion abrupta marca la cicatriz a
lo largo de la cual se separ6 la plataforma original
originando las cordilleras actuales (Sallarés et al.,
2003).

Como se ha sefialado, los modelos de densidad
obtenidos a partir de los de velocidad ajustan
también los datos gravimétricos y batimétricos
(Figuras 4 y 5). Esta modelizacion evidencia la gran
influencia que tienen las variaciones laterales de
densidad cortical, mostrando que es indispensable
incluirlas en la modelizacion para aislar y corregir la
contribucion cortical. Los resultados muestran que
con una densidad lateralmente uniforme en corteza
(2900 kg/m3) y manto (3300 kg/m3) y la geometria
correcta del Moho, hay una sobreestimacion de la
anomalia observada de unos 30 mGal (Figura 4a),
que se podria atribuir a una anomalia de densidad
en el manto. Pero como se muestra en la figura 4b,
la inclusion de la distribucion de densidad correcta
en la corteza es suficiente para ajustar la anomalia
observada. De forma similar, la modelizacion
batimétrica con densidad cortical uniforme impone
la presencia de un manto andémalamente ligero
bajo la parte central de la cordillera (figura 5),
mientras que si la densidad cortical es la correcta la
anomalia de densidad del manto estimada es menor
que el limite de incertidumbre. En resumen, el
trabajo de modelizacién gravimétrica y batimétrica
muestra que la anomalia de densidad del manto
bajo las cordilleras (asociada al punto caliente) es
practicamente inapreciable.

5.2 La influencia de los parametros de fusion

En la figura 7 se muestran los diagramas H-Vp
obtenidos a partir de la modelizacion del proceso de
fusion utilizando diversos valores de los parametros
caracteristicos (ver Figura 6). Las lineas gruesas
corresponden a diferentes valores de la tasa de
ascension en la base del manto, y las lineas finas
son isotermas, calculadas para una composicién
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dada y una determinada combinacion de a, Dz, Gd,
Gw. Sobre estos diagramas se han superpuesto los
valores de velocidad sismica de la capa 3 (Vp) y el
espesor cortical (H) promedio (y su incertidumbre)
determinados a partir de la SGA en los distintos
perfiles. Asi, es posible visualizar qué temperatura
potencial del manto (Tp) y tasa de ascension (c)
se requieren para explicar la estructura cortical
observada.

Cabedestacarenprimer lugarque ladistribucion
H-Vp obtenida a partir de los datos sismicos muestra
una clara y sistematica anticorrelacion en todos los
perfiles. Esta es una observacion de primer orden que
deberia reproducir cualquier modelo que pretenda
explicar el origen de la PVG. Como destacabamos en
laintroduccion, la presencia de una anomalia térmica
en el manto (cuya expresion en superficie seria el
punto caliente de Galédpagos) deberia dar lugar a
una correlacion positiva entre Hy Vp (e.g., White y
McKenzie, 1989), esto es, exactamente lo contrario
de lo que se observa. Este hecho se refleja claramente
en los diagramas H-Vp: para una tasa de ascension
determinada (tdmese como ejemplo c=1 en la figura
7a), el aumento de Tp comporta sistematicamente
la edificacion de una corteza progresivamente mas
gruesa y con velocidad sismica mas alta, mientras
que el aumento de la ¢ para una Tp determinada (por
ejemplo Tp=1300°C en la figura 7a) implica mayor
espesor cortical sin apenas influencia en la velocidad
sismica. El trabajo ha consistido en determinar qué
combinacion de parametros de fusion puede dar
cuenta de esta anticorrelacion.

Para calcular el diagrama de base que se
muestra en la figura 7a se han tomado los siguientes
valores de referencia: composicion del manto
pirolitica, con I'd=15 %/GPa (McKenzie, 1984),
I'w=1 %/GPa (Hirth y Kohlstedt, 1996), Az=50 km
(Braun et al., 2000), y a=0.25, en consonancia con el
incremento en factor 4-5 de la viscosidad del manto
entre la base y el techo de la zona de fusion humeda
(Ito et al., 1999). Notese que el espesor (6-8 km) y
la velocidad sismica de la capa 3 (~7.1 km/s) de la
corteza oceédnica normal, segln la compilacion de
White et al. (1992), se explicarian como producto
de la fusion por descompresion pasiva (c=1) de un
manto normal (Tp~1300° C), en buen acuerdo con
las predicciones del modelo clasico de McKenzie
y Bickle (1988). Por el contrario, la estructura
sismica de la parte mas engrosada requeriria una ¢
extremadamente alta (c~30-35) y un manto “frio”
(Tp~1200°C). Es realmente dificil encontrar un
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proceso compatible con esta observacion. En la
segunda prueba (figura 7b) se ha explorado la
influencia de aumentar la productividad de magma
en la zona himeda, I'w=2 %/GPa. El resultado no
cambia demasiado en el sentido que se necesitan Tp
demasiado bajas para explicar los valores de Hy Vp,
si bien la c requerida es sensiblemente inferior (c~15-
20). En el tercer test (figura 7c¢) se ha explorado la
influencia de la productividad de magma en la zona
seca, 'd=20 %/GPa, siendo el unico efecto visible
igualmente la variacion de c requerida para explicar
los datos (c~20-25). Variando el valor de a entre
0.2 y 1.0 y aumentando el espesor de la zona de
fusion humeda, Dz, entre 50 y 75 km, se obtienen
resultados similares. La principal conclusién es que
resulta complicado explicar la estructura sismica
observada en las distintas partes de la PVG por la
presencia de un manto andémalamente caliente,
aunque se considere el efecto de un manto hidratado
y una componente activa en la tasa de ascension.
Siempre se requiere una Tp baja en el manto, lo cual
es contra-intuitivo y dificil de justificar.

Una uGltima prueba ha consistido en explorar
la influencia de la composicion del manto en la
estructura sismica. Desafortunadamente, existen
pocos experimentos de fusion para composiciones
distintas de la pirolita como para desarrollar un
modelo cuantitativo que incluya la influencia de las
heterogeneidades composicionales.

En nuestro estudio se ha tomado como
referencia el modelo de Korenaga et al. (2002)
para una fuente hipotética constituida por
una mezcla con el 70% de manto pirolitico
parcialmente exhausto (Kinzler, 1997) y 30%
de MORB (Hofmann 1988), que se utiliz6 para
derivar una relacion entre la velocidad sismica
y los pardmetros del modelo de fusién. Esta
mezcla vendria a simular la presencia de un
manto heterogéneo y fértil como resultado del
enriquecimiento por reciclaje de corteza oceanica,
una posibilidad propuesta por Korenaga et al.
(2000) como origen de la provincia del Atlantico
Norte. Hemos introducido esta relacion en nuestro
modelo, junto con una mayor Gd (20 %/GPa) y una
temperatura del solidus 50°C inferior para reflejar
el enriquecimiento en hierro. El resultado (Figura
7d) muestra claramente que la estructura sismica
de los segmentos mas engrosados de la corteza se
puede explicar por fusion de un manto heterogéneo
y fértil de temperatura normal (~1300°-1350°C),
sin necesidad de considerar c elevadas.



5.3 La naturaleza de la anomalia

De acuerdo a lo expuesto en el apartado
anterior, creemos que la hip6tesis mas plausible para
explicar las observaciones geofisicas (la estructura
sismica de la corteza), es la presencia de una
anomalia composicional en el manto, probablemente
producto del reciclaje de corteza oceanica subducida
a lo largo de la historia geoldgica bajo el margen
sudamericano. Esta interpretacion es compatible no
sélo con las observaciones geofisicas, sino también
con datos geoquimicos, como se detalla en Sallarés
et al. (2005).

Teniendo en cuenta que esta anomalia (i.e.,
el punto caliente de Galdpagos) se ha mantenido
aparentemente fija en el sistema de referencia de
los puntos calientes durante los Gltimos 20 m.a., su
fuente debe localizarse a niveles suficientemente
profundos. En este sentido, cabe destacar que
tres estudios de tomografia global utilizando
ondas internas (Montelli et al., 2004), funciones
receptoras (Hooft et al., 2003), y ondas superficiales
(Villagébmez et al., 2007) coinciden en situar una
notable anomalia de baja velocidad en el manto
superior bajo las islas, evidenciado la presencia de
algun tipo de anomalia en la regién. Sin embargo, el
modelo de Montelli et al. (2004), el tnico de ellos
con resolucion suficiente a niveles mas profundos,
muestra claramente que la anomalia se interrumpe
drasticamente en la base del manto superior, a unos
650 km de profundidad. Por tanto la fuente de la
anomalia deberia localizarse en esta discontinuidad
y no a mayor profundidad. Esta observacién esta en
clara discordancia con el modelo clasico de pluma
térmica, que sitla la base de las plumas/puntos
calientes en la discontinuidad entre manto inferior y
nucleo externo (i.e., la discontinuidad D”), situada a
unos 2900 km de profundidad (e.g., Morgan, 1971).
La razén es que en D” se da el mayor gradiente/
contraste térmico del interior de la Tierra. Ello
significa que es una region térmicamente inestable,
condicion necesaria para generar y alimentar las
plumas. Por el contrario, la base del manto superior no
presenta un gradiente térmico especialmente elevado
y no es por tanto particularmente inestable, mientras
que si constituye una barrera importante para la
subduccién, ya que a esa profundidad la corteza
oceanica tiene flotabilidad neutra (e.g., Ringwood
e Irifune, 1988). Por tanto, es un reservorio en que
puede detenerse temporalmente la subduccion hasta
segregarse y almacenarse las rocas mas ligeras y
fértiles de la corteza. Esta hipGtesis es consistente

con varios modelos de tomografia global en que
se identifican claramente subducciones estancadas
precisamente a esta profundidad (e.g., Zhao, 2004).
Parece dificil explicar, sin embargo, coémo es posible
que este denso material segregado en la base del
manto superior ascienda hasta la superficie. Un
mecanismo plausible es el propuesto por Korenaga
(2004), quien demostrd, tomando como ejemplo el
caso de Islandia, que la conveccion sublitosférica
inducida por el enfriamiento de la superficie podria
ser suficientemente enérgica como para arrastrar el
material denso y fértil hasta la superficie en ausencia
de una pluma térmica.
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