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nalmente este valor corresponde a −5000. El modelo se construyó con 500 pasos
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5.9. Comparación entre gráfica de temperatura y viscosidad derivados del modelo
A1 con viscosidades de: (100, 1, 2, 0.1, 5)∗ sin transición de fase (izquierda) con
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(2005). Tiempo inicial de simulación para B1 es 22 M.a., para B2 es de 14.5 M.a.,
para B3 es de 13 M.a. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 69

5.17. Temperatura y viscosidad con placa inicial A, una distribución de viscosidad de:
(100, 1, 5, 0.1, 7) ∗ 1021 Pas, una velocidad de placa oceánica de 7 cm/año, de
placa continental de 1 cm/año y de trinchera de 1 cm/año. Arriba: modelo con
pendiente de Clapeyron para la discontinuidad de 410 km: 2 MPa/K y para la
discontinuidad de 660 km: -4 MPa/K. Centro: modelo con pendiente de Clapeyron
para la discontinuidad de 410 km: 2 MPa/K y para la discontinuidad de 660 km:
-3.5 MPa/k. Abajo: modelo con pendiente de Clapeyron para la discontinuidad
de 410 km: 2 MPa/K y para la discontinuidad de 660 Km: -3 MPa/k. A derecha:
tomograf́ıa de Gorbatov y Fukao (2005) . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . 72

5.18. Perfiles de viscosidad, Las viscosidades se restringen para la zona de transición a
valores entre (2− 5) ∗ 1021Pas y para el manto inferior a valores de (5− 10) ∗ 1021

Pas. La viscosidad de 20 ∗ 1021 modifica la morfoloǵıa de la placa alejándose de
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Resumen

Las transiciones de fase de 410 km (olivino a espinel) y 660 km (espinel-perovskita
y magnesiowüstita), las distribuciones de viscosidades del manto inferior y la ci-
nemática de las placas oceánicas juegan un papel importante a la hora de estudiar
su interacción con la zona de transición y el ĺımite superior del manto inferior (660
km). Se ha estudiado que valores determinados de la pendiente de Clapeyron, que
caracteriza dos transiciones de fase en equilibrio, la viscosidad del manto inferior, la
velocidad de la placa oceánica y de la trinchera, pueden determinar el hundimiento
de la placa en el manto inferior o por el contrario su estancamiento en la zona de
transición. Para el caso de México, a pesar de que la placa Cocos es relativamente
joven (10-15 Ma en los últimos 20 Ma) se esperaŕıa que su comportamiento boyante
evitaŕıa el hundimiento de la placa en el manto inferior, sin embargo las tomograf́ıas
śısmicas muestran todo lo contrario.

En esta investigación se tomo como zona de estudio el centro de México, donde la
placa Cocos presenta subducción plana. Se realizaron 110 modelos numéricos me-
diante el uso del paquete Citcoms (www.geodynamics.org), el cual soluciona bajo la
metodoloǵıa de computación en paralelo y el método de elementos finitos las ecua-
ciones de Navier-Stokes. En el modelo se incorpora diferentes valores de viscosidad
para el manto inferior que van desde 5 ∗ 1021 Pas hasta 50 ∗ 1021 Pas, pendientes
de Clapeyron para la transición de fase de 410 km con valores de 0.5 MPa/K hasta
4.4 MPa/K y para 660 km valores de −4.4 MPa/K hasta −0.5MPa/K, velocidad
variable de la placa Cocos durante los últimos 40 Ma con un mı́nimo de 3 cm/año
hasta un máximo de 11 cm/año, una velocidad de placa continental constante y
una velocidad de trinchera constante, sin considerar el cambio de la geometŕıa de la
trinchera y reorganización de las placas tectónicas.

Los rangos mencionados anteriormente generaron como consecuencia modelos con
diferentes comportamientos de placa subductante, encontrando casos en los que la
placa se estacaba en la zona de transición y casos en los cuales penetraba sin dificul-
tad alguna. Los modelos escogidos finalmente fueron aquellos cuya forma geometŕıca
se aproximaba más a lo observado en tomograf́ıas śısmicas de la zona de estudio y
cuyas distribuciones de viscosidad para el manto inferior variaron de manera suave
entre 7 ∗ 1021 Pas a 10 ∗ 1021 Pas, y para las pendientes de Clapeyron en 660 km
fueron mayores a o iguales −3.0 MPa/K.



Capı́tulo 1
Introducción

El estancamiento o hundimiento de las placas en el manto puede depender de su
geometŕıa, aśı como de otros parámetros de subducción como la velocidad, la edad,
las distribuciones de viscosidad de la zona de transición y del manto inferior y las
pendientes de Clapeyron asociadas a los cambios de fase de 410 km y 660 km. Schu-
bert et al. (1975) estudian el rol de las transiciones de fase en la dinámica del manto,
encontrando que la transición de fase olivino-espinel puede ser responsable de meca-
nismos focales tensionales para terremotos de profundidad intermedia; mientras que
para la transición de fase espinel-perovskita puede estar relacionada con mecanismos
focales de compresión. Christensen (1995) describe las deflexiones que ocurren en los
ĺımites de las transiciones de fase, una como consecuencia de la profundidad y otra
por la liberación de calor latente; este último modifica la temperatura y por lo tanto
las fuerzas de flotación. Para la discontinuidad de 410 km se presenta una transición
de fase exotérmica (dP/dT > 0) la cual ocurre a un presión baja y por lo tanto a
un profundidad menor, la región elevada de la fase ejerce un tirón sobre la placa
en la misma dirección de su movimiento. Para la transición de fase endotérmica de
660 km (dP/dT < 0) se produce una depresión de baja densidad generando una
flotabilidad positiva que se opone al hundimiento de la placa en el manto inferior;
si los valores de Clapeyron son suficientemente negativos, las fuerzas de flotabilidad
dominaŕıan el sistema y por lo tanto la placa no podŕıa penetrar el manto inferior
(Figura 1.1).

Transición exótermica elevada

Transicón endotérmica deprimida

olivino

Wadsleyite/ringwoodite

Perovskita

410 Km

660 Km

Figura 1.1: Interacción de la placa con las transiciones de fase de 410 km y 660 km. Modificado
de Billen (2008)
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Cizcová et al. (2002) presentan un estudio paramétrico del comportamiento de una
placa fŕıa en la zona de transición y el manto inferior, el modelo numérico bidimen-
sional se centra en los efectos reológicos, es decir, el efecto dinámico debido a la
reducción del tamaño de grano en el ĺımite de fase y el efecto de esfuerzo de tensión
elástico de la reoloǵıa limitante. Los resultados obtenidos muestran que la capacidad
de la placa de penetrar el manto inferior no es afectada significativamente por un
retroceso de la trinchera en ausencia de debilitamiento del tamaño del grano; sin
embargo, para un retroceso de trinchera considerable de 4 cm/año, el debilitamiento
del tamaño de grano proporciona un mecanismo viable para provocar estancamiento
de la placa en la zona de transición siempre y cuando el viscosidad efectiva de la
placa subducida sea de 1024Pas. Torii y Yoshioka (2007) lograron demostrar me-
diante modelación númerica 2D la tendencia de las placas a estancarse cuando los
valores de la pendiente de Clapeyron para 660 km eran menores de -4 MPa/K, a
demás si la viscosidad del manto inferior y la velocidad de retroceso de la trinchera
era lo suficientemente altos, placas de 90−150 Ma, como las del Paćıfico occidental,
tend́ıan a aplanarse en la zona de transición. Para lograr dicho aplanamiento y es-
tancamiento en la zona de transición, debieron incorporar en su modelo un canal de
baja viscosidad entre la zona de transición y el manto inferior, de esa manera la pla-
ca del Paćıfico que subduce debajo de Japón, se estancaba en la zona de transición
como se observa en las tomograf́ıas sismı́cas realizadas por Fukao et al. (2013) (la
naturaleza de esta capa todavia se desconoce). Tetzlaff y Schmeling (2009) presen-
tan modelos numéricos de subducción en los que se tiene encuenta la cinética de
transformación olivino-espinel y la transformación espinel-perovskita. La flotabili-
dad debido a la temperatura y las fases de olivino, espinel y perovskita conduce a
una subducción acelerada en la zona de transición y retarda su hundimiento en el
manto inferior. Su estudio encuentra un mecanismo dinámico entre diferentes fuerzas
de flotación controladas por la transición de fase y la liberación de calor latente, este
útimo mecanismo controla la flotabilidad de la placa y conduce a diferentes varia-
ciones temporales caracteŕısticas del olivino metaestable (dichos procesos permiten
explicar los terremotos que ocurren a gran profundidad). Igualmente la profundi-
dad máxima del olivino metaestable aumenta linealmente con el espesor litosférico;
al aplicar estos modelos a diferentes zonas de subducción en el mundo tales como
Tonga y Chile, se encuentra que diferentes zonas de subducción pueden presentar
etapas diferentes de velocidad de fase para el olivino mestaestable. Garel et al. (2014)
realiza modelos termo-mecánicos 2D con una trinchera móvil, una placa superior,
una reoloǵıa dependiente de la temperatura y el estreś y un aumento de viscosidad
de 10, 20 o 100 veces la viscosidad del manto superior para la viscosidad del manto
inferior. Se investigaron 4 tipos de escenarios donde la placa poséıa diferente inclina-
ción y diferentes margenes de retrocesos de la trinchera y cuyos resultados muestran
que la interacción entre el movimiento de la trinchera y la deformación de la placa
en profundidad siguen un estilo coherente de subducción, comparado con modelos
realizados anteriormente. Finalmente concluye que los procesos de deformación, la
velocidad de hundimiento, la temperatura, la resistencia de la placa, la flotabilidad
de esta misma y los saltos de viscosidad del manto superior-inferior juegan un papel
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clave en la dinámica de la subducción. Goes et al. (2017) en su estudio numérico
demuestra que el hundimiento de placas jóvenes y el estancamiento de placa viejas,
puede estar relacionado con los cambios de fase endotérmicos, la movilidad de la
trinchera, la distribución de viscosidad, entre otros. Su estudio es aplicado a dife-
rentes formas de subducción en el mundo, por ejemplo, el estancamiento de la placa
del Paćıfico el cual puede ser explicado por retardamiento de las transiciones de
fase mineralógicas, viscosidades muy altas de la placa con respecto a su medio y
velocidades de retrocesos altos en la trinchera. De lo anterior se puede concluir que
no solamente la edad de la placas oceánicas controlan su evolución geodinámica al
interactuar con la zona de transición y el manto inferior, si no que existen otros
factores que influyen en el estancamiento o el hundimiento de la placa.

En México y América Central, la trinchera Mesoamericana subduce litosfera oceáni-
ca relativamente joven (no mayor de 26 Ma) y su edad aumenta del NW al SE. La
componente normal de convergencia incrementa hacia el sur a lo largo del margen
de ∼ 2 cm/año en el Norte a ∼ 10.5 cm/año en el sur, debido al aumento de la
distancia con el polo de Euler [DeMets et al., 2010; Manea et al., 2013; Ferrari et al.
2011] Sin embargo, tanto las edades de las placas subducidas de Rivera y Cocos, aśı
como sus velocidades de convergencia han variado significativamente en los últimos
25 Ma [Manea et al., 2013]. En la zona de subducción mexicana los parámetros de
edad, geometŕıa y velocidad, actualmente tienen una variabilidad suave a lo largo de
la trinchera, sin embargo la placa subducida presenta una geometŕıa muy irregular
y existen cambios en la posición del arco volcánico a lo largo del tiempo. Esto se
debe a eventos tectónicos pasados, como el aumento significativo de la velocidad de
la placa de Cocos entre 17 y 12 Ma [Menard, 1978; Klitgord y Mammerickx, 1982;
Mammerickx and Klitgord, 1982]. A pesar de que la placa de Cocos que se subdu-
ce a lo largo de la trinchera mesoamericana es muy joven y flotante (10 − 25 Ma)
[Turcotte y Shubert, (2013)], los resultados de las tomograf́ıas śısmicas de la región
de estudio muestran que la placa subducida penetra el manto superior, la zona de
transición y el manto inferior [Gorbatov y Fukao, 2005; Manea et al. 2013; Fukao
et al. 2013], a diferencia de la placa del Paćıfico (> 120 Ma) que subduce debajo de
Japón , la cual se ha observado mediante tomograf́ıas śısmicas su estancamiento y
aplanamiento en la zona de transición [Fukao, 2013].

Debido a la imposibilidad de conocer con certeza los diferentes cambios que su-
fre la geometŕıa de la placa Cocos, sus parámetros cinemáticos a lo largo del tiempo
(mientras experimenta subducción y va interactuando con el manto), su forma ini-
cial, la distribución de viscosidades para la zona de transición y el manto inferior,
incluso la existencia de otras capas de viscosidad desconocidas, y los cambios de
fase en la zona de transición (410 km y 660 km). Es necesario usar herramientas
numéricas que permitan aproximar el comportamiento dinámico de la placa. Por lo
tanto, este estudio trata de entender usando modelado numérico, la interacción entre
la placa subducida de Cocos y el manto, con un enfoque en la zona de transición y
el manto inferior.
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Hasta la fecha, no existen estudios previos que traten de entender mediante mo-
delado numérico la interacción de la placa Cocos con la zona de transición y el
manto inferior, con un enfoque a las transiciones de fase de 410 km y 660 km junto
con las distribuciones de viscosidad para la zona de transición y manto inferior. Este
trabajo posee implicaciones fundamentales con otras disciplinas como, tectónica de
placas, sismoloǵıa o geoqúımica, ya que puede ofrecer un mejor conocimiento de los
ĺımites importantes sobre la distribución de viscosidad del manto y los cambios de
fase.

Como hipótesis se plantea que la geometŕıa particular de la placa subducida de
Cocos por debajo de México aśı como otros parámetros de subducción (velocidad,
edad), y de la zona de transición (viscosidades y pendientes de Clapeyron (cambios
de fase), pueden jugar un papel clave para que la placa Cocos se hunda en el manto
inferior. Teniendo en cuenta que la contribución individual de cada uno de estos
parámetros no es bien conocida.

Como objetivos se plantean:

Entender la dinámica de interacción entre la placa subducida de Cocos y la
zona de transición y el manto inferior.

Restringir el rango de parámetros que tienen un alto grado de incertidumbre
(pendiente de Clapeyron, distribución de viscosidades) en donde la geometŕıa
de la placa de Cocos en el manto se acerca a las observaciones śısmicas, en
particular la tomograf́ıa śısmica.

El estudio se enfoca en la región en donde la placa de Cocos se subduce horizontal,
esto es debido a que se tiene un buen conocimiento sobre su geometŕıa a través de
varios estudios. Al desconocer la geometŕıa inicial de la placa Cocos hace más de 20
Ma, se plantearon dos modelos iniciales con diferente geometŕıa e inclinación, esto
con el objetivo de entender como el modelo inicial con una inclinación en particular
afectaba la geometŕıa de la placa cuando se le incorpora la velocidad de la trinchera,
velocidad de placa continental, los cambios de fase y las diferentes distribuciones
de viscosidad. Las ecuaciones diferenciales que describen los procesos de convección
en el manto y la subducción son las ecuaciones de conservación de masa, momento
y enerǵıa de Navier-Stokes, las cuales son solucionadas mediante elementos finitos
y elementos finitos de Galerkin-Petrov Steamline-Upwind con el software Citcoms
[Eh Tan et al., 2014], especializado para modelado numérico paralelizado en 3D+t
en coordenadas esféricas. Debido al alto gasto computacional se usaron herramien-
tas especializadas de modelado numérico paralelizado, en este caso se hizo uso del
clúster de alto rendimiento Horus del Centro de Geociencias, UNAM, Juriquilla. Los
parámetros de entrada para el modelado serán basados en la información disponi-
ble en las publicaciones cient́ıficas, como la evolución de la zona de subducción en
los últimos 20-30-40 Ma, la edad y la velocidad de la placa oceánica y continental
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[Sdrolias y Müller, 2006]. Los parámetros asociados con el cambio de fase en la zona
de transición (la pendiente de Clapeyron, aśı como la distribución de viscosidades y
el rango de los parámetros asociados con los cambios de fase en 410 km y 660 km
son basados en los estudios de Goes et al. (2017); Agrusta et al. (2017); Christen-
sen (1995); Torii y Yoshioka, (2007); Billen (2008); Cizcova et al. (2012), entre otros.

El trabajo de investigación es dividido en un marco teórico donde se expondrán
las ecuaciones que gobiernan el modelo y una descripción del método numérico, la
reoloǵıa del manto y las transiciones de fase; una metololoǵıa en donde se planteará
la zona de estudio y los parámetros de entrada para obtener los modelos finales
mediante el software Citcoms (www.geodynamics.org); resultados, discusión y final-
mente las conclusiones.



Capı́tulo 2
Fundamentos Teóricos

Los modelos numéricos aplicados a la geodinámica surgen debido a la imposibi-
lidad de conocer diferentes procesos dinámicos dentro de la Tierra, herramientas
tales como la tomograf́ıa sismı́ca, firmas geoqúımicas del vulcanismo, diferentes ob-
servaciones geológicas, permiten medir indirectamente diferentes propiedades f́ısicas
dentro de la Tierra. Sin embargo, solo proporcionan infomación muy limitada en el
tiempo y el espacio. Por otro lado, los modelos numéricos basados en diferentes da-
tos recolectados permiten realizar estudios sobre la evolución de procesos tectónicos
a través de diferentes pasos en el tiempo; de esa manera por ejemplo, analizar el
comportamiento de una placa tectónica en proceso de subducción cuando interactúa
con el manto.

Para el estudio de la convección en el manto y los procesos de subducción se hace
uso de las ecuaciones de conservación masa, momento y enerǵıa de Navier-Stokes.
Para este estudio se resolverán cada una de estas ecuaciones mediante el software
libre Citcoms, descargado de http://geodynamics.org el cual permitirá estudiar la
interacción de las placas subducidas con la zona de transición y el manto inferior con
aplicación a la subducción de Cocos debajo de Norteamerica. Citcoms resuelve el
sistema de ecuaciones diferenciales parciales mediante el método de elemento finitos,
donde el algoritmo de Uzawa es usado para resolver la ecuación de momento junto
con las restricciones de incompresibilidad y la ecuación de conservación de enerǵıa es
resuelta con el método de elemento finitos de Galerkin Petrov de Steamline-Upwind
. Las transiciones de fase y la reoloǵıa del manto son incorporadas en el modelo,
las cuales permiten obtener una mejor aproximación cuando se comparan con las
tomograf́ıas sismı́cas [Hunen, 1971; Tan et al., 2014].
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2.1 Ecuaciones y Modelo Numérico

2.1.1 Ecuaciones de Navier-Stokes

Las ecuaciones de Navier-Stokes juegan gran importancia para entender y aproxi-
mar los diferentes comportamientos de la convección en el manto y los procesos de
subducción. En este estudio el manto es tratado como un medio viscoso, anelástico,
compresible y la convección está gobernada por las ecuaciones de conservación de
masa, momento y enerǵıa.

2.1.1.1 Ecuación de conservación de masa

Un cuerpo material se caracteriza por una medida escalar no negativa llamada masa
del cuerpo, la cual f́ısicamente está asociada con la inercia del cuerpo, es decir, su
tendencia a resistir el cambio de movimiento. Relacionada con una ley de conserva-
ción al plantearse que la masa no se puede destruir ni crear, si no que se conserva,
por lo tanto se puede suponer para un sistema cerrado que la variación total de la
masa con respecto al tiempo es cero [Mase y Mase, 1999 ; Zenit, 2017].

Figura 2.1: Conservación de la masa

De acuerdo con la Figura (2.1), la componente de la velocidad ~u en la dirección
normal ~n puede escribirse como :

~u.~n. (2.1)

y el flujo de masa que pasa a través de un elemento de superficie infinitesimal dA
con densidad ρ suponiendo un cuerpo continuo es:

ρ~u.~ndA. (2.2)

Donde el flujo total a través de una superficie se escribe como:∫
A
ρ~u.~ndA. (2.3)

La masa total del volumen de densidad ρ es:∫
V
ρdV. (2.4)
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Entonces la variación de la masa con respecto al tiempo seŕıa:

D

Dt

∫
V
ρdV = ∂

∂t

∫
V
ρdV =

∫
V

∂ρ

∂t
dV.

El flujo neto a través de una superficie A genera como consecuencia un cambio con
respecto al tiempo de la masa dentro del volumen V , suponiendo la inexistencia de
fuentes o sumideros, se tendŕıa que:∫

V

∂ρ

∂t
dV +

∫
A
ρ~u.~ndA = 0. (2.5)

Aplicando el teorema de la divergencia de Gauss en la Ecuación (2.5):
∫
V

(
∂ρ

∂t
dV +∇.(ρ~u)dV

)
= 0. (2.6)

La anterior ecuación es válida para cualquier volumen V por lo tanto:

∂ρ

∂t
+∇.(ρ~u) = 0. (2.7)

Al considerar que el sistema se encuentra en equilibrio, es decir que la densidad del
fluido es constante [Zenit, 2017; Sámano y Sen, 2009]:

∂ρ

∂t
= 0

∇.(ρ~u) = 0. (2.8)
En notación indicial seŕıa:

(ρui)i = 0. (2.9)

2.1.1.2 Ecuación de conservación del momento

Por segunda ley de Newton se tiene que la suma de las fuerzas que actúan sobre un
cuerpo euleriano es igual a la variación del momento lineal con respecto al tiempo.
Considerando un medio continuo sobre el cual actúan fuerzas de superficie y fuer-
zas de volumen y realizando la transformación de la forma langragiana a la forma
euleriana se tendŕıa :

Ft = FA + Fv Ft = DP

Dt
P (t) =

∫
V
ρudV. (2.10)

De donde:

~FA + ~FV =
∫
A

~Fi.~ndA+
∫
V
ρ ~FvdV.

Reemplazando en la segunda ley de Newton:∫
A

~Fi.~ndA+
∫
V
ρ ~FvdV = DP

Dt
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∫
A

~Fi.~ndA+
∫
V
ρ ~FvdV = D

Dt

∫
V
ρudV. (2.11)

Utilizando el teorema de Reynolds, que relaciona la derivada lagrangiana de una
integral de volumen de un sistema, en una integral de derivadas eulerianas [Sen y
Sámano, 2009]

P =
∫
V
ρudV ;

DP

Dt
= D

Dt

∫
V
ρudV

D

Dt

∫
V
ρudV =

∫
V

[
∂(ρu)
∂t

+∇.(ρuu)
]
dV. (2.12)

Reemplazando (2.12) en (2.11):
∫
V

[
∂(ρu)
∂t

+∇.(ρuu)
]
dV =

∫
A

~Fi.~ndA+
∫
V
ρ ~FvdV . (2.13)

Recordando que u representa la velocidad y su derivada con respecto al tiempo seŕıa
la aceleración y el segundo término representa la variación del flujo con respecto al
espacio.

Suponiendo un medio continuo deformable de volumen V sometido a fuerzas de
superficie denominadas tracciones τ y fuerzas de cuerpo representadas por fuerzas
gravitacionales o electromagnéticas:

∫
V

[
∂(ρu)
∂t

+∇.(ρuu)
]
dV =

∫
A
~τ .~ndA+

∫
V
ρ ~FvdV.

Como la anterior ecuación es válida para cualquier volumen V y aplicando el teorema
de la divergencia de Gauss:

∂(ρu)
∂t

+∇.(ρuu) = ∇.τ + ρ ~Fv.

Desarrollando los términos de la derecha de la anterior ecuación, aplicando la pro-
piedad del producto para la divergencia y agrupando términos semejantes:

u

(
∂ρ

∂t
+∇.(ρu)

)
+ ρ

(
∂u

∂t
+ u.∇u

)
= ∇.τ + ρ ~Fv. (2.14)

En la Ecuación (2.14) el primer término se hace cero, debido a que representa la
ecuación de conservación de la masa, el segundo término se reemplaza por la derivada
lagrangiana [Sen y Sámano, 2009].

∇.τ + ρ ~Fv = ρ
Du

Dt
. (2.15)
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Si la velocidad del campo es constante o igual a cero y las fuerzas de volumen son
representadas por fuerzas gravitacionales δρgδir la ecuación en notación indicial se
expresaŕıa como:

τij,j + δρgδir = 0. (2.16)

Suponiendo el sistema como un fluido Newtoniano, el tensor de esfuerzo viscoso
puede reescribirse como:

τij = −Pδij + 2ηeij. (2.17)

El primer término −P representa la presión diámica y el segundo término repre-
senta los esfuerzos desviatorios, los cuales surgen a partir de la ley constitutiva que
relaciona los esfuerzos con la velocidad de deformación del fluido [Gurnis et al. 1984
; Valera R., 2010]

τij = −Pδij + 2η
(1

2

(
ui,j + uj,i −

1
3ukkδij

))
. (2.18)

Reemplazando el tensor deviatorio en la ecuación de conservación del momento lineal
para un fluido newtoniano, la expresión quedaŕıa finalmente como:

−P,i +
(
η
(
ui,j + uj,i −

2
3uk,kδij

))
i
− δρgδir = 0. (2.19)

2.1.1.3 Ecuación de conservación de la enerǵıa

La primera ley de la termodinámica establece que la enerǵıa de un sistema se debe
conservar siempre y cuando las fuerzas actuantes sean de tipo conservativas y no
exista disipación de calor por mecanismo como la fricción. Un sistema puede modi-
ficar su enerǵıa interna mediante la realización del trabajo y flujo del calor, donde
calor se puede definir como la enerǵıa transferida por medios no mecánicos. Supo-
niendo un medio continuo en condiciones adibáticas (trabajo igual a cero ) donde
el calor perdido por un sistema A es igual al calor ganado por un sistema B, la
ecuación de conservación de la enerǵıa puede ser descrita mediante la ecuación de
difusión-advección del calor de la siguiente manera [Zemansky y Dittman, 1985]:

ρcp
DT

Dt
= − ∂qi

∂xi
+ ρH. (2.20)

Donde ρ representa la densidad, Cp capacidad caloŕıfica, DT
Dt

derivada lagrangiana
de la temperatura con respecto al tiempo, ∂qi

∂xi
la derivada del calor q con respecto

al espacio y H es la entalṕıa. Reemplazando q = −κ ∂T
∂xi

, siendo k la conductividad
térmica.

ρcp
DT

Dt
= κ

∂2T

∂x2
i

+ ρH. (2.21)

Reescribiendo la forma diferencial lagrangiana en términos de su relación euleriana
[Gerya, 2010],



2.1 Ecuaciones y Modelo Numérico 11

DT

Dt
= ∂T

∂t
+ ~u.∇T

ρcp

(
∂T

∂t
+ ~u.∇T

)
= ∂2T

∂x2
i

+ ρH. (2.22)

En notación ı́ndiceal, la ecuación de conservación de la enerǵıa para un fluido seŕıa:

ρcpT,t + uiT,i = κT,ii + ρH. (2.23)

La Ecuación (2.23) describe el cambio de temperatura con respecto al tiempo en
un punto fijo como consecuencia de la advección térmica que representa el segundo
término, la difusión del calor que representa el tercer término y el cuarto término
representa fuentes de generación de calor como por ejemplo la generación de calor
por radiactividad.

2.1.2 Ecuaciones de Navier-Stokes en Geodinámica

Para modelar los diferentes procesos geológicos se considera el manto y la corteza
terrestre como un medio continuo, suponiendo que la composición de las diferentes
capas de la Tierra no poseen discontinuidades, donde las propiedades del medio pue-
den ser estudiadas mediante la presión, temperatura, velocidad, densidad, tracción,
deformación, etc. Para los procesos geodinámicos se supone que la principal fuerza
que actúa es la gravedad debido a las diferentes concentraciones de densidad que
componen las capas del interior de la Tierra. Las ecuaciones de Navier-Stokes permi-
ten obtener la velocidad y la distribución de temperatura del material en la Tierra,
tratando el interior de la Tierra como un fluido viscoso, debido al tiempo geológico
en el cual ocurren los diferentes procesos de deformación . Los diferentes parámetros
de entrada que caracterizan propiedades de los materiales que componen el planeta
y las placas subducidas para la zona central de México son obtenidos por estudios
previos. El flujo del material es impulsado por condiciones de contorno, variacio-
nes térmicas y de densidad [Hunen, 1971; Gerya, 2010]. Retomando las ecuaciones
anteriores de forma generalizada:

(ρui)i = 0 (2.24)

−P,i + (η(ui,j + uj,i −
2
3uk,kδij))i − δρgδir = 0 (2.25)

ρcP (T,t + uiT,i) = ρcPκKT,ii − ραgurT + Φ + ρ(QL,t + uiQL,i) + ρH. (2.26)

i representa las coordenadas espaciales, para el caso del Citcoms, el sistema de
referencia espacial está en coordenadas esféricas, ui es la velocidad, P es la presión
dinámica, δρ es la anomaĺıa de densidad, g es la aceleración de la gravedad, η es
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la viscosidad, T es la temperatura, κ es la difusividad térmica, H es la tasa de
producción de calor, cP es la capacidad caloŕıfica, α la expansividad térmica, Φ es la
disipación viscosa, QL es el calor latente de una transición de fase. Con la transición
de fase, temperatura y las variaciones composicionales, la anomaĺıa de densidad es:

δρ = −αρ̄(T − T̄0) + δρphΓ + δρchC. (2.27)

ρ̄ es la densidad en el perfil radial, T̄0 es la temperatura adiabática en a dirección
radial, ρph es el salto de densidad que ocurre en un cambio de fase, ρch es la diferencia
de densidad entre composiciones, Γ es la función de fase y C es la composición. La
función de fase es definida como:

π = ρ̄g(1− r − dph)− γ(T − Tph) (2.28)

Γ = 1
2

(
1 + tanh

(
π

ρ̄gwph

))
. (2.29)

donde π es la presión reducida, dph y Tph son la profundidad y la temperatura del
cambio de fase, γph es la pendiente de Clapeyron del cambio de fase y wph es el ancho
de la transición de fase. Las ecuaciones (2.24),(2.25),(2.26) deben ser normalizadas
mediante las siguientes expresiones:

ρ = ρ0ρ
′, α = α0α

′, g = g0g
′

κ = κ0κ
′, η = η0η

′, cP = cP0c
′
P

xi = R0x
′
i, ui = κ0

R0
u′i, T0 = ∆TT ′0

T = ∆T (T ′ + T ′0), T = R2
0

κ0
t′, H = κ0

R2
0
cP0∆TH ′

P = η0κ0

R2
0
P ′, dph = R0d

′
ph.

Los parámetros con prima (’) son adimensionales, ρ0 es la densidad de referencia,
α0 es la expansión térmica de referencia, g0 es la gravedad de referencia, κ es la
difusividad térmica de referencia, cP0 es la capacidad caloŕıfica , R0 es el radio de
la Tierra, T0 es la temperatura de superficie, ∆T es el cambio de temperatura entre
la frontera del núcleo-manto y la superficie. Para realizar la normalización se deben
reemplazar las ecuaciones anteriores y tener en cuenta los siguientes cambios de
variables:
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ui,j = ∂ui
∂xj

(2.30)

∂ui
∂xj

= ∂ui
∂x′j

∂x′i
∂xj

.

De las ecuaciones anteriores sabemos que: xi = R0x
′
i, por lo tanto: ∂x′i

∂xj
= 1
R0

ui,j = 1
R0

∂ui
∂x′j

Reemplazando ui : ui,j = κ0

R2
0

∂u′i
∂x′j

.

Realizando el procedimiento anterior para P , t y T se tendŕıa:

P ′ = η0κ0

R3
0
P ′,i (2.31)

t′,t = κ0

R2
0

(2.32)

T,t = κ0∆T
R2

0
T,t′ Donde: ∂T

∂t
= ∂T ′

∂t′
∂t′

∂t
. (2.33)

Realizando los anteriores reemplazos en las ecuaciones (2.24), (2.25) y (2.26), seguido
por un simple procedimiento algebráico se llegaŕıa a:

ρui,i + 1
ρ̄

dρ̄

dr
ur = 0 (2.34)

−P,i + (η(ui,j + uj,i −
2
3uk,kδij))i + (Raρ̄αT −Rab

Γ−RacC)gδir = 0 (2.35)

ρcP (T,t + uiT,i)
(

1 + 2Γ(1− Γ) γ
2
ph

dph

Rab

Ra
Di(T + T0)

)
= (2.36)

ρcPκKT,ii − ρ̄αgurDi(T + TO)
(

1 + 2Γ(1− Γ) γ
2
ph

dph

Rab

Ra

)
+

Di

Ra
Φ + ρ̄H.

donde Ra, es el númerico de Rayleigh definido como:

Ra = ρ0g0α0∆TR3
0

η0κ0
. (2.37)

El número de Rayleigh de cambio de fase, Rab
, el número qúımico de Rayleigh, Rac ,

el número de Rayleigh de calentamiento interno, RaH
y el número de disipación Di,

se definen como [Zhong et al., 2000; Tan et al., 2014]:
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Rab
= Ra

δρph
ρ0α0∆T (2.38)

RaH
= RaH

R3
0 −R3

CMB

3R3
0

(2.39)

Di = α0g0R0

cp0
. (2.40)

Considerando las fuerzas inerciales mucho menores que el resto de fuerzas que actúan
en el sistema Tierra; es decir, mucho menores que la aceleración de la gravedad; esto
con el fin de poder aproximar el modelo a fluidos muy viscosos como los que caracte-
rizan la Tierra (viscosidad del orden de 1021 Pas), donde la Ecuación (2.34) incluye
variaciones de densidad sin consecuencia de la gravedad. Esto con el fin de suponer
un fluido imcompresible (aunque se observe en la realidad un manto compresible,
donde la convección es controlada por las diferentes variaciones de densidad cau-
sado por la gravedad). La Ecuación (2.35) representa el equilibrio entre las fuerzas
de presión, las fuerzas de cuerpo representadas por la gravedad y las fuerzas vis-
cosas, al desaparecer el término temporal la ecuación diferencial se convertiŕıa en
un problema estacionario. La Ecuación (2.36) relaciona la primera y segunda ley de
la termodinámica, incluyen la conservación de la enerǵıa y el aumento de entroṕıa
causado por diferentes fuentes de calor. El cambio de temperatura con el tiempo es
causado por conducción y advección del calor, el calor latente liberado en la tran-
siciones de fase, el calentamiento adiabático donde viene incluida la gravedad y las
diferentes fuentes de calor caracterizados por la entalpia H [Valera, 2010].

2.1.3 Condiciones iniciales y de Frontera

En las ecuaciones (2.34), (2.35) y (2.36), se identifican principalmente tres incógnitas:
presión, temperatura y velocidad, las cuales se resuelven mediante el sistema de
ecuaciones diferenciales parciales junto con las respectivas condiciones iniciales y de
frontera. Las condiciones iniciales son solo usadas para la ecuación de conservación de
enerǵıa y las condiciones de frontera son en general una combinación de velocidades
y tracciones descritas en las ecuaciones de masa y de momento. Las condiciones de
frontera pueden ser expresadas como:

~un |rmin
= ~un |rmax= 0 (2.41)

T |rmin
= 1 , T |rmax= 0. (2.42)

Generalmente se aplican condiciones de frontera de deslizamiento libre (free-slip), es
decir tensiones tangenciales y velocidades normales iguales a cero, e isotermas para
los ĺımites superiores e inferiores. Sin embargo en algunos estudios las velocidades
superficiales se definen de acuerdo al movimiento de la placa. La descripción de las
fronteras puede observarse en a figura (2.2) [Zhong et al., 2007; Schlag, 2014].
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Figura 2.2: Descripción de las condiciones de frontera en dos dimensiones. Modificado de Torii y
Yoshioka, 2007

2.1.4 Método numérico

A continuación se presenta una breve descripción del método de elementos finitos
usado para resolver las ecuaciones de Navier-Stokes, donde primeramente se escri-
birán las ecuaciones en términos de la formulación débil de Galerkin y después se
describirá la parte geométrica del método en la metodoloǵıa. Se debe tener en cuenta
que las ecuaciones de masa y momento son resueltas mediante método de elementos
finitos y la ecuación de enerǵıa es resuelta mediante el método de elementos finitos
de Galerkin Petrov de steamline-upwind.

2.1.4.1 Método de elementos finitos

El método de elementos finitos aproxima soluciones de ecuaciónes diferenciales par-
ciales que describen problemas sobre dominios continuos. Dicho continuo es trans-
formado en un modelo discreto aproximado a lo que se denomina discretización.
Geométricamente el continuo es dividido en un serie de elementos los cuales estarán
unidos y conformados por nodos, formando lo que comúnmente se denomina malla.
Las incógnitas son resueltas en cada uno de los nodos mediante la interpolación de
funciones conocidas. El conjunto de relaciones entre el valor de una variable entre
los nodos se puede escribir en forma de un sistema de ecuaciones que se represen-
tará por una matriz llamada matriz de rigidez, y donde el número de ecuaciones es
proporcional al número de nodos que conforman la malla [Inédito; Frias, 2005].

En el método de elementos finitos por la metodologá variacional, las ecuaciones
diferenciales son reescritas en ecuaciones integrales sobre el dominio de solución y
nuevamente se reescriben como la suma de integrales sobre subdominios . Las fun-
ciones de forma que aparecen en la formulación débil son incorporadas de tal manera
que el valor de una variable dentro del elemento depende únicamente de los puntos
nodales, y son expresadas normalmente en términos de polinomio simples [Inédito].
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2.1.4.2 Formulación Débil

La discretización del método de elementos finitos es basada en la foma débil del
sistema de ecuaciones diferenciales derivados de (2.24) y (2.25); sin embargo, para
reducir los cálculo algebráicos se calculará la formulación débil para la ecuación de
masa y de momento simplificada:

(ρui)i = 0 (2.43)

τij,j + δRaTδir = 0. (2.44)

Las anteriores ecuaciones son multiplicas por las funciones de forma v y wi, indepen-
dientes del tiempo, la cual puede ser arbitraria dentro de un conjunto de funciones
que son junto con su primera derivada cuadrado integrables sobre un dominio Ω.∫

Ω
v(ρui)idΩ = 0 (2.45)

∫
Ω
wiτij,jdΩ +

∫
Ω
fidΩ = 0 (2.46)

Donde fi = δRaTδir, aplicando la propiedad de la divergencia:

wiτij,j = wi,jτij − (wiτij),j
∫

Ω
wi,jτijdΩ−

∫
Ω

(wiτij),jdΩ +
∫

Ω
fidΩ = 0. (2.47)

Utilizando el teorema de la divergencia de Gauss∫
Ω
wi,jτijdΩ−

∫
Ω
wiτij.njdΩ +

∫
Ω
fidΩ = 0. (2.48)

Reemplazando τij = −Pδij + 2ηeij

−
∫

Ω
wi,jPδijdΩ +

∫
Ω
wi,j2ηeijdΩ−

∫
Ω
wiτij.njdω +

∫
Ω
fidΩ = 0. (2.49)

Siendo wi,jηeij = ε(w)TDε(u) [Zhong et al., 2000; Zhong et al., 2009]

−
∫

Ω
wi,jPδijdΩ +

∫
Ω
ε(w)TDε(u)dΩ−

∫
Ω
wiτij.njdΓ +

∫
Ω
fidΩ = 0. (2.50)

Ahora cada una de las incógnitas pueden ser expresadas como una combinación lineal
entre las variables a encontrar y las funciones de prueba; este paso se le denomina
discretización del dominio Ω, que se realiza mediante un conjunto de puntos de la
malla de tal manera que los campos de velocidad y presión puedan expresarse en
términos de sus valores en los nodos y las denominadas funciones de forma que
interpolan los puntos de la malla [Zhong et al., 2009].
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u = ulel =
∑

jεΩu−Γ
αjuljel P =

∑
kεΩP

βkPk (2.51)

w = wiei =
∑

jεΩu−Γ
αjwijei v =

∑
kεΩP

βkvk. (2.52)

donde αj es la función de forma para la velocidad en el nodo j, βk es la función de
prueba para la presión en el nodo B, Ωu es el conjunto de nodos de la velocidad,
ΩP es el conjunto de nodos para la presión y Γ representa la frontera (las funciones
de forma para la velocidad y la presión no necesariamente pueden ser las mismas).
Hallando una expresión para = ε(w)TDε(u) en términos de las funciones de forma:

ε(w)TDε(u) = ε

 ∑
jεΩu−Γ

αjwijei

T Dε
 ∑
kεΩu−Γ

αkulkel

 (2.53)

=
 ∑
jεΩu−Γ

ε(αjei)wij

T D
 ∑
kεΩu−Γ

ε(αkel)ulk

 (2.54)

∑
jεΩu−Γ

wij

 ∑
kεΩu−Γ

eTi B
T
j DBkelulk

 . (2.55)

Reemplazando en (2.43) y (2.50) las ecuaciones (2.52), (2.52) y (2.55), teniendo en
cuenta que wi,j representa el gradiente en coordenadas esféricas [ver Zhong et al.,
2000]:

∫
Ω

∑
jεΩu−Γ

wij

 ∑
kεΩu−Γ

ei
TBT

j DBkelulk

 dΩ−
∫

Ω

∑
jεΩu−Γ

αj,Rwijei
∑
kεΩP

βkPkdΩ = F

(2.56)∫
Ω

∑
kεΩP

βkvk
∑

jεΩu−Γ
αj,Ruljel = 0. (2.57)

Realizando la simplificación algebraica (para más detalles ver Zhong et al. 2000;
Zhong et al. 2009; Burstedde et al. 2012; Kronbichler et al. 2012 ) se obtiene el
siguiente sistema matricial:[

K G
GT O

](
U
P

)
=
(
F
O

)
. (2.58)

La matriz de rigidez K, es determinada por:

Kmn = ei
T
∫

Ω
BT
j DBkeldΩ. (2.59)

donde los sub́ındices j y k representan el número de nodos de la velocidad, i,l son el
número de grados de libertad y mn es el número de ecuaciones globales para la velo-
cidad. El sistema de Ecuaciones (2.58) es un sistema singular debido a un bloque de
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ceros en su diagonal, es simétrica y la matriz de rigidez es simétrica positiva, lo cual
es solucionado eficientemente por el Citcoms [Eh Tan et al., 2014] usando métodos
iterativos, ya que requieren menos memoria en computación, como el algoritmo de
Uzawa, el cual divide el sistema en dos sistemas acoplados de ecuaciones y se ob-
tienen sucesivamente aproximaciones de la velocidad y presión [Atanga y Silvester,
1992; Ramage y Wathen, 1994; Zhong et al., 2006]. Igualmente el Citcoms incorpora
el método multigrilla el cual define un conjunto de cuadŕıculas que están anidadas
dentro de nodos comunes, similar a cómo se usan en diferencias finitas, resolviendo
ecuaciones en paralelo dentro de varias mallas [Nava, 2016]. El objetivo es propagar
la información rápidamente entre los diferentes nodos de la malla, conectándolos
directamente entre śı y permitiendo que los nodos que son f́ısicamente acoplados
pero alejados en la malla puedan comunicarse directamente durante cada ciclo de
iteración. Lo que coincide con la estructura f́ısica del problema del flujo de Stokes en
el que las tensiones se transmiten instantáneamente a todas las partes del sistema en
respuesta a cambios en la fuerzas de flotabilidad o condiciones de contorno [Zhong
et al., 2007].

2.1.4.3 Formulación de Galerkin Petrov de steamline-upwind (SUPG) de la ecuación de enerǵıa

El método de elementos finitos, bajo la formulación de Galerkin es una buena herra-
mienta para solucionar problemas que no incorporen asimetŕıas (como se observaba
en el anterior problema, la matriz de rigidez era simétrica), sin embargo para el
caso de la ecuación de conservación de la enerǵıa que es del tipo difusió-advección-
reacción, la matriz asociada con la convección es asimétrica; y como resultado se
incorpora ruido u oscilaciones erróneas denominadas “wiggles” en los nodos. Ge-
neralmente este tipo de problemas posee convección dominante [Brooks, 1981]. A
partir del comportamiento de desestabilización del operador advectivo y oscilaciones
espúreas incorporadas en los nodos de la ecuación, se desarrolló el metodo SUPG
junto con un algoritmo expĺıcito predictor multicorrector para la ecuación de enerǵıa
dependiente del tiempo, el cual fue desarrollado por Brooks (1981) y Hughes (2000)
e incorporados en el Citcoms [Zhong et al., 2007]. A continuación se expresará la
ecuación final en su formulación débil descrita por Brooks (1981) junto con las con-
diciones de frontera es:

∫
Ω

(Ṫ+uiT,i)dΩ+
∫

Ω
w,i(κT,i)dΩ+

∑
e

∫
Ωe

w̄(Ṫ+uiT,i−(κT,i),i−γ) =
∫

Ω
wγdΩ+

∫
Γ
wqdΓ.

(2.60)
Para mayor información sobre la anterior formulación ver Brook (1981); Zhong et
al., (2007); Kronbichler (2012). w es la función de forma, la cual es definida de igual
manera que para el problema anterior y w̄ es la contribución streamline upwind de
la función de forma, que es definida mediante un término difusivo adicional k̄:

w̄ = k̃ûjw,j/ |u| . (2.61)

donde |u| es la magnitud del flujo de velocidad y ûj/ |u| representa la dirección del
flujo de velocidad.
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κ̄ =
(
nsd∑
i=1

ξ̃uihi

)
/2 (2.62)

ξ̃i =


−1− 1/αi, αi < −1

0 − 1 ≤ αi ≤ 1
1− 1/αi αi > 1

(2.63)

Con αi = uihi

2κ , donde ui y hi son el flujo de velocidad y la longitud del elemento en
cierta dirección. La función w̄ de streamline-upward puede ser adicionada la termino
actual de la difusividad, obteniendo una difusividad total:

κ+ k̃ûiûj. (2.64)
donde w̄ es discontinua a trozos en las fronteras de los elementos. Considerando
que el término difusivo w̄(κT,i),i es pequeño se puede despreciar. Reescribiendo la
Ecuación (2.60) como:

∫
Ω
w,i(κT,i)dΩ+

∑
e

∫
Ωe

w̃(Ṫ )dΩ+
∑
e

∫
Ωe

w̃uiT,idΩ =
∫

Γ
wγdΓ+

∑
e

∫
Ωe

w̃γdΩ. (2.65)

Desarrollando en términos de las funciones de forma, quedaŕıa el siguiente sistema:

MΦ̇ + (K + C)Φ = F. (2.66)
donde la matriz de masa es:

me
ij =

∫
Ωe
NiNjdΩ. (2.67)

La matriz de rigidez:

Ke
ij =

∫
Ωe

BT
i κBbdΩ. (2.68)

La matriz de advección:

ceab =
∫

Ωe

ÑauiNb,idΩ. (2.69)

y F =
∫

Γ wγdΓ + ∑
e

∫
Ωe
w̃γdΩ, donde la derivada de la temperatura con respecto

al tiempo Φ̇ y la temperatura Φ se puede obtener mediante el método de corrector
predictor (Ver Zhong, 2007)[Brooks 1981; Zhong et al., 2000; Zhong et al., 2007].

2.2 Caracteŕısticas del manto y de la placa subductante

2.2.1 Reoloǵıa

La viscosidad del manto depende fuertemente de la presión, el esfuerzo (tasa de
deformación), la temperatura, el contenido de fluidos, el tamaño de grano y la com-
posición [Ranalli , 1995]. Su estudio está basado en investigaciones tales como el
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“rebote postglacial”, el cual tuvo como fin estudiar la respuesta de una Tierra vis-
coelástica a la carga y descarga de la superficie. La viscosidad del manto superior fue
determinada como 1021 Pas; a pesar de su alta viscosidad el movimiento del manto
en tiempo geológico puede considerarse como fluido [Valera, 2010] . Los datos de
rebote elástico asumen una reoloǵıa lineal; sin embargo, podŕıan ser interpretados
en términos de un manto de fluido no newtoniano con una reoloǵıa que sigue una
ley de potencias, por lo tanto la viscosidad del manto inferida seŕıa entonces una
viscosidad dependiente de la tensión. La velocidad de deformación de la convección
del manto y la tensión se denotan por ˙εm y la tasa de deformación por rebote seŕıa
ε̇r, por lo tanto la deformación total y el esfuerzo seŕıa:

ε̇ = ε̇r + ˙εm (2.70)

σ = σr + σm. (2.71)
Para una reoloǵıa lineal, el esfuerzo en función de la tasa de deformación y la visco-
sidad queda expresada como:

σ = ηε̇.

Reemplazando:

σr + σm = η(ε̇r + ˙εm).
Sin embargo, estudios de laboratorio sugieren que la reoloǵıa del manto sigue un ley
de potencias:

ε̇ = ησn.

Considerando n = 3

ε̇r + ˙εm = C(σr + σm)3.

aproximando el trinomio a:

ε̇r + ˙εm ≈ Cσ3
m + 3Cσ2

mσr.

De donde se obtiene la siguiente ley reológica para el manto:

˙εm = Cσ3
m

ε̇r = 3Cσ2
mσr.

La viscosidad efectiva para el manto es:

ηeff,m = σm
˙εm

= 1
Cσ2

m

. (2.72)

Y la viscosidad efectiva para el rebote es:
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ηeff,r = σr
ε̇r

= 1
3Cσ2

m

= 1
3ηeff,m

. (2.73)

Para el caso no newtoniano, la velocidad de deformación y el esfuerzo de la recupe-
ración postglacial definen una viscosidad efectiva que es un tercio de la viscosidad
efectiva asociada con la convección del manto. Una tasa de deformación t́ıpica para
la convección del manto se obtiene dividiendo una velocidad de 50 mm/año por una
profundidad de 700 km; Se obtiene ε̇ = 2.3 ∗ 10−15s−1. el producto de esta velocidad
de deformación con la viscosidad newtoniana de 1021 Pas inferida a partir de datos
de rebote postglacial da una tensión de convección del manto de 2.3 MPa. Si el man-
to no es newtoniano, la viscosidad efectiva de la convección del manto seŕıa 3 veces
mayor, por lo tanto la tensión de convección es de 6.9 MPa. Teniendo en cuenta
las muchas incertidumbres implicadas en la deducción de la viscosidad y el nivel de
esfuerzo en el manto, un factor de incertidumbre 3 asociado con la ley reológica no
es demasiado grande. Los estudios del rebote postglacial proporcionan información
importante sobre la reoloǵıa del manto, pero es dudoso que puedan discriminar entre
una reoloǵıa lineal y una reoloǵıa de tercera potencia [Shubert y Turcotte, 2002].

Figura 2.3: La velocidad de deformación y el esfuerzo asociados con el rebote postglacial ε̇r

y σr, respectivamente con respecto a la velocidad de deformación y al esfuerzo asociados con la
convección del manto ˙εm y σm, respectivamente para (a) una reoloǵıa lineal y (b) una reoloǵıa
cúbica. Tomado de Shubert G y Turcotte (2002)

A demás de estudiar la reoloǵıa del manto mediante el rebote postglacial, se realiza-
ron estudios sobre la mineraloǵıa del manto superior. Estos son centrados principal-
mente en el olivino a altas temperatura al ser el principal material que abunda en
el manto superior, demostrándose que el manto superior es un fluido no newtoniano
con una viscosidad efectiva dependiente de la exponencial inversa de la temperatura
y la presión. Para el manto caliente, actúan los mecanismos de fluencia de difusión
y dislocación juntos para generar una viscosidad compuesta, sin embargo la fluencia
por difusión domina a temperaturas más fŕıas y tamaños de grano más grandes,
mientras que la fluencia por dislocación domina a tasas de deformación mas altas
y no depende del grano. Hay que tener en cuenta las limitación de datos para el
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manto inferior, por lo tanto se supone que para profundidades mayores a 410 km
el manto viscoso se comporta igual que los olivinos y piroxenos del manto superior.
Las observaciones sismı́cas, detectan menos anisotroṕıa en el manto inferior, lo que
conlleva a suponer que el manto inferior puede deformarse principalmente por fluen-
cia de difusión [Savage, 1999; Mainprice et al., 2005], mientras que el manto superior
su principal mecanismo de deformación es por dislocación, como se describe en la
Figura (2.4). Actualmente se están implementando nuevas técnicas para facilitar los
experimentos de deformación a las presiones y temperaturas apropiadas para las fa-
ses de transición (wadsleyita) y del manto inferior (perovskita) [Shubert y Turcotte,
2002; Cordier et al., 2002; 2004; Valera, 2010; Billen, 2008].

Figura 2.4: Reoloǵıa de la placa y del manto. Se muestran los principales mecanismos de de-
formación que afectan la placa y la reoloǵıa del manto: fluencia por dislocación y por difusión,
reducción del tamaño de grano, fronteras del cambio de fase, temperatura, contenido de agua y
composición. Tomado de Billen (2008)

Para este estudio se considera un manto newtoniano con reoloǵıa lineal dependiente
de la temperatura, profundidad y composición, cuyo modelo es dividio en cuatro
capas: litosfera (0 − 100 km), manto superior (100 − 410 km), zona de transición
(410− 670 km), manto inferior (670− 2880 km), con viscosidad variable entre cada
capa. La viscosidad dependiente de la temperatura es:

η = η0e
Ae

T +AT
− Ae

1+AT . (2.74)
donde η0 es la viscosidad de referencia, Ae es la enerǵıa de activación efectiva no
dimensional, AT es la compensación de temperatura de 0.1 en cada capa. Las varia-
ciones de viscosidad se encuentran entre 2 ∗ 1019 Pas a 2 ∗ 1023 Pas, consistentes con
observaciones de las tasas de deformación śısmica [Billen et al., 2003]

2.2.2 Número de Rayleigh y su relación con la convección del manto

La convección en un fluido en presencia de un campo gravitatorio, se genera debido
a las diferentes densidades que se producen por la existencia de un gradiente de
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temperatura; la difusión y la advección son las maneras de producir intercambios
de enerǵıa entre las moleculas que componen el fluido. El número adimensional de
Rayleigh caracteriza la relación entre las fuerzas de flotabilidad y resistencia viscosa;
denominándose número de Rayleigh cŕıtico (su valor es 2000) al punto a partir del
cual cualquier perturbación en el sistema inicia el movimiento convectivo del fluido
[Valencia, 2005]. Para valores altos de Rayleigh la convección y el transporte de calor
son rápidos. El número de Rayleigh que caracteriza el manto debe ser del orden de
105 a 107, el cual depende de la escala de convección y de las propiedades f́ısicas.
[Anderson, 1989].

Ra = ρgα0∆Td3

κ0η0
. (2.75)

Ra es una medida del grado de convección debido a las variaciones de densidad
inducidas térmicamente α∆T , en un fluido con viscosidad η en un campo gravitatorio
g. Esto es para un capa de fluido de profundidad d, con una diferencia de temperatura
superadiabática ∆T entre la parte superior e inferior [Anderson, 1989].

2.2.3 Transiciones de fase y Pendiente Clapeyron

Las transiciones de fase es uno de los fenoménos más importantes en el manto, ya
que generan como consecuencia efectos relevantes en la convección y su estudio se
ha centrado principalmente en el sistema del olivino puro. De acuerdo al modelo
petrológico clásico el manto superior cuenta con el (63 %) de olivino, ortopiroxeno
(8 %), clinopiroxeno (16 %) y granate (13 %); este conjunto de elementos sufre transi-
ciones de fase estructurales a presiones que corresponden un rango de profundidades
de aproximadamente 300-800 km como se observa en la Figura (2.5) [Chirstensen,
1995]. Las transiciones de fase generan como consecuencia las principales discontinui-
dades sismı́cas observadas. A 410 km el olivino experimenta reacciones exotérmicas
que lo transforman en polimorfos de alta presión con estructura de espinela, de
donde el α-olivino se transforma a β-Wadsleyita y en la discontinuidad de 660 km
la transición de γ-espinela cambia a perovskita (pv) y magnesiowüstita (mw). Di-
chas transiciones de fase van acompañadas de un aumento de densidad como en la
velocidad de ondas śısmicas [Jeanloz y Thompson, 1983; Valera, 2010].

Figura 2.5: Proporción de varios minerales como función de la profundidad para el modelo com-
posicional de pirolitas del manto superior. Opx=orthopyroxeno, Cpx=clinopyroxeno, Gt=granate,
Maj= Majorita. Tomado de Chirstensen, (1995).
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Las transiciones pueden ser estudiadas mediante una diferencia de densidad ∆ρ entre
fases y la pendiente de Clapeyron γ = dP/dT de la transición, la cual caracteriza
una transición univariante de un sistema monocomponente, dicho en otras palabras,
permite estudiar transiciones de fase de primer orden, proporcionando la pendiente
de la curva de coexistencia entre dos fases en equilibrio térmico de un diagrama de
P-T (Figura (2.6)).

Figura 2.6: Curva de Clapeyron separando dos fases del mismo material. Tomado de Turcotte y
Schubert (1982)

La pendiente de Clapeyron puede calcularse mediante la ley de Clausius-Clapeyron
para el calor latente y un cambio de entropia ∆S [Chirstensen 1995; Inédito]:

γ = −∆S
∆V = QLρ

2

∆ρT . (2.76)

donde T es la temperatura absoluta, ∆ρ es la densidad media (geométrica) entre dos
fases, ∆V es la diferencia de volumen especif́ıco, QL es el calor latente requerido por
unidad de masa para cambiar el material de la fase 2 a la fase 1. Para transiciones
divariantes, en la que ambas fases coexisten en un rango finito en el espacio P-T,
la pendiente de Clayperon puede definirse como el promedio de las pendientes PT,
para los puntos donde comienza la transición y donde termina [Chirstensen, 1995].
Para el cambio de fase de 410 km, la fase densa (espinel) se encuentra debajo de la
fase (olivino); se genera calor cuando el olivino cambia de olivino a espinel, y por
lo tanto ∆ρ, QL y γ son positivas. Para la transición de fase de 660 km, existe una
descomposición de los componentes oxidos se dice que la transición de fase es de
tipo endotérmico con ∆ρ > 0 y por lo tanto QL y γ son negativos. La estabilidad o
inestabilidad de la transición de fase univariante, está determinada por una serie de
efectos, tales como la dilatación térmica del material y el desplazamiento del ĺımite
de fase acoplada con la diferencia de densidad entre las fases [Schubert et al., 1975].
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2.2.4 Evolución de la placa subducida y su interacción con el manto inferior

La evolución de la placa subducida puede estar afectado por un sin fin de procesos
f́ısicos que generan como consecuencia modificación geometŕıca o en su forma de
subudcción; muchas de estas modificaciones están relacionadas con su interacción
con el manto. Mediante tomograf́ıas sismı́cas se ha observado placas que penetran
el manto inferior y placas que por el contrario se estancan y aplanan en la zona
de transición, placas que poseen una subducción inclinada y que después de cier-
to tiempo empieza a dominar la subduccón subhorizontal. Dichos comportamientos
aún se encuentran en investigación ya que pueden existir diversas razones relaciona-
das con la f́ısica del manto que conlleven a las diferentes formas de subducción que
se observan en la tomograf́ıa sismı́ca. Como ejemplo de lo mencionado, la paradoja
de placas de gran edad que se estancan en la zona de transición, mientras placas
relativamente jóvenes que penetran la zona de transición y el manto inferior; de
alĺı se explora la variedad de mecanismos que afectan la flotabilidad de la placa, su
reoloǵıa, el comportamiento del manto y sus efectos de flujo a gran escala.

La evolución de las placas subducidas depende la geometŕıa impuesta por el ambien-
te tectónico y de las fuerzas que favorecen su subducción y fuerzas de resistencia que
se oponen a su movimiento, donde estas cambian con la profundidad y el tiempo,
como se muestra en la Figura(2.7). Las fuerzas que favorecen al subducción incluyen
el empuje de la trinchera, la flotabilidad negativa debido a anomaĺıas térmica fŕıas
y la elevación de la transición de fase de olivino a wadsleyita a una profundidad
de 410 km. Las fuerzas de resistencia incluyen la flexión de la litosfera y la fricción
entre el acoplamiento de placas a poca profundidad, el cizallamiento viscoso en el
manto y las fuerzas de flotabilidad positivas debido a la transición de fase de espinela
a pervoskita y magnesiowustita a una profundidad de 660 km y las anomaĺıas de
presión inducidas por el flujo [Billen, 2008].

Cada una de las fuerzas mencionadas anteriormente depende de la historia de subuc-
ción como la edad y reoloǵıa de la litosfera subductante, la velocidad de hundimiento
y la duración de la subducción; las cuales juegan un papel fundamental en la dinámi-
ca de la placa y cada una de ellas bajo ciertas circunstancias se vuelven más o menos
importantes. Por ejemplo, los modelos de subducción temprana supusieron que los
terremotos profundos estaban relacionados con el calentamiento rápido de placas y
por lo tanto la flotabilidad negativa se limito al manto superior [Toksöv et al., 1971],
sin embargo la teoŕıa de terremotos controlados por los comportamientos térmicos
fue reemplazada por mecanismos que dependen de los cambios de fase. De alĺı la
capacidad de las placas para subducir profundamente en el manto va a depender
de la magnitud de otras fuerzas de flotabilidad que surgen en la placa que ayudan
o impiden la subducción y las fuerzas de cizalladura viscosa que se oponen [Billen,
2008].
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Figura 2.7: Ilustración de fuerzas que actúan en el placa, las fuerzas que incluyen flotabilidad
negativa causada por anomáıas térmicas de una placa fŕıa y un cambio de fase elevado a 410 km.
Las fuerzas de resistencia como el acoplamiento de la placa, el cizallamiento viscoso y la flotabilidad
positiva (menor densidad) debido a la fase deprimida a 660 km, ver Figura 2.8. Tomado de Billen,
(2008)

Una vez que inicia la subudcción, la placa comienza a experimentar reacciones f́ısico-
quimı́cas que darán origen a transiciones de fase debido a la temperatura y la presión,
dichas transiciones de fase se determinan mediante la magnitud de las curvas de
Clapeyron. Para el cambio de fase olivino-espinel, la pendiente de Clapeyron es
positiva, asociado a una liberación de calor que calienta la placa descendente. Dichas
transiciones de fase se han supuesto que se producen en el equilibrio térmico o muy
cerca de él, sin embargo en las partes más fŕıas de las placas, la cinética de reacción
puede ser tan lenta que la fase de baja presión se mantiene preservada hasta grandes
profundidades [Sung y Burns, 1976; Daessler y Yuen, 1993]. Rubie y Ross (1994)
concluyeron que a temperaturas de 500 grados, se esperaŕıa que el olivino en el
núcleo de placas de subducción rápida se preservaŕıa hasta profundidades de 550
km; si la cinética de reacción lenta juega un papel importante, la discontinuidad
de 410 km deber ser deprimida en lugar de elevada para los lugares mas fŕıos de
la placa (Figura 2.8). Para 660 km, si la cinética de reacción es lenta, puede jugar
un papel importante en el hudimiento de la placa en el manto inferior, lo cual
estaŕıa controlado por el tiempo de difusión térmica necesaria para calentar las
partes más fŕıas del material acumulado en la zona de transición de la tal manera
que se produzca la transformación de fase [Chirstensen, 1995].
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Figura 2.8: Estructura térmica de una litosfera descendiendo incluyendo los limites de la
transición olivino-espinel y espinel-óxidos. Las ĺıneas delgadas representan las isotermas, notese
la elevación que existe en el cambio de fase olivino-espinel y la depresión en la transición espinel-
óxidos. (Tomado de Turcotte y Schubert,1982)

En la discontinuidad de 660 km la transformación de fase de ringwoodita a perovs-
kita+magnesiowustita posee una pendiente de Clapeyron negativa, por lo tanto se
genera una flotabilidad positiva dentro de la placa más fŕıa que el manto ambiental.
Cuanto más pronunciada sea la pendiente de Clapeyron mayor será la flotabilidad
ejercida sobre la placa, en un caso donde no exista retroceso de la trinchera; si la
flotabilidad positiva excede la fuerza de la gravedad, la placa puede flotar y estancar-
se en la zona de transición. Dicha resistencia al hundimiento probablemente podŕıa
afectar la circulación térmica y qúımica del manto a largo plazo.

Por otro lado, placas dominadas por la fuerza de gravedad, se hunden en el manto
inferior, disminuyen su velocidad de subudcción al interactuar con el manto mas
viscoso (se ha propuesto que dicha viscosidad no varia abruptamente con respec-
to al manto superior de lo contrario ninguna placa podŕıa hundirse debajo de 660
km) y recuperan su flotabilidad negativa. De alĺı se establece que las transiciones
de fase endotérmica y los saltos de viscosidad proporcionen los efectos necesarios
para el estancamiento o hundimiento de la placa, acompañado con un retroceso de
la trinchera. Las estimaciones experimentales para la pendiente de Clapeyron en la
transicón ringwoodita a perovskita+magnesiowustita están entre -0.5 y -2.0 MPa/K
[Christensen, 1995; Torii y Yoshioka, 2007; Agrusta et al., 2017].

Los diferentes estudios numéricos realizados sobre la interacción de las placa con
la zona de transición y el manto inferior [Yoshioka y Sanshadokoro, 2002; Yoshioka
y Torii, 2007; Cizcova et al., 2012; Cizcova y Bina, 2013; Agrustra et al., 2016, entre
otros], establecen dos posibles razones que pueden afectar el estancamiento o hundi-
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miento de las placas: (1) la resistencia del manto a fluir a través del ĺımite superior
e inferior; (2) la forma y la resistencia de la placa cuando comienza a interactuar
con el limı́te, jugando un papel importante el retroceso de la trinchera (placas mas
viejas, inducen un mayor retroceso de la trinchera) [Garel et al., 2014; Agrusta et
al., 2017]. Los saltos de densidad y la deflexión en la frontera del manto inferior se
describen como un parámetro de flotabilidad de fase, una medida de la flotabilidad
local debido a la transición de fase comparada con la fuerza motriz de convección
térmica total [Christensen y Yuen, 1985].

Para placas viejas la transición de fase puede retrasarse cinéticamente, esto reduciŕıa
la flotabilidad negativa de las placas más antiguas y ayudaŕıa a su estancamiento
en la zona de transición. Al hundirse las placas desarrollarán una forma más redon-
deada, debido a que es más eficiente que la geometŕıa plana con la que inician la
subducción. Las placas aplastadas en la zona de transición empiezan a plegarsen, el
tiempo que la placa tiene disponible para doblarse controla su tasa de hundimiento
que se rige por su densidad, si el tiempo de hundimiento es demasiado corto para
permitir que la placa se curve, la trinchera se retirará mientras la placa se subduce,
entre más tiempo necesite para doblarse, más retroceso ocurrirá. En una escala de
tiempo de 100-200 Ma se espera que la mayor parte del material se hunda en el
manto inferior [Goes et al., 2017].

2.2.4.1 Efectos reológicos secundarios

Ya se menciońo que las transiciones de fase y la viscosidad controlan principalmente
la resistencia de la placa en el manto superior y juegan un papel fundamental en
el hundimiento de placas en el manto inferior o su estancamiento en la zona de
transición; sin embargo, otras caracteŕısticas como el contenido de agua, el tamaño
de grano y la composición también juegan un papel importante en la evolución de
la placa cuando interactúa con el manto.

Concentración de agua

La concentración de agua en el olivino puede variar de 10 ppm-H/Si a más de 3000
ppm-H/Si, lo que conduce a cambios en la viscosidad, generando probablemente
como consecuencia disminución de la viscosidad en la cuña del manto y un aumento
de la viscosidad de una porción del manto litosférico que se deshidrata por la fusión
de la trinchera, en regiones donde la baja viscosidad se desarrolla con el tiempo en
respuesta a la deshidratación, la reducción de viscosidad conduce a un convección
de pequeña escala.

El transporte de aguas profundas por placas subducidas y su deshidratación afectan
las propiedades f́ısicas de los materiales en el manto y pueden modificar la dinámica
de la placa; los materiales atrapados en la zona de transición se reciclan en todo el
manto, lo que es consistente con evidencia geoqúımica, logrando clasificar diferentes
etapas de deshidratación de la placa, la cuña del manto, el manto superior, la zona
de transición y el manto inferior; sin embargo, debido a la menor cantidad de agua
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en los minerales del manto inferior que en los minerales de la zona de transición se
sugiere que la deshidratación debe ocurrir en la profundidad donde ocurre la trans-
formación de fase de 660 km. Los diagramas de fase derivados de peridotita y basalto
han mostrado una clara diferencia en la pendiente de Clapeyron entre condiciones
secas y húmedas, donde las pendientes de Clapeyron para la discontinuidad de 410
km se vuelven más inclinadas bajo condiciones húmedas y su capacidad de contenido
de agua aumenta con temperaturas más fŕıas [Billen 2008; Tajima et al., 2015].

Tamaño de grano

El efecto del tamaño de grano sobre la viscosidad se relaciona mediante la ley de
potencia de la fluencia de difusión sobre el tamaño de grano (Ver Billen, 2008, Ecua-
ción 7), ni el tamaño medio de grano ni la variación de tamaño en el manto son bien
conocidos. Se cree que la presencia de fases menores, como los piroxenos, aumentan
el crecimiento de los granos de olivino, mientras que la recristalización reduce el ta-
maño de grano, sugiriendo que en la mayoŕıa de regiones del manto, los procesos de
reducción y crecimiento de grano están equilibrados [Hirth 2003; Hirth y Kohlstedt,
2003]. Sin embargo una excepción importante a este modelo de tamaño de grano
equilibrado es el crecimiento después de las transiciones de fase en el interior de las
placas fŕıas. En regiones con altas temperaturas del manto, el crecimiento de grano
después de la transición de fase es rápido contrariamente a regiones fŕıas donde el
grano puede retrasarse cinéticamente conduciendo a regiones aisladas con tamaño
de grano pequeño y baja viscosidad [Rubie, 1984; Riedel y Karato, 1997; Yamazaki
et al., 2000; Billen, 2008].

Dentro de los posibles factores que podŕıan producir un estancamiento de la placa
se encuentra la disminución de la viscosidad dentro de un placa fŕıa debido a la
reducción del tamaño de grano, jugando un papel importante en el debilitamiento
de las placas y facilitando la flexión de estas. Sin embargo, en los estudio numéri-
cos realizado por Goes et al. (2017), obtuvieron el estancamiento de la placa en
los rangos de parámetros realistas obtenidos de experimentos de P-T altos y otras
observaciones geof́ısicas combinando la pendiente de Clapeyron, la alta viscosidad
del manto inferior, la velocidad de retroceso de la trinchera y los ángulos de in-
mersión, sugiriendo que los efectos de la cuña de olivino metaestable y la reducción
del tamaño de grano dentro de una placa fŕıa podŕıan no representar el principal
mecanismo de estancamiento de la placa, sino un mecanismo secundario [Goes et
al., 2017].



Capı́tulo 3
Metodoloǵıa

Para el desarrolló de este estudio se usaron herramientas de modelado numérico
peralelizado, asistido por cálculos efectuados en el clúster de alto rendimiento Horus
del Centro de Geociencias. Los parámetros de entrada para el modelo son basados
en información disponible en publicaciones cient́ıficas, como la evolución de la zona
de subducción en los últimos 20-30-40 Ma, dependiendo de la edad, la velocidad,
los parámetros asociados a los cambios de fase en la zona de transición y las dis-
tribuciones de viscosidad [Christensen 1995; Sdrolias y Müller, 2006; G3; Torii y
Yoshioka, 2007; Billen 2008; Cizcova et al., 2012; Goes et al. 2017; Agrusta et al.,
2017; entre otros]. El software Citcoms resuelve las ecuaciones de Navier-Stokes en
3D en su sistema de coordenadas esféricas y finalmente los resultados obtenidos son
visualizados en open-source paralelizado ParaView (www.paraview.org).

3.0.1 Citcoms

El Citcoms resuelve los problemas de convección térmica no lineal dependiente del
tiempo, mediante el método de elementos finitos usando su formulación primitiva
variable (es decir, velocidad y presión) en tres dimensiones en geometŕıa esférica .
Anteriormente el Citcoms era un software 3D cartesiano [Moresi y Gurnis, 1996]; sin
embargo, actualmente tiene incorporado geometŕıa esférica, computación en parale-
lo y un algoritmo multigrilla completo. Como se mencionó anteriormente Citcoms
resuelve la ecuación de momento acoplada con la restricción de incompresibilidad
(Ecuación 2.24) mediante el algoritmo de Uzawa y usa el método de Galerkin-Petrov
para resolver la ecuación de enerǵıa. La construcción de la malla es realizada me-
diante elementos hexaédricos (es decir ocho nodos de velocidad con funciones de
interpolación trilineal y un nodo de presión constante para cada hexaedro, Figura
(3.1)), este tipo de geometŕıa para los elementos fue escogida con el fin de determi-
nar con presición la presión (es decir, la topograf́ıa dinámica) en un flujo de Stokes
incompresible.
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Figura 3.1: Representación del elemento con sus nodos de velocidad y presión

El uso de elementos hexagonales de ocho nodos significa que la esfericidad sólo se
realiza para cada elemento de manera aproximada. La malla numérica está diseñada
para tener una resolución relativamente uniforme tanto en regiones polares como
ecuatoriales, evitando una resolución excesiva cerca de los polos. Para modelos glo-
bales, la Tierra es dividida en 12 partes, y cada una de las partes es dividida en
elementos de N × N × M , representando la gran ventaja de que la computación
en paralelo está incorporada naturalmente mediante el código de alto rendimiento
multigrilla, Figura (3.2) [Zhong et al., 2000].

Figura 3.2: Descomposición en 3D de la malla en Citcoms para la descomposición de computación
en paralelo. Tomado de Zhong et al. 2000

Citcoms genera mallas y geometŕıas de dos maneras. De forma predeterminada pro-
ducirá una malla para una geometŕıa regional que está unida por ĺıneas de latitud y
longitud constantes y la opción de generar mallas globales con la aproximación de
un cascarón esférico. Para una malla regional que es la que se usó en este estudio,
se generán mallas regulares con la opción de refinamiento de la red en función de la
latitud, longitud o el radio, de donde las coordenadas estarán definidas como: θ (o
x) es la colatitud medida desde el polo norte, φ (o y) es la longitud este y z es el
radio, dichas coordenadas están medidas en radianes. La númeración de los nodos
es en la dirección z primero, luego en dirección x y finalmente en y. Esta convención
de numeración se utiliza para datos de entrada y salida, ver Figura (3.3) y Figura
(3.4) [Eh Tan et al., (2014); Citcoms].
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Figura 3.3: Numeración global de elementos. Izquierda: La numeración del nodo global comienza
en la base de la flecha A (θmin, φmin, zinner) y avanza de 1 en la base, hasta el nodo z en la
punta. Al llegar a la punta, la numeración continúa desde la base de la flecha B (nodo+1) hasta su
punta (2 nodos), y aśı sucesivamente para todos los nodos en el plano φ = φmin. Derecha: Después
de completar cada plano de zθ, el ı́ndice φ se incrementa y la numeración comienza desde (θmin,
zinner) como a la izquierda. Tomada de Eh Tan et al., (2014), Citcoms

Figura 3.4: Ejemplo de Numeración para un dominio dividido en 16 elementos

3.0.1.1 Paralelización

El modelado de placas y su interacción con el manto en 3D, requiere resolver ecua-
ciones matriciales con una cantidad considerable de incógnitas, lo que genera como
consecuencia un alto costo computacional que sin las herramientas adecuadas el
problema puede llegar a resolverse en semanas hasta meses. Debido al alto costo
computacional que requiere resolver problemas que cada vez se aproximen más a las
observaciones se desarrolló la computación paralelizada. En el Citcoms el dominio
es dividido en cuadŕıculas, donde cada división es resuelta por una computadora del
clúster y es tratado como un problema individual de tamaño reducido. Localmente
el problema reducido es tratado mediante el gradiente conjugado o el algoritmo mul-
tigrilla, dicha división requiere un tratamiento especial para los nodos fronterizos de
cada bloque, para garantizar la convergencia. Para dicho tratamiento de los nodos
la implementación de paralelización del Citcoms esta habilitada mediante Message
Passing Interface (MPI) para comunicaciones interprocesador, es decir, se encarga
de intercambiar el resultado de las fronteras de los bloques entre las particiones como
se describe en la Figura (3.5) [Zhong et al., 2000; Vargas 2010].
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Figura 3.5: Ejemplo de división del dominio en bloques. Tomado de Vargas (2010)

MPI es una biblioteca estándar para progamación en paralelo bajo el paradigma
de comunicación de procesos mediante pasaje de mensajes. El código es ejecutado
simultáneamente por cada uno de los procesadores, donde cada uno de lo procesos
de funciones permiten: iniciar, gestionar y finalizar procesos MPI, comunicar datos
entre grupos de procesos y crear tipos arbitrarios de datos [Herrera et al., 2007]

3.0.2 Modelo Inicial

Para modelar la interacción de la placa Cocos que subduce debajo de norteamérica
con la zona de transición y el manto inferior, se escogió como lugar de estudio la
región en donde la placa subduce horizontalmente, esto es debido a que se tiene un
buen conocimiento sobre su comportamiento a partir de varios estudios. El dominio
de estudio es sobre una geometŕıa esférica y es construido por el Citcoms mediante
la metodoloǵıa de malla regional. Las dimensiones del modelo se pueden apreciar en
la Tabla (3.1) y visualizarse en la figura (3.6).

Tabla 3.1: Tabla de dimensiones del modelo

Dirección Dimensión Radianes
Latitud φ 9556.5 km 1.5

Longitud θ 3185.73 km 0.5
Profundidad r 1911 km 0.3

Trinchera 4778.25 km 0.75
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Figura 3.6: Dimensiones del modelo y la zona de estudio enfocada a la región donde Cocos
presenta subducción plana. Las dimensiones son escogidas de esta forma debido a la condiciones
de frontera reflejantes. Arriba a la izquierda, la zona de estudio en color blanco, tomado de Manea
et al. (2013). Arriba a la izquierda las dimensiones del modelo en superficie. Abajo se representa
las dimensiones del modelo en radianes, la placa continental tiene una edad de 70 Ma y la placa
oceánica 15 Ma.

El dominio es divido en 513 nodos en dirección latitudinal, 257 nodos en la dirección
longitudinal y 129 nodos en la dirección radial, para tener un total de 17.007.489 no-
dos y un total de elementos de 16.777.216. En cada dirección se le asocio un número
de procesadores que se encargarán de resolver el problema de manera dividida (ver
Figura 3.7), ocupando un total de 64 CPUS o núcleos de cálculo. El dominio es
dividido de acuerdo con la cantidad de procesadores usados mediante la siguiente
relación: 17 ∗ 2− 1 = 33, 33 ∗ 2− 1 = 65, 65 ∗ 2− 1 = 129 y 129 ∗ 2− 1 = 257; esto es
con el fin de que los procesos de cálculo puedan ser resueltos de manera equilibrada.
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Figura 3.7: La dirección latitudinal poseerá la mayor cantidad de nodos por lo tanto se usaron
8 procesadores en esta dirección, la dirección latitudinal 4 procesadores y el dirección radial 2
procesadores.

Inicialmente la parte superficial del modelo es dividido en una litósfera oceánica
de 15 Ma, una litósfera continental de 70 Ma, y cuatro capas que representarán el
manto superior, zona de transición, una capa de baja viscosidad y el manto inferior
(Figura 3.8). La temperatura de la litosfera es constante y vaŕıa con respecto a
la profundidad de acuerdo con la edad inicial de las placas; siendo T = 0◦ en la
superficie y la distribución de temperaturas de las placas dependerán de su edad
y espesor. En la parte inferior se impone una isoterma con T = 1 y con condición
de frontera free-slip (libre de deslizamiento, esfuerzo normales y de cizalla iguales
a cero). Las fronteras de los lados son de tipo reflejante, por ello se construye un
modelo lo suficientemente grande para que el flujo reflejado no alcance a interactuar
con la placa y modifique su geometŕıa.

Figura 3.8: Capas que componen el dominio de estudio

Entre la placa continental y la placa oceánica se crea un artificio numérico deno-
minado canal de baja viscosidad (0.1 ∗ 1021Pas) con un ancho de 20 km y va desde
40 km hasta 300 km de profundidad como se muestra en la Figura (3.9) , y es de-
finido con el fin de desacoplar las placas y lograr generar subducción. La Trinchera
es ubicada en la mitad del dominio que dependiendo del problema podrá permane-
cer estacionaria o moverse junto con la placa continental. La velocidad de la placa

'1'=513 nodos 

8 CPUS 

Litosfera 

--::::==~=:=====::::::::t:::::::::::"=t 100 Km 
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oceánica puede ser constante o variable mediante la construcción de un grupo de
archivos con la información de la velocidad de la placa oceánica durante un periodo.

Figura 3.9: Canal de baja viscosidad que permite generar la subducción

Citcoms genera como respuesta de salida, archivos que mediante el Paraview es
posible visualizar la distribución de la temperatura y de la viscosidad (Figura 3.10).

Figura 3.10: A la derecha se observa la distribución de viscosidad y la izquierda la distribución
de temperatura para la placa Cocos y Norteamérica

Para rastrear el movimiento de la litosfera oceánica subducida se usan millones
trazadores pasivos que se mueven con el flujo del manto sin modificarlo. La gran
cantidad de trazadores definidos es debido a la necesidad de rastrear la placa hasta
altas profundidades, si no se definen de manera adecuada probablemente se consu-
man por completo en el manto generando como consecuencia la imposibilidad de
seguir la placa hasta las profundidades requeridas (Figura 3.11).

Figura 3.11: trazadores rastreadores de la placa en subducción

Una de las problemáticas de modelar la subducción de placas, es la imposibilidad
de conocer su historia tectónica, por ejemplo, se desconoce la geometŕıa de la pla-
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ca de Cocos hace aproximadamente 20 Ma. Por lo tanto se construyeron modelos
suponiendo un estado inicial de Cocos los cuales fueron obtenidos imponiendo una
velocidad variable de frontera en la parte inferior del dominio. Generando como
consecuencia cambio en el vigor del flujo del manto, empujando por debajo la placa
subducida y cambiando finalmente su ángulo de buzamiento. Estos modelos se ge-
neraron incorporando dos velocidades de placa oceánica de 5 cm/año y 7 cm/año
y con placa continental y la trinchera en estado estacionario. Se crearon modelos
con velocidad variable adimensional de la frontera inferior de -5000 (-2.26 cm/año),
-10.000 (-4.9 cm/año),-15.000 (-7.42 cm/año) y -25.000 (-12.34 cm/año) para velo-
cidades de placa continental de 5 cm/año y 7 cm/año obteniendo un total de 16
modelos, de los cuales se escogieron solo dos que se muestran en la figuras (3.12) y
(3.13). Cabe mencionar que los valores de velocidad inferior son adimensionales y
para obtener el valor en cm/año se debe realizar el siguiente cálculo:

ui = u′i
κ0

R0
. (3.1)

donde u′i corresponde al valor adimensional, κ0 es la difusividad térmica y R0 es el
radio de la Tierra.

Figura 3.12: Modelo A inicial, con una velocidad de placa continental de 7 cm/año y una ve-
locidad variable de frontera inferior de −12.34 cm/año, numérica y adimensionalmente este valor
corresponde a −25000. El modelo se construyó con 500 pasos, es decir durante 40 M.a.

Figura 3.13: Modelo B inicial, con una velocidad de placa continental de 5 cm/año y una ve-
locidad variable de frontera inferior de −2.46 cm/año, numérica y adimensionalmente este valor
corresponde a −5000. El modelo se construyó con 500 pasos de tiempo númericos; es decir, durante
40 M.a.



38

Figura 3.14: Arriba se identifica el modelo inicial A,el cual fue obtenido en un tiempo geológico
de 21 Ma y abajo el modelo inicial B, con 300 pasos de tiempo con tiempo geológico de 10 M.a.
El Modelo B fue escogido hasta el paso 300, ya que lo que se buscaba con los modelos iniciales era
alcanzar el manto superior

Los modelos iniciales con diferente inclinación y velocidad de placa subductante
(Figura 3.14) se realizaron con el fin de determinar como la geometŕıa inicial de
la placa afecta los resultados finales al incorporarle al modelo las distribuciones de
viscosidad, las transiciones de fase, movimiento de la placa continental y la trinchera
y velocidad variable a la placa Oceánica; los resultados obtenidos son comparados
con la tomograf́ıa śısmica tomada del estudio de Gorbatov y Fukao (2005) (Figura
3.15), al poderse observar la continuidad de la placa Cocos en el manto inferior. Es
importante mencionar que los estudios de Ferrari (2004) y los estudios de tomograf́ıa
śısmica de Husker y Davis (2009) no identifican dicho hundimiento en el manto
inferior, sugiriendo que la placa penetra en la zona de transición, pero no es continua,
terminando a 570 km de profundidad.

Figura 3.15: Tomograf́ıa śısmica obtenida de Gorbatov y Fukao, (2005), los resultados finales
son comparados con esta tomograf́ıa y se escogerán los que mejor se aproximen a su geometŕıa
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3.0.3 División del estudio realizado
A continuación se mostrará un diagrama de flujo con los pasos seguidos en el desa-
rrolló de este estudio.

El estudio realizado
se divide en:

1. Construir modelos con placa

subducida inicial

Se escogieron dos modelos

con geometría de placa diferentes

2. Se realizaron modelos incorporando

distintas distribuciones de viscosidad

para la zona de transición y el manto 

inferior tomando como condición inicial

los dos modelos contruidos con anterioridad

y una velocidad de placa constante oceánica 

de 7 cm/año.

Los modelos incorporan la presencia de

un canal de baja viscosidad (0.1*10^21 Pa.S)

y un ancho de 50 km por encima del límite superior

del manto inferior. El canal o capa fue propuesto

por Torii y Yoshioka (2007), para obtener el estancamiento

de la placa del Pacífico por debajo de Japón. Su origen es

desconocido

3. Una vez obtenidos modelos con

distribución de viscosidad, se incorpora

la velocidad de la placa continental y de la

trinchera.

1 cm/año para la placa continental

y 1 cm/año para la placa oceánica

4. Cuando se restringen los valores

de viscosidad para el manto 

inferior de tal manera que la placa se hunda 

en él, se incorporan las transiciones de fase

Valores para las pendientes de Clapeyron

para la transición de fase de 410 km y para 

la transición de fase de 660 km, junto con sus

respectivos números de Rayleigh

5. Finalmente los modelos

que se aproximen más a lo observado

en la tomografía se les incorporá

la velocidad variable de la placa oceánica

durante los últimos 40 Ma.

Los resultados son comparados con

la tomografía sismíca de Gorbatov y Fukao

(2005) y la velocidad variable de la placa 

oceánica durante los últimos 40 Ma fue obtenida

de Sdrolias y Müller (2007).
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3.0.4 Parámetros modelados
A continuación se exponen las diferentes constantes universales incorporadas en el
Citcoms para obtener las distribuciones de temperatura y viscosidad de la placa
Oceánica.

Tabla 3.2: Constantes incorporadas al Citcoms

Parámetro Notación valor
densidad de referencia del manto ρ0 3500 Kg/m3

Gravedad g 10 m/s2

Temperatura en la superficie T 0◦
Cambio en la temperatura de CMB a la superfice ∆T 1500◦

Radio R0 6371000m
Coeficiente de expansión térmica α 2 ∗ 10−15 K−1

Difusividad térmica κ 1 ∗ 10−6 m2/s
Viscosidad de referencia η0 2 ∗ 1021 PaS

Número de Rayleigh Ra = ρ0gα0∆TR3
0

κ0η0
1.3576 ∗ 108

3.0.4.1 Cambios de fase
La flotabilidad de la zona de transición es definida por la pendiente de Clapeyron
y el cambio de densidad. El cambio de densidad es expresado dentro del núme-
ro de Rayleigh de cambio de fase. El cambio de densidad en la transición de 410
km (Olivino-Wadsleyite) es entre el 3 % y 5 %. El cambio de densidad en 660 km
(ringwoodite-pervskite) es entre 7 % y 9.3 % [Dziewonski y Anderson, (1981), (Tabla
3.3); Kennett et al., (1995); Weidner y Wang, (1998)]. El número de Rayleihg del
cambio de fase es:

Rph = ∆ρphgR3
0

ηκ
. (3.2)

Donde ∆ρphg representa el cambio de densidad que ocurre en la transición de fase
(olivino-espinel-perovskita), g es la gravedad, R es el radio de la tierra, η es la
viscosidad de referencia y κ es la difusividad térmica.

Tabla 3.3: Números de Rayleigh y valores de densidad para las transiciones de fase
de 410 km y 660 km

Cambio de Mineral %∆ρ ∆ρ(Kgm−3) Rph Referencia
410 km Olivino-Wadsleyite 3.0− 7.0 100 1.293 ∗ 108 Bina y Helffrich (1994)

660 km Ringwoodite-Perovskite 7.0− 9.0 236 3.05 ∗ 108 Akaogi e Ito, (1999)

3.0.4.2 Pendiente de Clapeyron
Los valores de la pendiente de Clapeyron para 410 km, se tomaron de 0−4.0 MPa/K
y para 660 km se tomaron de 0 hasta −4 MPa/K. Para adimensional las pendientes
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de Clapeyron se usa:

γ = ρ0g0R0

∆T γ′. (3.3)

donde γ′ es la pendiente no dimensional, a continuación en la Tabla (3.4) se muestran
los rangos de valores usados:

Tabla 3.4: Distribuciones de la pendiene de Clapeyron usadas en este estudio
γ MPa/K Para 410 km γ′ γ MPa/K Para 660 km γ′

4 0.0269 -3.0 -0.02018
2.5 0.0168 -0.5 -0.00336
3.25 0.0218 -1.75 -0.0117

2 0.013 -3.0 -0.02018
2 0.013 -4.0 -0.0269

3.5 0.235 -4.4 -0-03

3.0.4.3 Viscosidad
Finalmente se propusieron valores de viscosidad para la zona de transición y el manto
inferior con respecto al valor de la viscosidad del manto superior. La viscosidad no
dimensional se calcula como:

η′ = η

η0
. (3.4)

donde η0 es la viscosidad de referencia η0 = 1 ∗ 1021 Pas y η es la viscosidad di-
mensional. A demás se agrega la capa baja viscosidad de 0.1 ∗ 1021 Pas propuesta
por Torii y Yoshioka (2006). En la Tabla (3.5) se muestran las distribuciones de
viscosidad usadas:

Tabla 3.5: Distribuciones de viscosidad usadas, divididas en corteza, manto superior,
zona de transición, capa de baja viscosidad y manto inferior

Viscosidad∗1021 Pas
100, 1, 2, 0.1, 5

100,1,5,0.1,7
100,1,5,0.1, 8
100,1,5,0.1,9

100,1,5,0.1, 10
100, 1, 10, 0.1, 20

100,1,10,0.1,50



Capı́tulo 4
Zona de subducción mexicana

Este estudio se desarrolló tomando como región de estudio la zona central de México
donde la placa Cocos subduce de manera horizontal y cuyo origen y dinámica es uno
de los fenómenos más controversiales. El régimen tectónico del área está dominada
por la interacción de la placa Cocos y Norteamérica y su ĺımite está representado
por la trinchera mesoamericana. El movimiento relativo de Cocos con respecto a
Norteamérica es de 5-7 cm/año en dirección NE; sin embargo, su velocidad durante
los últimos 40 Ma ha variado desde un valor mı́nimo de 3 cm/año hasta un máximo
aproximado de 18 cm/año [Sdrolias y Müller, 2006].

En el Triásico medio tard́ıo la subducción de piso oceánico debajo del margen occi-
dental de América del Norte inició como consecuencia de la extensión intracontinen-
tal asociada al rompimiento de Pangea, dicho escenario representó la subducción de
las placas oceánicas Farallón y Kula debajo del continente norteamericano y formó
un punto triple con la placa del Paćıfico. Hace aproximadamente 30-28 Ma la placa
Farallón que se deslizaba debajo de la placa Norteaméricana, se fragmentó redu-
ciéndose en placas menores de Juan de Fuca, Rivera y Cocos. [Valencia y Ortega,
2011]. Actualmente la subducción de Cocos y Rivera junto con la subducción pasada
de Farallón produjeron deformación intraplaca significativa y un conjunto de arcos
volcánicos en México y Centro América. Aunque la subducción fue activa desde el
Permo-Triásico a lo largo de la placa Norteaméricana y desde el Cretácico superior
en el ĺımite occidental de la placa caribeña, el sistema de subducción actual a lo largo
de la trinchera mesoamericana (MAT) se desarrolló solo en el Neógeno. Durante los
últimos 20 Ma se generaron cambios en el MAT como consecuencia de modificaciones
significativas en la geometŕıa de la placa oceánica y dicho proceso dinámico quedó re-
flejado en la configuración y distribución de los arcos volcánicos [Manea et al., 2013].

Muchos estudios se han centrado en determinar la geometŕıa de las placa Rivera
y Cocos debajo de la placa Norteamérica, entre ellos los experimentos MARS (Map-
ping the Rivera subduction zone) , MASE (Middle America Seismic Experiment) y la
ĺınea śısmica VEOX (Veracruz-Oaxaca), los cuales muestran la compleja interacción
de la placas Cocos-Rivera [Yang et al. (2009)] y la geometŕıa en 2D de la placa Cocos
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bajo el centro de México y el Istmo de Tehuantepec (Figura 4.1) [Pérez-Campos et
al., 2008; Melgar y Pérez-Campos, 2011]. Las imágenes tomográficas de Yang et al.
(2009) muestran la placa Rivera sumergiéndose inicialmente con un ángulo de 10◦
a una profundidad de 20 km y luego su ángulo se incrementa gradualmente hasta
una inclinación de 40◦ en la región de trasarco, con un ángulo de buzamiento de
70◦ debajo de la franja volcánica transmexicana (FMVB). Su estudio muestra la
ruptura entre la placa Rivera y Cocos que se incrementa a profundidad y donde la
placa Rivera entra en el manto de manera más pronunciada (60◦-65◦) con respecto
a la placa Cocos.

Figura 4.1: Profundidades de las placas Rivera y Cocos de acuerdo con los resultados de las
funciones receptoras y la tomograf́ıa delos experimentos MARS [Yang et al., 2009], MASE [Pérez-
Campos et al., 2008] y VEOX [Melgar y Pérez-Campos, 2011]. La ĺınea punteada representa el
borde truncado de la placas. El área naranja representa FMVB. Tomado de Ferrari et al. (2011)

La placa Cocos, presenta grandes variaciones laterales en su hundimiento, con un
parte subhorizontal poco profunda delimitado por segmentos que sumergen mucho
más escarpados a 50◦ cerca del ĺımite de la placa Rivera-Cocos y 30◦ en el Istmo de
Tehuantepec . Hacia el oeste el ángulo disminuye a 25◦, sumergiendose ligeramente
menos debajo de la FMVB y tanto la placa Cocos como Rivera están separadas por
una rasgadura ortogonal consecuencia de una pequeña divergencia entre ellas, la cual
inicia al norte del volcán Colima [Yang et al., 2009; Ferrari et al., 2011]. En el extremo
norte de la FMVB occidental no existe placa sugiriendo la terminación de subducción
de litosfera oceánica a 350 km de profundidad [Yang et al., 2009]. Probablemente el
manto fluye de manera toroidal alrededor de de la placa Rivera tanto en su borde
occidental, adyacente al Golfo de California como a través de la fisura que la separa
de la placa Cocos subducida [Ferrari et al., 2011, Stubiealo et al., 2012; Valenzuela
y De León, 2017]. En el centro se vuelve subhorizontal a 110-275 km de la trinchera
a una profundidad ∼ 50 km y hacia la parte más occidental el ángulo de la placa
Cocos cambia a 30◦ [Pardo y Suaréz, 1995]. Las funciones receptor y la tomograf́ıa
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de velocidad śısmica del experimento MASE muestran subducción horizontal de
Cocos, durante 250 km debajo de la placa Norteamérica en la región de Guerrero,
antes de pasar a una inclinación mucho más pronunciada de 75◦ en el margen sur
de TMVB y truncada a una profundidad de 500 km (Figura 4.2) según los estudios
de Pérez-Campos et al. (2008); Husker y Davis, (2009), Pérez Campos y Clayton
(2013)[Dougherty y Clayton, 2014]. Sin embargo, estudios como los de Fukao et
al.,(2000); Gorbatov y Fukao (2005); Li et al., (2008) y Fukao et al.,(2013) sugieren
en está zona, el hundimiento de la placa Cocos en el manto inferior. Especialmente
Gorbatov y Fukao (2005) plantea que aunque el desprendimiento es visible en el
centro de México; puede observarse más hacia el sureste la continuidad de la placa
Cocos a través de 660 Km y cuya rotación contraria a las agujas del reloj de la parte
menos profunda (placa Cocos) versus la subducción hacia el este de la parte más
profunda (placa Farallón) originó una placa con compleja distorsión.

Figura 4.2: Tomograf́ıa śısmica para el centro de México, donde no se identifica el hundimiento de
la placa Cocos en 660 km. Los colores representan el porcentaje de perturbación de la velocidad de
onda P con respecto al modelos iasp91 [Kennet y Engdhal, 1991]. Los puntos de la grilla positivos
están marcados con el signo positivo y los puntos negativos están marcados con cruces. La distancia
horizontal es desde Acapulco y se extiende hacia el interior. Tomado de Husker y Davis (2009)

En el centro la placa Cocos presenta subducción plana, la cual es evidenciada por la
migración rápida del vulcanismo a los ∼ 16 Ma lejos de la trinchera a mediados del
Mioceno y alcanzando su máxima extensión a ∼ 10 Ma cuando empezó a emigrar
hacia el MAT (Figura 4.3) [Manea et al., 2013]. Este fenómeno aún está abierto a
investigación, ya que todavia no se conoce con exactitud la razón de la subducción
subhorizontal en México. Al sur-este, la placa Cocos-Nazca-Caribe, no presenta sis-
mos debajo de los ∼ 70 − 100 km, y la ausencia de una zona de Wadati-Benioff
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desde el sureste de Costa Rica a través del norte de Panamá sugiere la existencia de
una ventana de placa, la cual según Johnston y Thorkelson (1997) inició entre 6 y
10 Ma.

Figura 4.3: Vista dirigida hacia el noroeste mostrando el efecto del aplanamiento de la placa y
el posterior retroceso en el control del . Las brechas volcánicas seŕıan generadas por la compresión
del manto durante el aplanamiento de la placa y la creación de cuñas fŕıas. Tomado de Manea et
al. (2013)

Con respecto a la edad, la zona de subducción centroaméricana está caracterizada
por una subducción relativamente joven de litosfera oceánica que no excede los ∼ 60
Ma. Para el Cenozoico temprano la subducción de litosfera oceánica se encuentra en
un rango de ∼ 25 a ∼ 60 Ma. y se formó durante la extensión del Paćıfico-Farallón.
En la actualidad la edad de la placa que subduce se incrementa gradualmente de
∼ 10 Ma al oeste de México a ∼ 15 Ma en el centro. En la trinchera vaŕıa entre de
9-10 Ma , hasta aumentar a ∼ 25 Ma en la cuenca de Guatemala. La dorsal activa
del Paćıfico-Cocos intersecta la zona de subducción a los 18◦ de latitud y la dorsal
de Cocos-Nazca intersecta la trinchera a la latitud de 7◦ a ∼ 30 Ma. La edad de la
trinchera mesoaméricana disminuye a medida que los ĺımites Cocos-Nazca y Cocos-
Paćıfico y la corteza recién formada migran hacia la trinchera de América Central
(Figura 4.4) [Sdrolias y Müller, 2006].
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Figura 4.4: Edad de la subducción de Centroamérica, Arriba: estado actual. Abajo edades paleo-
oceánicas durante los últimos 60 Ma. La escala a izquierda representan las distribuciones de edades,
siendo más antiguas las partes que se encuentran en color azúl. Las flechas negras indican la
velocidad absoluta y dirección de la placa. Las regiones grises representan la corteza no oceánica
incluyendo corteza continental, arcos volcánicos y mesetas oceánicas. Las delgadas ĺıneas negras
representan los ĺımites de las placas. La delgada ĺınea negra con ćırculos rojos denota el borde de la
trinchera y cada ćırculo rojo marca la distancia a lo largo de ella separados entre śı, cada 500 km.
El pequeño gráfico de izquierda es un perfil de edad de litosfera subductora a lo largo del ĺımite de
la trinchera. Las partes azules y verdes representa la evolución de corteza oceánica muy antigua.
Tomado de Sdrolias y Müller (2006).

El retroceso de la trinchera en América Central vaŕıa a lo largo de ella debido prin-
cipalmente al cambio de geometŕıa de la placa Cocos a lo largo del margen. La
componente actual de convergencia aumenta hacia el Sur de 2 cm/año en el norte a
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10.5 cm/año en el sur. Las velocidades de convergencia más rápidas se experimentan
en el Cenozoico temprano, asociada con con la subducción de Farallón cuando la
tasa de convergencia alcanza un máximo de 18.5 cm/año en el norte y 16 cm/año
en el Sur [Sdrolias y Müller, 2006]. En México la placa Cocos subduce de ∼ 5 − 9
cm/año y Rivera a ∼ 3 cm/año, mientras que a trinchera retrocede a ∼ 0.5 − 1
cm/año y en centro América avanza a una tasa mayor de ∼ 2.2 cm/año, tomando
como marco de referencia el punto caliente Indo-Atlántico [Schellart et al., 2007;
2008].

Para Norteamérica, la placa se mueve siempre hacia la trinchera. Al inicio del Ceno-
zoico la velocidad era de ∼ 8 cm/año, después de ∼ 50 Ma disminuyó a ∼ 2 cm/año
en el norte y ∼ 1 cm/año en el sur, entre los ∼ 12 y ∼ 17 Ma su velocidad incrementó
a 3-4 cm/año y después disminuyó de ∼ 1 − 2 cm/año [Sdroliar y Müller, 2006].
Actualmente su velocidad es de ∼ 1−2 cm/año incrementado hacia la dirección este
de México [Manea et al., 2013].

4.0.0.1 Interacción de la placa Cocos con la zona de transición y el manto inferior

Gorbatov y Fukao (2005), realizaron un estudio de tomograf́ıa śısmica en México.
Dichas tomograf́ıas del manto medio muestran un cinturión largo y de alta veloci-
dad que se extiende en una dirección Norte-Sur América la cual se supone como la
subducción remanente de la placa Farallón, a demás se logra observar que la placa
subductante Cocos está desgarrada de la antigua placa Farallón que se sumerge con
un echado al noreste y con rumbo oblicuo al eje de la trinchera. Esta configuración
de la placa esta bien delimitada por la actividad śısmica intermedia y la actividad
volcánica de la FMVB. Más al sur de la placa, el desgarre de la placa subducida
continúa desde la parte más profunda de Farallón hasta la parte de Cocos más su-
perficial, pero con considerable distorsión en la parte menos profunda.

En la Figura (3.15), en el perfil BB’ que abarca la zona de estudio de este tra-
bajo, se observa la placa Cocos con subducción plana hundiéndose en la zona de
transición y el manto inferior, su geometŕıa es algo caracteŕıstico ya que en la zo-
na de transición se observa una pequeña horizontalización de la placa. Goes et al.
(2017) exponen que el aplanamiento de las placas en la zona de transición es debido
a los cambios endotérmicos de fase, los cambio de viscosidad y un retroceso rápido
de la trinchera; sin embargo, el retroceso rápido solo aplica para placas viejas y muy
viscosas lo que es contrario para la placa Cocos. En la bibliograf́ıa aún no se conoce
muy bien la causa de la subducción plana y la geometŕıa que toma la placa en el
transcurso de su interacción con el manto, donde dicho hundimiento solo es claro
a lo largo de pocas secciones transversales a través de una placa bastante compleja
que cambia su ángulo de buzamiento desde más o menos al oeste-este en el manto
superior, por debajo de México paralelo a FMVB y más o menos de norte-sur en el
manto inferior por debajo del Golfo de México y los Estados Unidos [Gorbatov y
Fukao, 2005].
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La sección transversal hacia el sur a través de Centro América muestran a la placa
Cocos penetrando en el manto inferior y queda atrapada entre el manto superior
e inferior, a medida que se avanza hacia el sur la placa cambia progresivamente
su configuración y aumenta su echado (Figura 4.5, perfil A-E), convirtiéndose en
una placa que penetra profundamente en el manto inferior (Figura 4.5, perfil F-J).
La subducción superficial no esta claramente representadas por las velocidades más
altas circundantes, la conexión entre la subducción superficial y profunda puede ob-
servarse en la figura anterior de Gorbatov y Fukao (2005). Mediante las tomograf́ıas
se puede dividir la placa subductante en dos partes, una parte mas superficial que
corresponde a la placa Cocos que se aprecia a 660 km y una parta más profun-
da interpretada como la placa remanente de Farallón aun atrapada en el manto
superior-inferior, que parece continuar más hacia el norte a 35◦N y es truncada al
este por la zona de fractura de Mendocino [Fukao y Obayashi ,2013].

Figura 4.5: Secciones de imágenes de la placa Cocos. Arriba, a la izquierda, imágenes de la parte
norte del arco de América Central a lo largo de los perfiles A-E. Abajo,a la derecha imágenes a
lo largo de la parte central del arco de América Central a lo largo de los perfiles F-J. Tomado de
Fukao y Obayashi (2013)

Al rededor del mundo existen a demás diversos casos en los que las placas quedan
estancadas en la zona de transición y el manto inferior. Curiosamente, esta placas
son viejas y con una alta viscosidad. Fukao et al. (2013), muestran la gran cantidad
de material atrapado entre 660 km y 1000 km de profundidad en particular debajo
de Indonesia, Tonga-Kermadec y Sudámerica. Algunos estudios muestran relación
entre las placas estancadas y su estructura térmica estimada (basada en la edad y
su velocidad de subducción), de hecho las placas estancadas más comunes son en
el Paćıfico occidental donde existe litosfera muy antigua subductando (90-145 Ma)
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(Figura 4.6), mientras que placas que se hunden profundamente en el manto inferior
se encuentran a lo largo del borde oriental del Paćıfico, cuya litosfera subductante
es relativamente joven (0-50 Ma). Sin embargo, no existe una correlación simple
entre la inmersión de la placa con sus parámetros cinemáticos, llevando al problema
del estudio de las placas con su interacción del manto inferior a grandes compleji-
dades. Muchos de los estudios han concluido que las anomaĺıas del manto inferior
corresponden a volúmenes de material más grueso que las placas del manto superior,
incluso con las limitaciones de la resolución śısmica, donde se ha determinado que
algunas placas como Cocos, Java y Hellenic, se espesan en una factor de 4-5 al entrar
en el manto inferior con anchos de ∼ 400 km [Goes et al., 2017].

Figura 4.6: Secciones de imágenes de la placa del Paćıfico. Arriba perfiles a lo largo del Sur de
Bonin en los perfiles A-E, abajo-derecho perfiles a lo largo del arco de Mariana del norte en los
pefiles F-J. Esta figura representa una placa de litosfera subductante vieja estancada en 660 km.
Tomada de Fukao y Obayashi, (2013)

Para la placa Farallón, los movimientos registrados por Sdrolias y Müller (2006), os-
cilan entre ∼ 5 y ∼ 10 cm/año y existe una relación entre el aumento de la velocidad
con la edad de la placa en la trinchera, este intervalo de velocidad y la tendencia de
la edad se han interpretado como una consecuencia de la tracción de las placas en
el manto superior. Algunos sectores de la placa Farallón se movieron notablemente
rápido (≥ 15 cm/año), dichas velocidades según Goes et al.(2008) se deben a la pla-
ca aplanándose y hundiéndose en el manto inferior y la creación de una circulación
de convección en el manto entero en oposición a la células de convección del manto
superior. Por otro lado los engrosamientos observados en la tomograf́ıa se han rela-
cionado con la deformación de la placa durante el hundimiento en el manto inferior,
de donde existe una relación entre los movimientos de la trinchera y la inmersión
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de la placa, es decir, algunas placas que parecen aplanadas en la zona de transición
debieron haber sufrido retrocesos de la trinchera de 2cm ∼ 10 cm/año en algún
momento de su historia cenozoica. Las placas suelen aplanarse principalmente por
encima de 700 km de profundidad y solo algunas pocas se aplanan en la zona de
transición.

Los aumentos de viscosidad también juegan un papel importante. Para el manto
inferior un incremento de un factor de 20 a 50 proporciona resistencia suficiente
para evitar que las placas se hundan en el manto inferior y como consecuencia ge-
nerar un retrocesos en la trinchera. El aumento de viscosidad también explica la
compresión dominante por debajo de 300 km de profundidad observada en la sis-
micidad de Benioff a nivel mundial [Goes et al., 2017]. Fukao et al., (2013), plantea
el estancamiento de la placa del Paćıfico debajo de Japón como consecuencia de un
retardamiento de los cambios mineralógicos, es decir la depresión excesiva sismólogi-
camente observada es explicada mediante una transición postpinel retardada cinéti-
camente [Fukao et al., 2013]. Goes et al., (2017) proponen que el cambio de fase
endotérmico se produce a mayor profundidad en una placa fŕıa que el manto circun-
dante, proporcionando aśı la flotabilidad adicional para que las placas se estanquen
y se aplanen. Los valores calculados de la pendiente de Clapeyron fueron entre −0.5
y −2.0 MPa/K, pero numéricamente este estancamiento es logrado cuando hay un
retroceso considerable de la trinchera. Para la placa Cocos aún se desconocen los
valores de Clapeyron, sus posibles distribuciones de viscosidad y las posibles causas
de su hundimiento en el manto inferior junto con su particular geometŕıa.

.



Capı́tulo 5
Resultados y Discusión

Partiendo de las condiciones iniciales para la placa Cocos descritas en la metodo-
loǵıa, se generaron 94 modelos variando las distribuciones de viscosidad para la zona
de transición y el manto inferior, las pendientes de Clapeyron para las discontinui-
dades de 410 km y 660 km y la velocidad de la placa oceánica, manteniendo la
velocidad de la trinchera y de la placa continental constante.

Lo anterior es con el fin de generar placas con diferentes geometŕıas finales cuyos re-
sultados se comparan con la tomograf́ıa śısmica del perfil BB’ de Gobartov y Fukao
(2005) para la zona de subducción plana de México (Figura 3.15). Los resultados se
pueden dividir en 3 partes: inicialmente se generan modelos con distribuciones de
viscosidad para la zona de transición y el manto inferior sin incorporar: velocidad
de la trinchera, velocidad de la placa continental, transiciones de fase; y con una
velocidad de placa oceánica de 7 cm/año, donde dicho valor representa el promedio
de la velocidad de la placa Cocos durante los últimos 20-30 Ma.

El segundo paso consta de escoger modelos que logren hundirse en el manto in-
ferior e incorporarles velocidad de placa continental de 1 cm/año y velocidad de
trinchera de 1 cm/año, junto con distribuciones de pendientes de Clapeyron para
la discontinuidad de 410 km y 660 km. Por último se construye un archivo con la
velocidad de la placa Cocos durante los últimos 40 M.a. (Tomado de la figura 16
superior derecha a 1000 km, de Sdrolias y Müller, 2006) y se incorpora como condi-
ción de la frontera superior del modelo al Citcoms para finalmente obtener modelos
cuya geometŕıa y cinemática se aproximen a las observaciones.

Durante todo el proceso se realizan diferentes comparaciones entre modelos con
y sin transición de fase, con velocidad de placa oceánica constante y variable, con
y sin canal de baja viscosidad. Los modelos evolucionaron durante 500 pasos de
tiempo numérico que corresponde a 40 M.a. de años en tiempo geológico, de donde
el modelo inicial parte de 40 M.a. hacia el presente. Se debe aclarar que solo los mo-
delos construidos para generar la condición inicial de la geometŕıa de la placa Cocos
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poséıan la velocidad en la parte inferior del dominio, los demás modelos generados
a partir de dicha forma inicial evolucionaron con frontera de deslizamiento libre. Se
usaron para todos los modelos 64 procesadores distribuidos de la manera descrita
en la metodoloǵıa, cuyo tiempo de cómputo para cada uno de las simulaciones era
generalmente de 16 horas.

El tiempo final de simulación en las figuras que muestran los resultados representan
el tiempo en M.a. a partir del cual termina la simulación; es decir, la simulación
inicia de 40 M.a. y su tiempo empieza a descender hasta un tiempo x en M.a., que
representaŕıa el presente. A demás se coloca el tiempo de evolución geodinámica
computacional; es decir, TiempoInicial-TiempoFinal; para representar el tiempo de
evolución geológica de los modelos.

5.0.0.1 Influencia de la viscosidad en el hundimiento de la Placa Cocos en el manto inferior

La geometŕıa de la placa oceánica vaŕıa notablemente a medida que interactúa con
el manto. Propiedades tales como la viscosidad del entorno juegan un papel clave
en la modificación de la geometŕıa de la placa y a demás puede favorecer el hundi-
miento en el manto inferior o por el contrario producir su estancamiento en la zona
de transición.

En esta sección se crean modelos incorporando la distribución de viscosidad pa-
ra la litosfera, manto superior, zona de transición, capa de baja viscosidad y manto
inferior con los valores de la Tabla (5.1); con una velocidad de placa oceánica de 7
cm/año y con trinchera y placa continental estacionaria. Los valores de viscosidad
se establecieron con respecto a la viscosidad del manto superior la cual es conocida.
Las distribuciones de viscosidad mostradas a continuación se incorporaron tanto a
los modelos de forma inicial de la placa A y B. Los modelos con condición inicial
A tienen una inclinación de placa oceánica menos pronunciada a diferencia de los
modelos con condición inicial B (Figura 3.14), obteniendo un total de 8 modelos.

Tabla 5.1: Distribuciones de viscosidad usadas, divididas en corteza, manto superior,
zona de transición, capa de baja viscosidad y manto inferior, para los modelos con
condición inicial A y B; los cuáles estarán enumerados de 1 a 4, tanto para los
modelos con inclinación de placa inicial A como para los modelos con inclinación de
placa inicial B

Viscosidad∗1021 Pas
Modelos A1-B1: 100, 1, 2, 0.1, 5
Modelos A2-B2: 100, 1, 5, 0.1, 10
Modelos A3-B3: 100, 1, 10, 0.1, 20
Modelos A4-B4: 100, 1, 10, 0.1, 50
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Modelo A

A continuación se muestran las distribuciones de temperatura y viscosidad generadas
a partir del modelo con condición inicial A (Figura 3.12). La edad de la placa
oceánica es de 15 Ma y de la placa continental es de 70 Ma. La placa continental
se construye numéricamente a partir de la distribución de temperatura de la placa
oceánica. La velocidad de la placa oceánica es de 7 cm/año y la placa continental
junto con la trinchera se mantienen estacionarias. No se incorpora las transiciones
de fase. Estas consideraciones son válidas tanto para los modelos construidos con
condición inicial A como para los modelos con condición inicial B. La geometŕıa de la
trinchera se mantiene constante y es representado por una ĺınea recta en superficie.

Modelo A1

Modelo Inicial

Velocidad de Placa continental =0.0 cm/año
Velocidad de trinchera=0.0 cm/año

Velocidad de placa oceánica=7cm/año
Edad de placa continental=70 Ma
Edad de placa oceánica=15 Ma

M o d e lo  in c o rp o ra n d o  la  d is t r ib u c ió n  d e  v isco s id a d  d e :  ( 1 0 0 ,1 ,2 ,0 .1 ,5)*10^21Pas

Evolucionando durante 500 pasos de tiempo

Partiendo de 40 Ma

22 MaTiempo Final:

040 Ma Tiempo inicial de simulación:

de simulación: 22Ma

Tiempo final de la simulación: 18 Ma

Tiempo de evolución geodinámica: 

Tinicial-Tfinal: 22 Ma

Tiempo inicial de simulación: 40 Ma

p

Modelo incorporando distribución de viscosidad de: (100,1,2,0.1,5)*10^21 Pas

M.a.

M.a.

M.a.

Figura 5.1: Temperatura y viscosidad del modelo A1, para una distribución de viscosidad de 100,
1, 2, 0.1, 5. El modelo evoluciona durante 500 pasos de tiempo numérico, partiendo de 40 M.a. El
tiempo geológico transcurrido es de 22 M.a. La velocidad de la placa oceánica es de 7 cm/año y
las placa continental junto con la trinchera están en reposo.
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Modelo A2,A3,A4 

Velocidad de laca continental =0.0 cm/año
Velocidad de trinchera=0.0 cm/año

Velocidad de placa oceánica=7cm/año
Edad de placa continental=70 Ma
Edad de placa oceánica=15 Ma

Tiempo inicial de simulación: 40 M.a.

Modelo Inicial

Modelo A2 con distribución de viscosidad: (100,1,5,0.1,10)*10^21Pas

Modelo A3 con distribución de viscosidad: (100,1,5,0.1,20)*10^21Pas

Tiempo final de simulación: 20 Ma

Modelo A4 con distribución de viscosidad: (100,1,5,0.1,50)*10^21Pas

Tiempo final de simulación: Ma

Tiempo final de simulación: 30 Ma

Tiempo final de simulación: 14 M.a.

Tiempo fina de simulación: 10 M.a.

Tiempo final de simulación: 16 M.a.

p

Figura 5.2: Temperatura y viscosidad de los modelos A2,A3 y A4, evolucionando a partir de
40 M.a. en 500 pasos de tiempo numérico. Los modelos A1 y A2 se logran hundir con en el
manto inferior con una geometŕıa de placa consistente a diferencia del modelo A3 que alcanza
dificultosamente el manto inferior con una forma de placa inconsistente. La velocidad de la placa
oceánica es de 7 cm/año y las placa continental junto con la trinchera están en reposo. La edad
de la placa continental es de 70 Ma y de la placa oceánica es de 15 Ma. El tiempo de evolución
geodinámica para el A2: 20 M.a., para el A3: 2.6. Ma y para A4: 3.0. Ma

A medida que la placa desciende empieza a experimentar resistencia en dirección con-
traria a su movimiento debido a la viscosidad del manto superior, zona de transición

temperature 
l oooe+oo 

~075 

0.5 

0.25 

0.000e+00 

viscosity 
1. OOOe+02 
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y manto inferior. Dicha resistencia provoca modificación en la geometŕıa de la placa
como se observa en las figuras (5.1) y (5.2). Para el Modelo A1 y A2, la placa logra
hundirse en el manto inferior sin dificultad alguna y su geometŕıa no sufre modifi-
caciones inconsistentes con lo que se observa en la realidad. Para los modelos, A3
y A4 con una viscosidad 20 y 50 veces más que la del manto superior, la placa pe-
netra dif́ıcilmente en el manto inferior y su morfoloǵıa es totalmente inconsistente.
A superficie en los modelos A1 y A2 se identifica la subducción plana, lo que es
coherente con la zona de estudio de este trabajo.

Modelo A1: (100,1,2,0.1,5)*10^21 Pas

Modelo A2: (100,1,5,0.1,10)*10^21 Pas

Figura 5.3: Temperatura y viscosidad de los modelos A1 y A2 comparados con la tomograf́ıa
śısmica de Gorbatov y Fukao (2005), se identifica la subducción plana de la placa lo que es consis-
tente con la subducción plana de Cocos debajo de Norteamérica. La velocidad de la placa oceánica
es de 7 cm/año y las placa continental junto con la trinchera están en reposo. La edad de la placa
continental es de 70 Ma y de la placa oceánica es de 15 Ma.

A pesar de la heterogeneidad del interior del planeta que genera como consecuencia



56

que todas las zonas de subducción vaŕıen sus distribuciones de viscosidad y pendien-
tes de Clapeyron, los modelos obtenidos son consistentes con los planteamientos de
Goes et al. (2017) con respecto a la viscosidad, pues su hipótesis se fundamenta en
que la viscosidad del manto inferior no puede ser tan alta con respecto al manto
superior, para que las placas puedan hundirse en el manto inferior. Sin incorporar
en los modelos transiciones de fase ni velocidad de placa continental y trinchera,
se identifica que un incremento de un factor de 20 a 50 en la viscosidad del manto
inferior proporciona resistencia suficiente para evitar que las placas se hundan en
él con una buena morfoloǵıa, dicha resistencia genera modificaciones erráticas en la
geometŕıa de la placa alejándose de lo que se observa en las tomograf́ıa śısmica de
Gorbatov y Fukao (2005). Los modelos cuya forma de placa puede llegar a ser com-
parable con las tomograf́ıas śısmicas son aquellos cuya distribución de viscosidad se
encuentra entre ((5− 10) ∗ 1021Pas) para el manto inferior (Figura 5.3).

Modelo B

Modelo B1 
Velocidad de laca continental =0.0 cm/año

Velocidad de trinchera=0.0 cm/año
Velocidad de placa oceánica=7cm/año

Edad de placa continental=70 Ma
Edad de placa oceánica=15 Ma

Modelo Inicial

Evoluciona urante 500 pasos 
de tiempo numérico.

El estado incial parte de 40 M.a.

M odelo  incorporando  la  d istribuc ión  de  v iscosidad  de : (100 ,1 ,2 ,0 .1 ,5)*10^21Pas

37.3 MaTiempo final de simulación: 17.67 Ma
Tiempo de evolución: 22.33 Ma

d

p

M.a.
M.a.

Figura 5.4: Temperatura y viscosidad del Modelo B1, para una distribución de viscosidad de
(100, 1, 2, 0.1, 5) ∗ 1021 Pas. El modelo evoluciona durante 500 pasos de tiempo, partiendo de 40
M.a. El tiempo geológico transcurrido es de 31.52 M.a., La velocidad de la placa oceánica es de
7 cm/año y las placa continental junto con la trinchera están en reposo. La edad de la placa
continental es de 70 Ma y de la placa oceánica es de 15 Ma.



57

Modelo B2,B3 
Velocidad de laca continental =0.0 cm/año

Velocidad de trinchera=0.0 cm/año
Velocidad de placa oceánica=7cm/año

Edad de placa continental=70 Ma
Edad de placa oceánica=15 Ma

Modelo Inicial

40 MaTiempo inicial de simulación: 40 Ma

Modelo B2 con distribución de viscosidad: (100,1,5,10,0.1,10)*10^21Pas

Modelo B3 con distribución de viscosidad: (100,1,5,10,0.1,20)*10^21Pas

Tiempo de final de la simulación: Ma

Tiempo final de la simulación: Ma

26

19

Tiempo final de simulación: 14.48 Ma

Tiempo final de simulación: 10.52 Ma

Tiempo de evolución: 25.52 Ma

Tiempo de evolución: 29.48 Ma

p

M.a.

M.a.
M.a.

M.a.
M.a.

Figura 5.5: Temperatura y viscosidad de los modelos B2 y B3 evoluciona durante 500 pasos
de tiempo numérico, solo se exponen los modelos que logran hundirse en el manto inferior con
una geometŕıa no tan deformada. La velocidad de la placa oceánica es de 7 cm/año y las placa
continental junto con la trinchera están en reposo. La edad de la placa continental es de 70 Ma y
de la placa oceánica es de 15 Ma.

En el modelo B (Figuras 5.4 y 5.5) se puede igualmente observar que la placa logra
hundirse en el manto inferior para viscosidades menores de 20 ∗ 1021Pas con una
forma de placa consistente. No se tomaron los modelos con viscosidad igual a 50 ∗
1021Pas en el manto inferior, pues ya se sab́ıa de antemano mediante el modelo
A que no lograŕıa hundirse en el manto inferior con una buena forma de placa. A
diferencia del modelo A, la subducción plana se desarrolla durante menos distancia
identificándose gran variabilidad en la morfoloǵıas de las placas con respecto a los

temperature 
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0.5 

0.25 
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modelos escogidos como condición inicial. Igualmente los modelos cuyas formas de
placas pueden ser comparables con los estudios de Gorbatov y Fukao (2005) son
aquellos con viscosidades entre (5 − 10) ∗ 1021 Pas para el manto inferior (Figura
5.6).

Modelo B2: (100,1,5,0.1,10)*10^21 Pas

Modelo B1: (100,1,2,0.1,5)*10^21Pas

Figura 5.6: Temperatura y viscosidad de los Modelos B1 y B2 comparados con la tomograf́ıa
śısmica de Gorbatov y Fukao (2005). Se identifica la subducción plana de la placa lo que es
consistente con la subducción plana de Cocos debajo de Norteamérica. La velocidad de la placa
oceánica es de 7 cm/año y las placa continental junto con la trinchera están en reposo. La edad de
la placa continental es de 70 Ma y de la placa oceánica es de 15 Ma.

La viscosidad juega un papel fundamental en la interacción de la placa oceánica
con la zona de transición y el manto inferior. En un caso real, la placa disminuiŕıa
su velocidad de subducción al interactuar con un manto más viscoso que el manto
superior. Para placas viejas (Paćıfico) sucedeŕıa un proceso de horizontalización en
la zona de transición y se creaŕıa un proceso de acumulación; después de cierto tiem-
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po descendeŕıa finalmente en el manto inferior. Para placas jóvenes como Cocos, la
horizontalización en la zona de transición ocurriŕıa en menor grado, el proceso de
acumulación y deformación seŕıa más rápido y tardaŕıa menos tiempo en introdu-
cirse en el manto inferior. Sin embargo, la viscosidad del manto inferior no podŕıa
ser considerablemente mucho mayor que la del manto superior; de presentarse este
caso, las placas seŕıan incapaces de descender en el manto inferior y quedaŕıan acu-
muladas en la discontinuidad de 660 km, afectando considerablemente el proceso de
convección en el manto como lo plantean los estudios de Christensen (1995), Torii
y Yoshioka (2006), Goes et al. (2017) entre otros.

En la realidad se observan mediante tomograf́ıas śısmicas, placas que se hunden
profundamente en el manto inferior como Cocos y cuya geometŕıa no se relaciona
con los modelos obtenidos para viscosidades mayores a 20 ∗ 1021 Pas, y placas que
se estancan en la zona de transición pero cuyo fenómeno no se debe sólo a la vis-
cosidad si no por un conjunto de propiedades f́ısicas del manto y de la placa que
son determinantes en el estancamiento de las placas o su hundimiento como se verá
más adelante. De aqúı se puede concluir que para la zona de subducción plana de
la placa Cocos, la viscosidad del manto inferior no podŕıa ser mayor que un factor
de 20 ∗ 1021 Pas con respecto a la viscosidad del manto superior, pues lo que se
observa en la tomograf́ıa śısmica de Gorbatov y Fukao (2005) es un hundimiento
profundo en el manto inferior y su morfoloǵıa no se asemeja a la geometŕıa de las
placas obtenidas para viscosidades mayores a 20 ∗ 1021Pas.

5.0.0.2 Influencia de las transiciones de fase de 410 km y 660 km en el hundimiento de la
placa Cocos en el manto inferior

Para identificar la influencia de las transiciones de fase de 410 km y 660 km sobre la
placa, se incorporaron los valores de las pendientes de Clapeyron y los números de
Rayleigh para cada una de las discontinuidades de 410 km y 660 km, a los modelos
que inclúıan las diferentes distribuciones de viscosidad. A demás para obtener las
condiciones cinemáticas a superficie lo más próximo a lo que se observa en la realidad
se le agrega a la placa continental una velocidad de 1 cm/año y una velocidad de
1 cm/año a la trinchera. La Tabla (5.2) muestra los valores de la pendiente de
Clapeyron usados para la discontinuidades de 410 km y 660 km.

Tabla 5.2: Distribuciones de Clapeyron Slope usadada en este estudio
γ MPa/K Para 410 km γ′ γ MPa/K Para 660 km γ′

4 0.0269 -3.0 -0.02018
2.5 0.0168 -0.5 -0.00336
3.25 0.0218 -1.75 -0.0117

2 0.013 -3.0 -0.02018
2 0.013 -4.0 -0.0269

3.5 0.235 -4.4 -0-03
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Cada una de las distribuciones de Clapeyron se le incorporó a los modelos A1, A2,
A3, A4, B1, B2, B3 y B4 , obteniendo un total de 48 modelos, los cuales representan
diferentes márgenes de interacción de la placa con la zona de transición y el manto
inferior. Se debe tener en cuenta que cualquier cambio en la viscosidad del manto o
en las pendientes de Clapeyron genera como consecuencia un cambio en el estilo de
subducción y morfoloǵıa de la placa, como se apreció en los modelos que inclúıan
solo distribución de viscosidad y como se apreciará en las Figuras (5.7), (5.8) y (5.9).

Clapeyron_410 Km: 3.5 MPa/K, Clapeyron_660 Km:-4.4 MPa/K
Vel_Plac_Oce: 7 cm/año, Vel_Plac_Cont:1 cm/año, Vel_trinchera:1cm/año

Modelo A1

Temperatura

Viscosidad: (100,1,2,0.1,5)*10^21Pas

Viscosidad

29 Ma 29 Ma

26.45 Ma 26.45 Ma

24.01 Ma 24.01 Ma

21.92 Ma21.92 Ma

16.31 Ma

Vel_pla_oce vel_pla_con v

M.a.

M.a. M.a.

M.a.

M.a.

M.a. M.a.

M.a. M.a.

M.a. M.a.

M.a.

Figura 5.7: Temperatura y viscosidad derivados del modelo A1 con viscosidades de:
(100,1,2,0.1,5)∗1021Pas, incorporando una pendiente de Clapeyron de 3.5 MPa/K para el la dis-
continuidad de 410 km y −4.4MPa/K para la discontinuidad de 660 km
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Clapeyron_410 Km: 3.5 MPa/K, Clapeyron_660 Km:-4.4 MPa/K
Vel_p lac_Oce: 7 cm/año, Vel_Plac_Cont:1 cm/año, Vel_trinchera:1cm/año

Modelo A1

Temperatura

Viscosidad:(100,1,2,0.1,5)*10^21Pas

Viscosidad

0 Ma

Vel_pla_oce: vel_pla_con v

M.a.

M.a. M.a.

M.a. M.a.

M.a. M.a.

M.a. M.a.

M.a.

Figura 5.8: Temperatura y viscosidad derivados del modelo A1 con viscosidades de:
(100, 1, 2, 0.1, 5) ∗ 1021 Pas incorporando una pendiente de Clapeyron de 3.5 MPa/K para la dis-
continuidad de 410 km y −4.4MPa/K para la discontinuidad de 660 km

En las Figuras (5.7) y (5.8) se empieza a identificar un régimen dominado por la
flotabilidad positiva. Las placas fŕıas se aceleran en la transición de fase de 410 km
por una fuerza en la misma dirección de su movimiento, producto de transformacio-
nes de fase exotérmicas, y son retardadas por fuerzas de flotabilidad positiva como
consecuencia de la transición endotérmica en 660 km. Si la pendiente de Clapeyron
es lo suficientemente negativa las placas tenderán a horizontalizarse en la zona de
transición y no se hundirán en el manto inferior aśı su viscosidad sea muy pequeña.
A continuación, en la Figura (5.9) se comparará el mismo modelo con distribuciones
de viscosidad sin incorporar transiciones de fase y se compararán con la tomograf́ıa
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śısmica de Gorbatov y Fukao (2005).

Clapeyron_410 Km: 3.5 MPa/K, Clapeyron_660 Km:-4.4 MPa/K
Vel_Plac_Oce: 7 cm/año, Vel_Plac_Cont:1 cm/año, Vel_trinchera:1cm/año

Modelo A1

Viscosidad: (100,1,2,0.1,5)*10^21Pas

Comparación entre modelos con y sin transición de fase

Temperatura y
viscosidad

Sin transición de fase Con transición de fase

Temperatura y
viscosidad

Vel_pla_oce vel_pla_con v

Figura 5.9: Comparación entre gráfica de temperatura y viscosidad derivados del modelo A1
con viscosidades de: (100, 1, 2, 0.1, 5)∗ sin transición de fase (izquierda) con gráfica del modelo
A1 incorporando una pendiente de Clapeyron de 3.5 MPa/K para la discontinuidad de 410 km y
−4.4MPa/K para la discontinuidad de 660 km (derecha), aśı como con el modelo de Gorbatov y
Fukao (2005)

Se puede observar la gran variación de comportamiento y geometŕıa de la placa
oceánica, entre modelos que comparten la misma distribución de viscosidad con la
diferencia de la incorporación de transiciones de fase. A la izquierda de la Figu-
ra (5.9) se expone la distribución de temperatura y viscosidad de una placa que
se hunde profundamente en el manto inferior al no tener una fuerza resistiva los
suficientemente alta que frene su movimiento, dicha baja resistencia provoca modi-
ficaciones geométricas muy pequeñas y su morfoloǵıa permanece cuasi-constante a
lo largo de su viaje en el manto.

A derecha se expone el modelo A1 de la Figura (5.9), con la misma distribución
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de viscosidad del modelo a izquierda. A pesar de que comparten los mismos valo-
res de viscosidad para cada una de las capas que componen el dominio, la litósfera
oceánica no logra penetrar el manto inferior al incorporarle la transición de fase de
410 km y 660 km, por el contrario se horizontaliza y estanca en la zona de transición.
Igualmente se identifica gran variación en la geometŕıa de la placa; la placa posee
considerable protuberancias que pueden ser generados por la acomodación y hori-
zontalización de la placa en la zona de transición. Al incorporarle la transición de
fase, se obtienen una morfoloǵıa de litosfera oceánica que se aproximan de mejor
manera a lo observado en la tomograf́ıa śısmica. A superficie, a pesar que la sub-
ducción plana no se haya distorsionado si se modificó con respecto a los gráficos de
la izquierda, por lo tanto, la reoloǵıa del manto y las transiciones de fase modifican,
no sólo, la placa a medida que interactúa con el manto, si no que también modifica
su dinámica superficial.

Clapeyron_410 Km: 3.5 MPa/K, Clapeyron_660 Km:-4.4 MPa/K
Vel_Plac_Oce: 7 cm/año, Vel_Plac_Cont:1 cm/año, Vel_trinchera:1cm/año

Modelo B2

Temperatura

Viscosidad:(100,1,5,0.1,10)*10^21Pas

Viscosidad

0 Ma 0 Ma

24.5 Ma24.5 Ma

15.3 Ma15.3 Ma

Vel_pla_oce vel_pla_con v

M.a. M.a.

M.a. M.a.

M.a. M.a.0 0

Figura 5.10: Temperatura y viscosidad para el modelo B2 con viscosidades de: (100, 1, 5, 0.1, 10)∗
1021 Pas, incorporando una pendiente de Clapeyron de 3.5 MPa/K para la discontinuidad de 410
km y −4.4 MPa/K para la discontinuidad de 660 km

La misma prueba se realizó para el modelo B2 (Figura 5.10), obteniendo el mismo
resultado. Una placa que se acomoda en la zona de transición de forma horizontal
y se estanca debido al régimen de flotabilidad positivo. Los resultados concuerdan
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con lo expuesto por Christensen (1995); valores suficientemente negativos para la
pendiente de Clapeyron de 660 km generan como consecuencia su estancamiento en
la zona de transición. A partir de estos modelos se iniciaron pruebas disminuyendo
los valores de la pendiente de Clapeyron para la transición de fase de 410 km y 660
km obteniendo los siguiente modelos con inclinación tipo A y tipo B mostrados en
las figuras (5.10),(5.11),(5.12),(5.13),(5.14),(5.15),(5.16) .

Clapeyron_410 Km: 2.5 MPa/K, Clapeyron_660 Km:-0.5 MPa/K

Vel_p lac_Oce: 7 cm/año, Vel_Plac_Cont:1 cm/año, v el_trinchera:1cm/año

Modelos A1,A2,A3

Viscosidad:100,1,5,0.1,10

Temperatura y Viscosidad

delo A1

Tiempo de evolución_26.71 Ma

Modelo A2

Tiempo de evolución_24.7 M. a

Modelo A3

Tiempo de evolución_34 Ma
Viscosidad:100,1,5,0.1,20

Vicosidad: (100, 1, 2, 0.1, 5)*10^21Pas

Viscosidad: (100,1,5,0.1,10)*10^21Pas

Modelo A1

Viscosidad: (100,1,5,0.1,20)*10^21Pas

Vel_pla_oce: vel_pla_con:

M.a.

M.a.

M.a.

Figura 5.11: Temperatura y viscosidad para el modelo A1 (arriba) con una distribución de visco-
sidades de: (100, 1, 2, 0.1, 5)∗1021Pas; modelo A2 (centro)con una viscosidad de: (100, 1, 5, 0.1, 10)∗
1021 Pas; modelo A3 (abajo) con una viscosidad de: (100, 1, 5, 0.1, 20) ∗ 1021Pas. Incorporando una
pendiente de Clapeyron de 2.5 MPa/K para la discontinuidad de 410 km y −0.5 MPa/K para la
discontinuidad de 660 km. A la derecha se encuentra la tomograf́ıa śısmica de Gorbatov y Fukao
(2005). El tiempo final de simulación para A1 es de 15.3 M.a., para A2 es de 13.29 M.a. y para A3
es de 6 M.a.
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Clapeyron_410 Km: 2.5 MPa/K, Clapeyron_660 Km:-0.5 MPa/K

Vel_ lac_Oce: 7 cm/año, Vel_Plac_Cont:1 cm/año, v el_trinchera:1cm/año

Modelos B1,B2,B3

Viscosidad:100,1,5,0.1,10

Temperatura y Viscosidad

Modelo B1

Tiempo de evolución_22 Ma

Modelo B2

Tiempo de evolución_19.6 Ma

Modelo B3

Tiempo de evolución_32 Ma

Viscosidad:100,1,5,0.1,20

Vicosidad: (100,1,2,0.1,5)*10^21Pas

Vicosidad: (100,1,5 ,0.1,10)*10^21Pas

Vicosidad: (100,1,5 ,0.1,20)*10^21Pas

Tiempo de evolución: 32 Ma

Vel_pla_oce: vel_pla_con:

M.a.

M.a.

M.a.

Figura 5.12: Temperatura y viscosidad para el modelo B1 (arriba)con una distribución de visco-
sidades de (100, 1, 2, 0.1, 5)∗1021 Pas; modelo B2 (centro) con una viscosidad de: (100, 1, 5, 0.1, 10)∗
1021 Pas; modelo B3 (abajo) con una viscosidad de: (100, 1, 5, 0.1, 20)∗1021 Pas. Incorporando una
pendiente de Clapeyron de 2.5 MPa/K para la discontinuidad de 410 km y −0.5 MPa/K para la
discontinuidad de 660 km. A la derecha se encuentra la tomograf́ıa śısmica de Gorbatov y Fukao
(2005). El tiempo final de simulación para B1 es 20.4 M.a., para B2 es de 18 M.a. y para B3 es de
8 M.a..
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Vicosidad: (100,1,2,0.1,5)*10^21Pas

Clapeyron_410 Km: 3.25 MPa/K, Clapeyron_660 Km:-1.75 MPa/K

Vel_Plac_Oce: 7 cm/año, Vel_Plac_Cont:1 cm/año, Vel_trinchera:1cm/año

Modelos A1,A2,A3

Viscosidad: :(100,1,5,0.1,10

Temperatura y Viscosidad

Modelo A1

Tiempo de evolución_28 Ma

Modelo A2

Tiempo de evolución_24 Ma

Modelo A3

Tiempo de evolución_36 Ma

Viscosidad:100,1,5,0.1,20

Viscosidad: (100,1,5,0.1,10)*10^21 Pas

Viscosidad: (100,1,5,0.1,20)*10^21 Pas

Tiempo de evolución: 24 Ma

Viscosidad: (100,1,2,0.1,5)*10^21 Pas

Vel_pla_oce vel_pla_con v

M.a.

M.a.

M.a.

Figura 5.13: Temperatura y viscosidad para el modelo A1 (arriba)con una distribución de visco-
sidades de: (100, 1, 2, 0.1, 5)∗1021 Pas; modelo A2 (centro)con una viscosidad de: (100, 1, 5, 0.1, 10)∗
1021 Pas; modelo A3 (abajo) con una viscosidad de: (100, 1, 5, 0.1, 20)∗1021 Pas. Incorporando una
pendiente de Clapeyron de 3.25 MPa/K para la discontinuidad de 410 km y −1.75 MPa/K para
la discontinuidad de 660 km. A derecha se encuentra la tomograf́ıa śısmica de Gorbatov y Fukao
(2005). El tiempo final de simulación para A1 es de 16 M.a., para A2 es de 12 M.a. y para A3 es
de 4 M.a.
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Vicosidad: 100,1,2,0.1,5

Clapeyron_410 Km: 3.25 MPa/K, Clapeyron_660 Km:-1.75 MPa/K

Vel_Plac_Oce: 7 cm/año, Vel_Plac_Cont:1 cm/año, Vel_trinchera:1cm/año

Modelos B1,B2,B3

Viscosidad:100,1,5,0.1,10

Temperatura y Viscosidad

Modelo B1

Tiempo de evolución_23.01 Ma

Modelo B2

Tiempo de evolución_21.14 Ma

Modelo B3

Tiempo de evolución_31 Ma

Viscosidad:100,1,5,0.1,20

Viscosidad: (100,1,2,0.1,5)*10^21 Pas

Viscosidad: (100,1,5,0.1,10)*10^21 Pas

Viscosidad: (100,1,5,0.1,20)*10^21 Pas
Tiempo de evolución: 31 Ma

Viscosidad: (100,1,5,0.1,20)*10^21 Pas

Vel_pla_oce vel_pla_con v

M.a.

M.a.

M.a.

Figura 5.14: Temperatura y viscosidad para el modelo B1 (arriba) con una distribución
de viscosidades de: (100, 1, 2, 0.1, 5) ∗ 1021 Pas; modelo B2 (centro) con una viscosidad de:
(100, 1, 5, 0.1, 10) ∗ 1021 Pas; modelo B3 (abajo) con una viscosidad de: (100, 1, 5, 0.1, 20) ∗ 1021

Pas. Incorporando una pendiente de Clapeyron de 3.25 MPa/K para la discontinuidad de 410 km
y −1.75 MPa/K para la discontinuidad de 660 km. A la derecha se encuentra la tomograf́ıa śısmica
de Gorbatov y Fukao (2005). Tiempo inicial de simulación para B1 es 18.86 M.a., para B2 es de
17 M.a., para B3 es de 9 M.a.
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Vicosidad: 100,1,2,0.1,5

Clapeyron_410 Km: 4.0 MPa/K, Clapeyron_660 Km:-3.0 MPa/K

Vel_Plac_Oce: 7 cm/año, Vel_Plac_Cont:1 cm/año, Vel_trinchera:1cm/año

Modelos A1,A2,A3

Viscosidad:100,1,5,0.1,10

Temperatura y Viscosidad

Modelo A1

Tiempo de evolución_29 Ma

Modelo A2

Tiempo de evolución_25 Ma

Modelo A3

Tiempo de evolución_35.4 Ma

Viscosidad:(100,1,2,0.1,5)*10^21 Pas

Viscosidad:(100,5,,0.1,10)*10^21 Pas

Viscosidad:(100,5,,0.1,20)*10^21 Pas

30.96 Ma

Vel_pla_oce: vel_pla_con: v

M.a.

M.a.

M.a.

Figura 5.15: Temperatura y viscosidad para el modelo A1 (arriba)con una distribución de viscosi-
dades de: (100, 1, 2, 0.1, 5)∗1021 Pas; modelo A2 (centro) con una viscosidad de: (100, 1, 5, 0.1, 10)∗
1021 Pas; modelo A3 (abajo) con una viscosidad de: (100, 1, 5, 0.1, 20) ∗ 1021 Pas. Incorporando
una pendiente de Clapeyron de 4 MPa/K para la discontinuidad de 410 km y −3 MPa/K para la
discontinuidad de 660 km. A la derecha se encuentra la tomograf́ıa śısmica de Gorbatov y Fukao
(2005).El tiempo final de simulación para A1 es de 15 M.a., para A2 es de 9 M.a. y para A3 es de
4.6 M.a.
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Clapeyron_410 Km: 4.0 MPa/K, Clapeyron_660 Km:-3.0 MPa/K

Vel_Plac_Oce: 7 cm/año, Vel_Plac_Cont:1 cm/año, v el_trinchera:1cm/año

Modelos B1,B2,B3

Temperatura y Viscosidad

Modelo B1

Tiempo de evolución_25 Ma

Modelo B2

Tiempo de evolución_18 Ma

Modelo B3

Tiempo de evolución_25.5 Ma

Viscosidad: (100,1,5,0.1,10)*10^21Pas

Viscosidad: (100,1,2,0.1,5)*10^21Pas

Viscosidad: (100,1,5,0.1,20)*10^21Pas

25.5 Ma

27 Ma

Vel_pla_oce: vel_pla_con: v

M.a.

M.a.

M.a.

Figura 5.16: Temperatura y viscosidad para el modelo B1 (arriba) con una distribución
de viscosidades de: (100, 1, 2, 0.1, 5) ∗ 1021 Pas; modelo B2 (centro) con una viscosidad de:
(100, 1, 5, 0.1, 10) ∗ 1021 Pas; modelo B3 (abajo) con una viscosidad de: (100, 1, 5, 0.1, 20) ∗ 1021

Pas. Incorporando una pendiente de Clapeyron de 4 MPa/K para la discontinuidad de 410 km y
−3 MPa/K para la discontinuidad de 660 km. A la derecha se encuentra la tomograf́ıa śısmica de
Gorbatov y Fukao (2005). Tiempo inicial de simulación para B1 es 22 M.a., para B2 es de 14.5
M.a., para B3 es de 13 M.a.
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En los modelos de las figuras (5.11), (5.12), (5.13) y (5.14), se obtienen placas oceáni-
cas que se hunden en el manto inferior con un valor poco negativo de la pendiente
de Clapeyron para la transformación de fase de 660 km. Estos modelos presentan
modificaciones importantes en la morfoloǵıa de la placa a medida que se incrementa
la viscosidad del manto inferior, por lo tanto se clasificarán dentro de los modelos
con transiciones de fase dominados por el régimen de la viscosidad. Los valores pe-
queños de la pendiente de Clapeyron para la discontinuidad de 660 km ejercen sobre
la placa una pequeña fuerza de flotabilidad positiva que se opone al movimiento
de la litósfera oceánica; al ser mayor la fuerza de empuje gravitacional y la fuerza
de flotabilidad negativa ejercida sobre la placa a los 410 km, la placa podrá con-
tinuar su movimiento hacia el manto inferior y su velocidad y morfoloǵıa se verá
afectada principalmente por las fuerzas resistivas de viscosidad generadas por el
manto inferior. Si la viscosidad del manto inferior es pequeña comparada con la
del manto superior, la litósfera oceánica se moverá por el manto inferior sin mayor
dificultad y su geometŕıa permanece relativamente constante durante su interacción
con el manto. Por el contrario, si la viscosidad del manto inferior es mucho ma-
yor con respecto al manto superior (> 20 ∗ 1021Pas), la forma de la placa oceánica
se verá cŕıticamente afectada tomando geometŕıas que se alejan de las observaciones.

Al aumentar el valor negativo de Clapeyron para la discontinuidad 660 km a −3
MPa/K para los modelos que aparecen en las figuras (5.15) y (5.16), se obtienen
modificaciones importantes en la morfoloǵıa de la placa y su hundimiento en el
manto inferior. Estos modelos pueden ser comparados con la tomograf́ıa śısmica de
Gorbatov y Fukao (2005), especialmente para valores de viscosidad del manto in-
ferior entre (5 − 10) ∗ 1021Pas, tanto para modelos con placa oceánica inicial A y
B. Para rangos de viscosidad mayor que 20 ∗ 1021Pas se observan distorsiones en la
placa, cuya morfoloǵıa se aleja de lo esperado a pesar de que se hundan en el manto
inferior. La importancia de estos modelos radica en la posibilidad de restringir las
distribuciones de viscosidad del manto inferior para la zona de subducción plana de
la placa de Cocos.

De los modelos obtenidos se identifica que aquellos que poseen como placa inicial A
(Figuras 5.7, 5.8, 5.11, 5.13, 5.14), se acercan de mejor manera a la morfoloǵıa de la
placa al compararla con la tomograf́ıa śısmica de Gorbatov y Fukao (2005), esto es
debido a que en la superficie los modelos con inclinación A (Figura 3.12) presentan
mejor forma en la subducción plana que lo modelos con inclinación inicla B (Figura
3.13). Las distribuciones de viscosidad para la zona de transición se restringen a
(2−5)∗1021 Pas y para el manto inferior se restringen al rango de (5−10)∗1021Pas.
Se debe aclarar que no se espera obtener un modelo que se aproxime de manera
exacta a las observaciones en las tomograf́ıas śısmicas, esto es debido a que se esta
trabajando con valores supuestos para la pendiente de Clapeyron y las viscosidad de
la zona de transición y el manto inferior para Cocos, teniendo siempre en mente que
la reoloǵıa del manto y el comportamiento de los diferentes procesos que ocurren
a profundidades mayores de 500 km y cómo afectan a la litósfera oceánica es aún
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desconocido.

La combinación entre los valores de viscosidad para la zona de transición y los
valores de Clapeyron que caracterizan las transformaciones de fase que ocurren a
410 km y 660 km generan diferentes formas de subducción y como consecuencia pue-
den facilitar el hundimiento de la placa o por el contrario su estancamiento. Placas
jóvenes como Cocos penetran en el manto inferior sin ninguna dificultad según los
estudios de Fukao et al.,(2000); Gorbatov y Fukao (2005); Li et al., (2008) y Fukao
et al.,(2013); por ende, se sugiere que los saltos de viscosidad entre manto superior,
zona de transición y manto inferior suceden de manera suave, es decir sus valores no
aumentan de manera abrupta con respecto al valor de viscosidad del manto supe-
rior; para que las placa pueda hundirse en el manto inferior. Finalmente se plantean
viscosidades entre (5−10)∗1021 Pas para el manto inferior en la zona de subducción
plana mexicana.

Con respecto a la influencia de los valores de Clapeyron para discontinuidad de 410
km y 660 km, se describe de acuerdo con investigaciones previas que: los valores para
las pendientes de Clapeyron de 410 km pueden generar cambios significativos en la
placa a nivel superficial, estudios como Hunen et al. (2001) exponen que altos valores
de Clapeyron pueden generar ángulos de inmersión pronunciados y la flotabilidad
negativa puede producir tasas de deformación altas y por lo tanto el debilitamiento
de la placa a través de la reoloǵıa no lineal del manto. Para valores bajos de la pen-
diente de Clapeyron en 410 km puede generar como consecuencia placas más fuertes,
subductando a ángulos de inmersión más bajos y produciendo retroceso más rapido.
Por otro lado Yuen y Cserepes (1997) plantean que la transición de fase de 660 km es
dominante en procesos de estratificación del manto y modifican considerablemente
la morfoloǵıa y cinemática de la placa por las fuerzas de flotación positivas que se
oponen al movimiento de la placa y su interacción con un manto inferior más viscoso.

En los modelos anteriores se observaron que la mayor modificación de la placa se cen-
traba en la zona de transición, aunque en la tomograf́ıa śısmica de Cocos [Gorbatov
y Fukao (2005)] muestra deformaciones importantes de la placa cuando interactúa
con la discontinuidad de 410 km; siguiendo las sugerencias de Hunen et al., (2001)
e identificando como afecta la transición de fase de 410 km a la placa teniendo
valores entre (2.5-4) MPa/K, se decide fijar el valor de Clapeyron en 410 km a 2
MPa/K y de esa manera asegurar que la subducción plana se mantenga y se gene-
ren deformaciones relevantes en la placa cuando interactúa con dicha discontinuidad.

Debido a que el estudio se basa en la interacción de la placa Cocos con la zona
de transición y el manto inferior, se vaŕıa los valores de las pendientes de Clapeyron
para la discontinuidad de 660 km, jugando con distribuciones de viscosidad para el
manto inferior entre (5 − 10) ∗ 1021Pas, para finalmente encontrar un modelo que
se hunda en el manto inferior y la morfoloǵıa de la placa se aproxime a las ob-
servaciones. A continuación en la Figura (5.17) se exponen modelos con pendiente
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de Clapeyron para la transformación de fase de 660 km entre un rango de -4 a -3
MPa/K, disminuyendo la viscosidad del manto inferior a 7 ∗ 1021Pas y fijando la
pendiente de Clapeyron para la transición de fase de 410 km a 2 MPa/K, como se
muestra en la Figura (5.17).

Viscosidad: (100, 1,5,0.1,7)*10^21 Pas

Clapeyron_410Km=2 MPa/K, Clapeyron_660Km=-4 MPa/K

Clapeyron_410Km=2 MPa/K, Clapeyron_660Km=-3 MPa/K

Clapeyron_410Km=2 MPa/K, Clapeyron_660Km=-3.5 MPa/K

33 M....... a

32 Ma

29 Ma

Tiempo de evolución:

Tiempo de evolución:

Tiempo de evolución:

Vel_pla_oce vel_pla_con

M.a.

M.a.

M.a.

Figura 5.17: Temperatura y viscosidad con placa inicial A, una distribución de viscosidad de:
(100, 1, 5, 0.1, 7) ∗ 1021 Pas, una velocidad de placa oceánica de 7 cm/año, de placa continental
de 1 cm/año y de trinchera de 1 cm/año. Arriba: modelo con pendiente de Clapeyron para la
discontinuidad de 410 km: 2 MPa/K y para la discontinuidad de 660 km: -4 MPa/K. Centro: modelo
con pendiente de Clapeyron para la discontinuidad de 410 km: 2 MPa/K y para la discontinuidad
de 660 km: -3.5 MPa/k. Abajo: modelo con pendiente de Clapeyron para la discontinuidad de 410
km: 2 MPa/K y para la discontinuidad de 660 Km: -3 MPa/k. A derecha: tomograf́ıa de Gorbatov
y Fukao (2005)

Se realizaron modelos para cada uno de los anteriores valores de pendiente de
Clapeyron en la discontinuidad de 660 km para distribuciones de viscosidad de:
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(100, 1, 5, 0.1, 10) ∗ 1021 Pas; (100, 1, 5, 0.1, 9) ∗ 1021 Pas; (100, 1, 5, 0.1, 8) ∗ 1021 Pas
y (100, 1, 5, 0.1, 7) ∗ 1021 Pas como se muestra en la Figura (5.17). Sin embargo la
geometŕıas de las placas no variaron significativamente cuando se disminúıa la vis-
cosidad del manto inferior, por lo tanto se optó por colocar sólo uno de los modelos
para cada uno de los diferentes valores de Clapeyron en la discontinuidad de 660 km
con la distribución de viscosidad de (100, 1, 5, 0.1, 7) ∗ 1021 Pas. En la Figura (5.18)
se muestra los perfiles reológicos usados en este estudio.

Figura 5.18: Perfiles de viscosidad, Las viscosidades se restringen para la zona de transición a
valores entre (2−5)∗1021Pas y para el manto inferior a valores de (5−10)∗1021 Pas. La viscosidad
de 20 ∗ 1021 modifica la morfoloǵıa de la placa alejándose de lo que se observa en la tomograf́ıa
śısmica de Gorbatov y Fukao (2005)

En la Figura (5.17) se identifica que: a pesar de que la viscosidad del manto inferior
se disminuyó y se agregaron valores de Clapeyron en la transformación de fase de
660 km más negativos que −3 MPa/K, se obteńıan placas cuyo régimen dominante
está representado por la flotabilidad positiva, evitando que las placas logren hundirse
profundamente en el manto inferior. Se identifica una tendencia a la horizontaliza-
ción de la placa oceánica en la zona de transición; según Goes et al. (2017) placas
muy viejas se horizontalizan y estancan en la zona de transición, provocando un
retroceso rápido de la trinchera (placa del Paćıfico subductando debajo de Japón);
sin embargo, para Cocos, que es la placa sobre la cual se centra este estudio, cuya
edad es relativamente poca (15 Ma) y su retroceso de trinchera en los modelos es
un valor constante de 1 cm/año, se obtiene horizontalización y estancamiento en la
zona de transición para pendientes de Clapeyron suficientemente negativos indepen-
dientemente de su edad. Varios estudios suponen que después de cierto tiempo las
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placas horizontalizadas y estancadas se hunden en el manto inferior; sin embargo,
por cuestiones de tiempo en el desarrolló de esta tesis no se puede comprobar la
hipótesis.

De lo valores poco negativos y muy negativos de Clapeyron para la transformación
de fase de 660 km, se opta por escoger modelos que representen un equilibrio entre
las fuerzas resistivas de la viscosidad del manto inferior y las fuerzas de flotabilidad
de la transformación de fase endotérmica de 660 km que se opone al movimiento de
la placa, de tal manera que se obtengan placas que se hundan en el manto inferior
y cuya morfoloǵıa pueda ser comparada con la tomograf́ıa śısmica de Gorbatov y
Fukao (2005). Los modelos que mejor se aproximan son aquellos cuya viscosidad se
encuentra en un régimen entre (5 − 10) ∗ 1021 Pas y pendiente de Clapeyron para
la transformación de fase de 410 km de 2 MPa/K y pendiente de Clapeyron para la
transformación de fase de 660 km de -3 MPa/K.

Los estudios de Christensen (1995); Torii y Yoshioka, (2007); Billen (2008); Ciz-
cova et al. (2012); Goes et al. (2017); Agrusta et al. (2017), entre otros, exponen
que la viscosidad no representa el único mecanismo para la estancación o hundi-
miento de la placa, sino que es un conjunto de fenómenos que son determinantes
en el comportamiento de la placa en la zona de transición. Hasta el momento el
estudio concuerda con sus planteamientos, donde la viscosidad por śı sola no repre-
sentó el único mecanismo en el hundimiento de la placa, si no que combinado con
las transiciones de fase se pudieron obtener diferentes margenes de subducción con
placas hundiéndose en el manto inferior o por el contrario estancándose en la zona
de transición independientemente de su edad.

5.0.0.3 Influencia de la velocidad de la placa Cocos en la interacción con la zona de transición
y el manto inferior

Durante los últimos 40 Ma, la subducción de la placa Cocos ha variado su velocidad
de convergencia entre un máximo valor de ∼ 12 Ma al rededor de los ∼ 13 Ma, a un
valor mı́nimo de ∼ 3 cm/año a los ∼ 10 Ma, hasta aproximadamente ∼ 7 cm/año
que es lo que se registra actualmente. Los valores de la velocidad durante los últimos
40 Ma fueron incorporado al Citcoms, y fueron basados en Sdrolias y Müller, (2006)
como se muestra en la Figura (5.19).

Placas oceánicas de edades inferiores a 60 Ma, subducen de manera rápida mien-
tras que su velocidad de retroceso de trinchera es lento y cuyo hundimiento en el
manto inferior puede ser facilitado por su rápida deformación y engrosamiento o
espesamiento cuando interactúa con la zona de transición y el manto inferior. El
espesamiento de la litósfera oceánica genera como consecuencia aumento de la flo-
tabilidad negativa de la placa y por lo tanto aumento de su velocidad, facilitando
de esta manera la rápida penetración en el manto inferior. En otras palabras una
placa joven acumula masa en la zona de transición rápidamente y en un momento
determinado cuando la acumulación sea suficiente, se hundirá en el manto inferior
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con un fuerte aumento de velocidad y cáıda en las tasa de retroceso de la trinche-
ra. Para América Central las velocidades de hundimiento y avance de placas son
40 % − 100 % más altas de los esperado con respecto a la relativa edad de la pla-
ca, por lo tanto se intuye un baja viscosidad del manto inferior y las velocidades
registradas por Sdrolias y Müller (2006) permiten sugerir la existencia de material
hundiéndose en el manto inferior desde 50 o 25 Ma. Sin embargo, aún no se expli-
can las altas tasas de subducción que presenta la placa Cocos cuando su velocidad
debeŕıa ir disminuyendo a medida que penetra el manto inferior [Goes et al.2008;
2017].
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Figura 5.19: Tasa de convergencia de la placa Cocos durante los últimos 40 Ma. Los valores para
la reconstrucción de la gráfica de velocidad fueron tomados de Sdrolias y Müller, (2006), figura 16.

Para identificar cómo la variación de la velocidad de la placa Cocos afecta su in-
teracción con la zona de transición y la morfoloǵıa durante los últimos 40 M.a.; se
incorpora al Citcoms su velocidad variable a partir del Figura (5.19) y se construyen
modelos con distribución de viscosidad de (100, 1, 5, 0.1, 9)∗1021 Pas y pendientes de
Clapeyron para la discontinuidad de 410 km de 2 MPa/K y para la discontinuidad
de 660 km de -3 MPa/K. Finalmente los resultados se comparan con un modelo con
las misma distribución de viscosidad y pendiente de Clapeyron pero con velocidad
constante de 7 cm/año de litósfera oceánica, manteniendo la velocidad de la placa
continental y trinchera constantes con un valor de 1 cm/año para cada una de ellas
en ambos modelos (Figura 5.20).
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Clapeyron_410 Km: 2 MPa/K, Clapeyron_660 Km:-3 MPa/K

Vel_Plac_Oce: 7 cm/año, Vel_Plac_Cont:1 cm/año,

Viscosidad:100,1,5,0.1,9

Comparación entre velocidad constante y variable 

de placa Oceánica

vel_trinc: 1 cm/año

Vel_Plac_Oce:Variable, Vel_Plac_Cont:1 cm/año,
vel_trinc: 1 cm/año

30 Ma 30 Ma

Tiempo de evolución: Tiempo de evolución:

Vel_pla_oce vel_pla_con vel_variable_oce vel_pla_con

M.a. M.a.

Figura 5.20: Temperatura y viscosidad con placa inicial A, una distribución de viscosidad de:
(100, 1, 5, 0.1, 9) ∗ 1021Pas; pendientes de Clapeyron para la transformación de fase de 410 km de
2 MPa/K y para la transición de fase de 660 km de -3 MPa/K. A la derecha se observan los
modelos generados con velocidad constante de placa oceánica de 7 cm/año y a la izquierda el
modelo generado con la velocidad variable de Sdrolias y Müller (2006). La velocidad continental y
de la trinchera se mantienen en 1 cm/año. Tiempo final de simulación 10 Ma.

De la Figura (5.20) se puede observar que no existe variación significativa al in-
corporarle al programa una velocidad variable de placa oceánica. Por lo tanto la
aproximación de considerar la velocidad de la placa Cocos como 7 cm/año repre-
senta un buen promedio durante los últimos 40 Ma. Sin embargo los aumentos y
disminuciones de la tasa de convergencia de Cocos permiten intuir el proceso de
interacción de la placa con el manto inferior. Dichas altas velocidades pueden re-
presentar la interacción de un manto inferior no tan viscoso con respecto al manto
superior sugiriendo saltos de viscosidad de manera suave como lo obtenido en los
resultados anteriores.
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Evolución del slab durante la simulación en Ma

Profundidad de la placa vs Tiempo de evolución

Figura 5.21: Evolución de la placa en Ma vs profundidad de placa subducida para diferentes
valores de Clapeyron y una distribución de viscosidad de (100, 1, 5, 0.1, 10) ∗ 1021Pas

En la Figura (5.21) se muestra la evolución de la placa durante la simulación con
respecto a la profundidad. Los modelos iniciales comienzan de una profundidad apro-
ximada de 410 km y a partir de ellos inicia a evolucionar la placa incorporando las
transiciones de fase de 410 km y 660 km y las distribuciones de viscosidad para cada
una de las capas que componen el modelo. La Figura (5.21) representa el avance de
la placa en el manto con respecto a la tiempo en M.a. Se exponen tres márgenes de
subudcción para placas que penetran en el manto inferior a diferentes profundidades
y el estancamiento de una de ellas, dicho comportamiento está fuertemente relacio-
nado con los valores de las pendientes de Clapeyron de 660 km. Para la placa con
valor de Clapeyron en la discontinuidad de 660 km de -4.0 MPa/K se identifica su
llegada al ĺımite superior del manto inferior aproximadamente a los 17 Ma. A partir
de este tiempo hasta el presente la placa continúa estancada en la zona de transición
a 660 km. Para la placa con Clapeyron de -3.0 MPa/K, se observa su llegada al man-
to inferior aproximadamente a los 14 Ma, a partir de este tiempo la placa inicia un
proceso de engrosamiento y una pequeña horizontalización en la zona de transición
para luego hundirse en el manto inferior hasta una profundidad aproximada de 900
km. Al comparar la edad en la cual la placa llega al manto inferior con la gráfica de
velocidad expuesta por Sdrolias y Müller (2006) se observa que aproximadamente
a la edad de 13 Ma la placa aumenta considerablemente su velocidad y luego ésta
disminuye; estos aumentos y disminuciones de velocidad de la placa Cocos en la zona
de subducción sub-horizontal de México puede estar relacionados con la llegada de
la placa a la zona de transición y su hundimiento en el manto inferior; sin embargo
es una posible especulación que surge a partir de este estudio.
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En la Figura (5.21) se identifica que todas las placas llegan al manto inferior en
edades muy aproximadas entre ellas; sin embargo, este tiempo y la profundidad a
la cual llega la placa vaŕıan dependiendo de la distribución de viscosidad y de las
pendientes de Clapeyron para las transformaciones de fase de 410 km y 660 km, aśı
como de su velocidad de subducción. Para pendientes poco negativas de Clapeyron
en 660 km se observa que la placa puede hundirse más profundamente en el manto
inferior y su profundidad se va reduciendo a medida que las pendientes de Clapeyron
se van haciendo más negativas.

Se escogió el estudio de Sdrolias y Müller (2006) con el fin de obtener a partir
de la Figura (5.19) la velocidad variable de la placa durante los últimos 40 M.a.,
esto con el fin de poder determinar las modificaciones que pod́ıan incorporar en los
modelos finales; sin embargo, como no se encontraron modificaciones importantes
Figura (5.20), no fue necesario hacer uso de estudios de velocidades de convergencia
de Cocos, más aproximados como los de Kostoglodov y Bandy (2005).

5.0.0.4 Influencia del canal de baja viscosidad

La presencia de un canal de baja viscosidad antes de la transición de fase de 660
km o después de ésta, fueron reportados por varios autores, entre ellos el primero
en sugerir la idea fue Forte et al., (1993) y más tarde King (1995), Kido y Oadek
(1997), Cserepes y Yuen (1997) entre otros [Fukao et al., 2001]. Dichos autores
han demostrado mediante estudios de firmas de geoide de longitud de onda larga
la presencia de un canal de baja viscosidad en esta zona, donde sus perfiles de
viscosidad muestran mı́nimos de viscosidad a profundidades de 150 km y 800 km
y un aumento de viscosidad entre el manto superior e inferior con un mı́nimo de
viscosidad principal por encima de la discontinuidad de 660 km (Figura 5.22)[Forte
et al., 1993; Cserepes y Yuen 1997].

a
b

Figura 5.22: a. Modelos de viscosidad radial de Liu y Zhong (2016) (rojo) y Rudolph et al. (2015).
(b) Modelos de viscosidad radial de Rich y Hager (1984) (rojo), Hager y Richards (1989) (azul),
Ricard y Wuming (1991) (verde) y King y Masters (1992) (negro). En 660 km se logra observar la
cáıda de viscosidad que se puede interpretar como un canal de baja viscosidad. Tomado de King
(2016)

Oadek y Fleitout (1999) hicieron una inversión conjunta de datos śısmicos y geoides
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similar al estudio de Forte y Woodward (1997) sin incorporar una zona de baja
viscosidad cercana a los 660 km, concluyendo que los modelos que mejor se ajustan
al geoide requieren una fuerte reducción del flujo de manto vertical a través de la
discontinuidad de 660 km, lo que significa un flujo de manto horizontal dominante
en algún rango de profundidad en 660 km [Fukao et al., 2001]. Cserepes y Yuen
(1997) por otra parte exponen la importancia que desempeña la presencia de un ca-
nal de baja viscosidad para una rápida expansión horizontal del flujo debajo de 670
km que a su vez impide la acumulación de material fŕıo en cantidades suficientes.
Cizcova et al. (2002) sugieren la presencia de un canal de baja viscosidad en sus
estudios numéricos para determinar su influencia sobre la placa descendente, donde
los cambios abruptos de viscosidad pueden influir negativamente en la dinámica de
la placa descendente; es decir la presencia de un canal de baja viscosidad combinado
con un efecto de transición de fase puede impedir la penetración de la placa en el
manto inferior sin la consideración del tamaño de grano. Torri y Yoshioka (2006)
incorporaron el canal de baja viscosidad para poder obtener numéricamente el es-
tancamiento de la placa del Paćıfico debajo de Japón en la zona de transición. King
(2016) igualmente en su estudio determina que una capa de baja viscosidad en la
zona de transición representa un ajuste adecuado al geoide.

El origen de la zona de baja viscosidad aún se encuentra en discusión aśı mismo
como su ubicación, muchos autores sugieren que no es una consecuencia directa de
la transformación de fase de espinel a perovskita, si no que puede explicarse me-
diante la dependencia de la viscosidad del manto en función de la temperatura y la
presión, si el horizonte en la transición de fase endotérmica coincide con el ĺımite
interno de un sistema convectivo estratificado o parcialmente estratificado, donde
las capas y los ĺımite internos pueden ser resultado de heterogeneidades qúımicas o
un efecto de cambios de fase y diferenciación qúımica. Es decir, en cualquier tipo
de capa ĺımite interna acompañada de un gradiente de temperatura sin un salto en
la ley de fluencia a lo largo de la transición de fase, generaŕıa como consecuencia
un mı́nimo de viscosidad en algún lugar de 660 km [Cserepes y Yuen, 1997]. Re-
cientes estudios en f́ısica mineral han indicado que la viscosidad puede aumentar en
el rango de profundidad de 410-660 km y disminuir debajo o encima de 660 km,
donde los nuevos análisis de anisotroṕıa del manto profundo prefieren un patrón de
convección con un fuerte flujo horizontal que puede desarrollarse especialmente en
una zona de baja viscosidad limitada por una transición de fase endotérmica [Kido
y Cadex, 1997].

En este estudio se analizó la influencia de la capa de baja viscosidad en la mor-
foloǵıa de la placa. Se recuerda que el canal de baja viscosidad tiene un ancho de
50 km y una viscosidad de 0.1 ∗ 1021Pas y se sitúo entre la zona de transición y
el manto inferior. Se compararon dos modelos compartiendo la misma velocidad de
placa oceánica de 7 cm/año, placa de continental de 1 cm/año y de trinchera de
1 cm/año; pendiente de Clapeyron para 410 km de 2 MPa/K y para 660 Km: -3
MPa/k; con distribución de viscosidad de (100, 1, 5, 0.1, 9)∗1021 Pas como se muestra
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en la Figura (5.23).

34 Ma
30 Ma

Clapeyron_410 Km: 2 MPa/K, Clapeyron_660 Km:-3 MPa/K

Vel_Plac_Oce: 7 cm/año, Vel_Plac_Cont:1 cm/año, Vel_trinchera:1cm/año

Viscosidad:100,1,5,0.1,9

Comparación entre modelos con y sin canal de baja viscosidad

Temperatura y
viscosidad

Temperatura y
viscosidad

Tiempo de evolución:
30 Ma

Tiempo de evolución:
34 Ma

Vel_pla_oce vel_pla_con v

M.a. M.a.

Figura 5.23: Temperatura y viscosidad con una placa inicial A, una distribución de viscosidad de:
(100, 1, 5, 0.1, 9) ∗ 1021Pas; pendientes de Clapeyron para la transformación de fase de 410 km de 2
MPa/K y para la transición de fase de 660 km de -3 MPa/K. A la izquierda se observa el modelo
incorporando el canal de baja viscosidad y a la derecha el modelo sin canal de baja viscosidad.
Tiempo final para el Modelo a izquierda: 10 Ma, Tiempo final para modelo a derecha: 6 Ma. Abajo
se muestra la tomograf́ıa de Gorbatov y Fukao (2005)

En la figura (5.23) se observa la fuerte variación de la morfoloǵıa de la placa al
ignorar el canal de baja viscosidad, a demás se identifica que su eliminación facilita
el hundimiento de la placa en el manto inferior. Dicho resultado concuerda por lo
expuesto por Cizcova et al (2002), al referirse que la presencia del canal de baja
viscosidad puede dificultar el hundimiento de la placa en el manto inferior. El canal
de baja viscosidad modifica la geometŕıa de la placa y por ende su interacción con
el manto inferior; por ejemplo, estudios previos mencionados anteriormente sugieren
una tendencia a la horizontalización cuando la placa interactúa con el manto inferior,
dicha horizontalización es casi anulada en el modelo sin canal de baja viscosidad y
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la placa se hunde en el manto inferior con gran facilidad, lo que podŕıa esperarse de
una placa joven como Cocos. Ambos modelos se acercan a la geometŕıa de Cocos
expuesta en la tomograf́ıa hasta la interacción del manto inferior, sin embargo el
modelo con canal con baja viscosidad incorpora una pequeña horizontalización y
engrosamiento que se puede identificar en la tomograf́ıa śısmica de Gorbatov y Fukao
(2005). La no incorporación del canal de baja viscosidad genera como consecuencia
el replanteamiento de las párametros de la transición de fase y la viscosidad del
manto inferior para poder acercarse a lo observado en la tomograf́ıa śısmica. De igual
manera se identifica que cualquier cambio en las condiciones del modelo, modifica
considerablemente los resultados, de esa manera tanto los tiempo de evolución como
la geometŕıa del modelo en la Figura (5.23) se ven fuertemente influenciados por la
capa de baja viscosidad.

5.0.1 Modelo Final
En este estudio se obtuvieron diferentes formas de la placa que depend́ıan de las dis-
tribuciones de viscosidad y las pendientes de Clapeyron para las discontinuidades de
410 km y 660 km. A continuación se muestran las principales geometŕıas obtenidas.

-3.0

Vertical

Inclinada

Clayperon mas negativos a Clayperon menos negativos

660 KM

410 KM

curveada

Sin deformaciones
Deformadas en el
en el limite660Km

importantes

Aproximación de la geometría
de la placa Cocos para 410 km y 660 km

Tomado de Gorbatov y Fukao (2005)

Figura 5.24: Formas geométricas obtenidas a partir de valores muy negativos o poco negativos
para la pendiente de Clapeyron en 660 km

La mayor deformación de la placa existe para valores muy altos de viscosidad del
manto inferior y para valores muy negativos de la pendiente de Clapeyron; lo cual
puede ser consecuencia de la edad de la placa y su tendencia a deformarse más
fácilmente. Los valores poco negativos para Clapeyron en la discontinuidad de 660
km generaron placas poco deformadas que se hund́ıan fácil y profundamente en el
manto inferior, alejándose de las deformaciones que se observan en la tomograf́ıa
śısmica . Morfoloǵıas parecidas a la tomograf́ıa śısmica de Gorbatov y Fukao (2005),
fueron obtenidas para viscosidades entre (5 − 10) ∗ 1021Pas para el manto inferior
manteniendo Clapeyron tanto para 410 km y 660 km constantes (Figura 5.25) y su
geometŕıa pudo ser comparada con lo que se observa en la tomograf́ıa śısmica. La
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velocidad de la placa continental se mantuvo a 7 cm/año, aśı como la velocidad de
la trinchera y la placa continental a 1 cm/año.

Temperatura y Viscosidad
Velocidad de Placa Oceánica 7 cm/año

Velocidad de Placa continental y de trinchera: 1cm/año
Clapeyron_410 Km: 2 MPa/K, Clapeyron_660Km:-3 MPa/K

Viscosidad: (100,1,5,0.1,7)*10^21 Pas

29 MaTiempo de Evolución:
Tiempo final de simulación: 11 Ma

Tiempo de evolución Tf-Ti=29 Ma

placa o
placa

M.a.

M.a.

Figura 5.25: Temperatura y viscosidad con placa inicial A, una distribución de viscosidad de:
(100, 1, 5, 0.1, 7) ∗ 1021Pas; pendientes de Clapeyron para la transformación de fase de 410 km de
2 MPa/K y para la transición de fase de 660 km de -3 MPa/K.

Geometría aproximada
Geometría de la tomografía sismíca
 de Gorbatov y Fukao (2005)

Figura 5.26: Comparación entre la geometŕıa del modelo anterior y la tomograf́ıa śısmica

El modelo de la Figura (5.25) y (5.26) representa la mejor aproximación a la morfo-
loǵıa de la placa representada en al tomograf́ıa śısmica de Gorbatov y Fukao (2005).
Las deformaciones representadas en la placa y el hundimiento en el manto inferior

~-------l/JOo 
2484 
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permiten determinar un rango limitado de la pendiente de Clapeyron de 660 km
a pesar de que se plantearon cantidades variadas en este estudio. Finalmente los
valores de pendientes de Clapeyron para la transformación de fase de 410 km de 2
MPa/K y para la transición de fase de 660 km de -3 MPa/K fueron los que me-
jor se aproximaban a la geometŕıa de la placa expuesta en la tomograf́ıa śısmica
combinados con las distribuciones de viscosidad entre (5 − 10) ∗ 1021 Pas para el
manto inferior. La geometŕıa que toma la placa en la mayoŕıa de modelos en su par-
te inferior está relacionada con el tiempo de evolución computacional. Es necesario
evolucionar por más de 40 Ma para poder eliminar la geometŕıa de gancho que se
forma en la parte final de la placa. Debido al poco tiempo requerido en el desarrolló
de esta investigación y al alto costo computacional empleado en cada modelo, sólo se
pudo evolucionar la placa durante 500 pasos de tiempo computacional y 40 M.a. en
tiempo geológico, cuando la subducción se ha desarrollado durante más de 50 M.a.
También es cierto que estudios como los de Agrusta et al. (2017), Goes et al. (2008,
2017) entre otros, sugieren la perdida de la geometŕıa de la placa cuando interactúa
con el manto inferior, la placa oceánica se engrosa y toma una geometŕıa redondeada
a lo largo de su viaje durante el manto inferior, esto con el fin de alcanzar un forma
que le permita hundirse de una manera más eficiente.

Una placa joven como Cocos logra hundirse, engrosarse y deformarse de una manera
más eficaz, esto genera como consecuencia una alta tasa de convergencia a medida
que interactúa con un manto inferior probablemente poco viscoso. La baja tasa de
retroceso de la trinchera también puede estar representado por interacción de Cocos
con el manto inferior, las placas jóvenes se deforman y se hunden en el manto de
una manera más rápida, por lo tanto no pueden generar un alto retroceso de la
trinchera. Las pendientes de Clapeyron para 410 km contribuyen a la generación
de subducción con diferentes ángulos de inmersión y deformación en la placa. Para
Cocos en la parte de subducción plana, las pendientes de Clapeyron en 410 km no
podŕıa ser altas, pues según Hunen et al. (2001) este tipo valores genera placas con
ángulos de inmersión altos. Para 660 km se observa un engrosamiento de la placa
y altas deformaciones producto de la interacción de la placa con la transición de
fase endotérmica de 660 km. A pesar que el estudio es una aproximación se lograron
identificar aspectos importantes de la interacción de la placa Cocos con la zona de
transición y el manto, proponiéndose distribuciones de viscosidad para la zona de
transición y el manto inferior y pendiente de Clapeyron para las transiciones de
fase de 410 km y 660 km que se acercarán lo mejor posible a las observaciones y a
estudios previamente realizados.

5.0.2 Limitaciones de lo resultados obtenidos

Los trabajo de Pérez-Campos et al. (2008), Husker y Davis (2009), Pérez-Campos
y Clayton (2013), muestran mediante sus resultados la placa Cocos en el centro de
México penetrando la discontinuidad de 410 km, pero con una truncación en 500
km. Siendo la parte rota de la placa Cocos la que interactúa en con la discontinuidad
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de 660 km según las tomograf́ıa śısmica global de Li et al. (2008) y la tomograf́ıa
regional de Gorbatov y Fukao (2005). Donde el remanente de la placa puede es-
tar encima de 660 km o penetrándolo; sin embargo, los datos no proporcionan la
resolución para distinguir los dos casos [Pérez-Campos y Clayton, 2013]. Gorbatov
y Fukao (2005) a su vez admiten dicha discontinuidad; sin embargo, plantea que
la continuidad comienza a ser visible a medida que se desplaza hacia el sureste, lo
que se identifica en el estudio de Fukao (2013). Este estudio trata de restringir los
valores de viscosidad para el manto inferior y las pendientes de Clapeyron para las
transiciones de fase de 410 km y 660 km; considerando una placa que se hunde en
el manto inferior y cuyos resultados permiten comparar la geometŕıa resultante con
la tomograf́ıa śısmica de Gorbatov y Fukao (2005) para el centro de México, aún
conociendo los diferentes incertidumbres que pueden incorporarse en los estudios
tomográficos.

Para este estudio se debe mencionar que no se modelaron las variaciones latera-
les, las cuales permiten identificar las diferentes distorsiones de la placa Cocos a
lo largo de la trinchera. La viscosidad de la placa permaneció constante durante
su viaje en el manto, suposición que no se acerca al comportamiento de la placa a
medida que va a alcanzando grandes profundidades. Las variaciones geométricas de
la trinchera no son consideradas y su velocidad de retroceso (1 cm/año) permane-
ció constante para todos los modelos. A medida que va ocurriendo la subducción,
las fuerzas de la parte superior de la placa se van modificando, a su vez material
relativamente joven empieza a interactuar con la trinchera. Dichos efectos tampoco
son incorporados y pueden originar diferentes comportamientos de la placa, cuando
interactúa con el manto. Un ejemplo de ello es el desprendimiento antes de 660 km
que puede ser visible en los estudios de Liu y Stegman (2011), Agrusta et al. (2017).

Debido a la no incorporación de las variaciones laterales junto con un sin fin de
parámetros f́ısicos como los anteriormente mencionados; no es posible observar las
distorsiones que sufre la placa Cocos a lo largo de la trinchera y por lo tanto, los
efectos laterales que incluyen su desprendimiento [Gorbatov y Fukao, 2005] no pu-
dieron ser visibles en este estudio.

Otra limitación en el desarrollo del estudio, fue el tiempo computacional en ca-
da modelo y el tiempo limitado de este proyecto de investigación, lo que generó
como consecuencia no poder evolucionar las placas durante más tiempo y limitar la
zona de estudio, sin la posibilidad determinar si estos valores son válidos para toda
la zona de subducción de México.
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5.0.3 Comparación entre los modelos generados en este estudio y modelos de otros
estudios

Clapeyron_410km=3.25 MPa/K 

Clapeyron_660 km=-1.75 MPa/K

Clapeyron_410km=2.5 MPa/K

Clapeyron_660 km=-0.5 MPa/K

Clapeyron_410km=4 MPa/K

Clapeyron_660 km=-3 MPa/K

Clapeyron_410km=4 MPa/K

Clapeyron_660 km=-3 MPa/K

Agrusta et al. 2017

Fukao et al. 2009

Torii y Yoshioka, 2007 

1.
2.

3.
4.

Clapeyron_410km=2.5 MPa/K

Clapeyron_660 km=-0.5 MPa/K

Figura 5.27: Comparación entre los estudios numéricos de Torii y Yoshioka, (2007); Fukao et
al. (2009), Agrusta et al. (2017). (1). Arriba a la izquierda se muestran 2 modelos generados en
el estudio de Agrusta et al. (2017) y expuestos igualmente en Goes et al. (2017), los modelos
representan una placa de 150 Ma. La placa estancada en 660 km tiene una pendiente de Clapeyron
para 410 km de 5 MPa/K y para 660 km de -3 MPa/K; la placa que se hunde en el manto inferior
tiene una pendiente de Clapeyron para 410 km de 2.5 MPa/K y para 660 km de -0.5 MPa/K.
(2). Arriba a la derecha, dos modelos expuestos en los estudios de Fukao et al. (2009), el modelo
de izquierda tiene una pendiente de Clapeyron para 410 km de 0 MPa/K y para 660 km de -3
MPa/K y el modelo de la derecha tiene una pendiente de Clapeyron para 410 km de 0 MPa/K y
para 660 km de -1 MPa/K. (3). Representación de los modelos generados en este estudio con sus
respectivos valores de Clapeyron. (4). Modelos expuestos en el estudio de Torii y Yoshioka, (2007);
los dos modelos tienen una pendiente de Clapeyron para 410 km de 0 MPa/K y para 660 km de
-0.5 MPa/K.
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En la Figura (5.27) se exponen diferentes modelos generados por los estudios de
Torii y Yoshioka, (2007); Fukao et al. (2009), Agrusta et al. (2017). En el estudio de
Torii y Yoshioka, (2007) ambos modelos poseen la misma pendiente de Clapeyron
tanto para la transición de fase de 410 km como para la transición de fase de 660 km
y la misma edad de placa oceánica de 150 Ma. El modelo de arriba (Figura 5.27-4)
tiene una viscosidad para el manto inferior de 1 ∗ 1023 Pas y el modelo de abajo
(Figura 5.27-4) tiene una viscosidad para el manto inferior de 1 ∗ 1022. Se identifica
que; si la viscosidad del manto inferior vaŕıa en un orden de magnitud con respecto
a la viscosidad del manto superior, a pesar de que las pendientes de Clapeyron sean
poco negativas, la placa se estanca en la zona de transición. En la Figura (5.2) de
este estudio; se observa que, a pesar de que las pendientes de Clapeyron para la
transición de fase de 660 km fueron poco negativas, la placa se deforma cuando las
viscosidades empiezan a ser mayores o iguales a 20 ∗ 1021 Pas.

En el estudio de Fukao et al. (2009) ambos modelos tienen una viscosidad de manto
inferior de 1 ∗ 1022. En el modelo de la izquierda (Figura 5.27-2), la pendiente de
Clapeyron para la transición de fase de 410 km es de 0 MPa/K y para la transición
de fase de 660 km es de -3 MPa/K. En el modelo de la derecha (Figura 5.27-2), la
pendiente de Clapeyron para transición de fase de 410 km es de 0 MPa/K y para la
transición de fase de 660 km es de -1 MPa/K. Cuando la pendiente de Clapeyron
para 660 km es poco negativa las placas se hunden en el manto inferior sin ninguna
dificultad, a medida que se las pendientes Clapeyron que caracterizan la transición
de fase de espinel a perovskita se vuelven más negativas, las placas comienzan a
experimentar fuerzas de flotación positivas que modifican considerablemente su geo-
metŕıa y pueden ocasionar su estancamiento en la zona de transición. Comparando
los resultados de Fukao et al. (2009) con los resultados generados en este estudio, se
identifica concordancia entre modelos hundiéndose sin dificultad en el manto inferior
con pendientes de Clapeyron poco negativas para la transición de fase de 660 km
(Figura 5.27-3, modelos superiores); sin embargo, en este estudio se obtiene hundi-
miento total de la placa cuando se incorporá un valor de pendiente de Clapeyron
para la transición de fase de 660 km de -3 MPa/K, a diferencia del estudio de Fukao
et al. (2009) donde la placa queda alrededor de los 660 km.

En el estudio de Agrusta et al.(2017) se muestra en la Figura (5.27-1) dos modelos
con edad de placa de 150 Ma. La placa estancada en 660 km, tiene una pendiente
de Clapeyron para la transición de fase 410 km de 5 MPa/K y para la transición de
fase de 660 km de -3 MPa/K. La placa que se hunde en el manto inferior tiene una
pendiente de Clapeyron para la transición de fase de 410 km de 2.5 MPa/K y para
la transición de fase de 660 km de -0.5 MPa/K. Igualmente se identifica hundimiento
de la placa en el manto inferior para valores poco negativos de las pendientes de
Clapeyron; sin embargo sucede estancamiento de la placa en la zona de transición
cuando la pendiente de Clapeyron de 660 km cambia a -3 MPa/K.

Al comparar los resultados generados por los estudios ya mencionados y los re-
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sultados generados este estudio, se logra observar similitudes en el comportamiento
de la placa cuando las pendientes de Clapeyron no son tan negativas en la transición
de fase de 660 km; independiente de la edad de placa con la que se este trabajando
se van a obtener placas hundiéndose en el manto inferior para valores mayores a
−3.0 MPa/K, en la transición de fase espinel-perovskita. El problema surge cuando
las pendientes de Clapeyron son iguales o menores −3.0 MPa/K, pues para placas
que son muy viejas como las que se identifican en la Figura (5.27), se obtiene estan-
camiento en la zona de transición. Para placas jóvenes como la que se considera en
esta investigación, se obtiene hundimiento de la placa en el manto inferior con una
geometŕıa consistente, con un valor de pendiente de Clapeyron en la transición de
fase espinel-perovskita de −3 MPa/K y comienza a obtenerse estancamiento para
valores menores a −3.5 MPa/K (Figura 5.17).

Figura 5.28: Distribución de viscosidad, el modelo de la izquierda representa una placa joven de
25 Ma y el modelo de la derecha representa una placa vieja con 150 Ma. La pendiente de Clapeyron
para 410 km es de 4 MPa/K y para 660 km es de -2 MPa/K. Tomado de Agrustra et al. (2017)

En la Figura (5.28) se observa una placa vieja estancada en la zona de transición y
una placa joven hundiéndose en el manto inferior, ambas tienen los mismos valores
de pendientes de Clapeyron tanto para la transición de fase de 410 km como para la
transición de fase de 660 km. Para placas viejas su estancamiento numéricamente se
obtiene con valores entre -0.5 y -2 MPa/K, mientras que el estancamiento para una
placa joven debe ser menor o más negativo que −2 MPa/K, lo que concuerda con
este estudio. Según Agrusta et al. (2017) en −3 MPa/K se obtiene estancamiento
para placas jóvenes en la zona de transición; sin embargo, su estudio sólo abarco
placas con edades entre 25 y 150 Ma igual que para los demás art́ıculos citados. Se
debe recordar que la edad de la placa usada en esta investigación es 10 más joven
que la edad de referencia usada por Agrusta et al. (2017); por lo tanto el ĺımite esta-
blecido y expuesto en dicho art́ıculo, debeŕıa cambiar con respecto a placas que son
más jóvenes que 25 Ma, como es visible los resultados obtenidos en esta investigación.

Finalmente, los resultados obtenidos se encuentran dentro del promedio de valo-
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res establecidos por publicaciones tales como Torii y Yoshioka, (2007); Fukao et al.
(2009), Agrusta et al. (2017), entre otros; para placas hundiéndose en el manto in-
ferior con pendientes de Clapeyron para la transición de fase de 660 km mayores a
−3 MPa/K y con distribuciones de viscosidad cuyo valor para el manto inferior no
vaŕıa de manera abrupta con respecto al valor de la viscosidad del manto superior.
Aún queda en discusión el ĺımite del valor de la pendiente de Clapeyron para 660
km que caracterizan placas más jóvenes que 25 M.a cuando interactúa con la zona
de transición y el manto inferior. Este estudio concuerda con Agrusta et al. (2017),
identificándose que los valores de las pendientes de Clapeyron para 660 km deben
ser más negativos que −2 MPa/K para que una placa joven se estanque en la zona
de transición. Su ĺımite propuesto para el estancamiento en la zona de transición de
una placa oceánica de 25 Ma es de -3 MPa/K, mientras que el ĺımite obtenido en
este estudio para el estancamiento de una placa oceánica de 15 Ma es -3.5 MPa/K.



Capı́tulo 6
Conclusiones

Los modelos con condición inicial A y B para la placa Cocos influenciaron fuer-
temente en los modelos que incorporaban transiciones de fase y distribuciones de
viscosidad, generando como consecuencia diferentes margenes de subducción que
acercaban o alejaban la geometŕıa de las placas resultantes de las observaciones.
Los modelos con condición inicial de placa A y B se diferencian entre ellos por la
geometŕıa e inclinación de la placa subducida, de donde los modelos generados a
partir de la condición de placa A desarrollaron subducción plana por más distancia
a diferencia de los modelos con condición placa B (Figuras 5.10, 5.11, 5.12, 5.13,
5.14, 5.15 y 5.16), lo que genero consecuencias importantes en la interacción de la
placa con las discontinuidades de 410 km y 660 km.
Las viscosidades jugaron un papel importante en el hundimiento de la placas en el
manto inferior o su estancamiento en la zona de transición; sin incorporar transicio-
nes de fase a los modelos se logro identificar que viscosidades mayores o iguales que
20∗1021 Pas para el manto inferior generaban morfoloǵıas de la placa inconsistentes
con la realidad (Figura 5.2).
Al incorporar las transiciones de fase, los modelos resultantes se pudieron dividir en
un régimen dominado por la viscosidad y un régimen dominado por la flotabilidad
positiva de la transición de fase endótermica en 660 km. Para valores poco negativos
(≥ −3 MPa/K) de las pendientes de Clapeyron para la discontinuidad de 660 km
y una viscosidad menor a 20 ∗ 1021 Pas la placas lograban hundirsen en el manto
inferior y su geometŕıa se véıa fuertemente influencia por la resistencia que expe-
rimentaba la placa debido a la viscosidad a medida que viaja por el manto. Para
viscosidades iguales o mayores a 20 ∗ 1021 Pas la placa se deformaba inconsistemen-
te. Para valores muy negativos de la pendiente de Clapeyron (< −3 MPa/K) en la
discontinuidad de 660 km dominaba el régimen de la flotabilidad positiva, a pesar
de que las viscosidad del manto inferior era lo más pequeña posible comparada con
la viscosidad del manto superior las placas se estancaban en la zona de transición.
La incorporación de la velocidad variable en los últimos 40 Ma para Cocos sirvió
para determinar los máximos y mı́nimos de velocidad; sin embargo, al incorporarlo
al Citcoms, la geometŕıa de la placa no se vio fuertemente influenciada con respecto
a modelos que poséıa la velocidad constante de la litosfera oceánica de 7 cm/año.
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al probar que no existe diferencias significativas entre variaciones de velocidad de
convergencia para la zona de estudio y la velocidad constante de 7 cm/año, se con-
cluye que dichas variaciones no jugaron un papel clave en los resultados finales del
modelado y por ello no se usaron estudios que pudieran llegar a ser mejores que los
de Sdrolias y Müller, 2006 (Figura 5.20).
Las altas velocidades de la placa Cocos sugieren hundimiento en el manto inferior; a
pesar que la velocidad debeŕıa ir disminuyendo a medida que se hunde en un manto
más viscoso, lo que se observa es una alta velocidad de convergencia, planteándo-
se a demás que la viscosidad del manto inferior no debe variar abruptamente con
respecto al manto superior. Las distribuciones de viscosidades planteadas en este
estudio para la zona de subducción plana de México están entre (100, 1, 2, 5) ∗ 1021

Pas, (100, 1, 5, (6− 10)) ∗ 1021 Pas, lo que concuerda con estudios como los de Goes
et al., (2008, 2017).
El canal de baja viscosidad modifica cŕıticamente la morfoloǵıa de la placa con res-
pecto a modelos que no incorporaban dicho canal. El resultado concuerda con lo
expuesto por Cizcova et al (2002), al ser un mecanismo que provoca resistencia en el
hundimiento de la placa oceánica en el manto inferior. A pesar de que el modelo que
no inclúıa canal de baja viscosidad poséıa una forma de placa por encima de 660 km
comparable a lo observado en la tomograf́ıa śısmica de Gorbatov y Fukao (2005),
el modelo que mejor se aproxima es aquel que incluye el canal de baja viscosidad
(Figura 5.23).
Finalmente, los valores para las pendientes de Clapeyron que caracterizan la transición
de fase de 410 km y 660 km para la zona de subducción plana en México son: Para
410 km= 2 MPa/K y para 660 km=-3 MPa/K. A pesar de que se planteó un rango
bastante amplio para valores de las pendientes de Clapeyron para cada una de las
discontinuidades de 410 km y 660 km, al final sólo se obtuvo un valor muy restringi-
do que cumple con las condiciones observadas en la tomograf́ıa śısmica de Gorbatov
y Fukao (2005) (Figura 5.25).
Aún queda en discusión para un estudio más amplio si estas distribuciones de vis-
cosidad y de pendientes de Clapeyron para cada una de las discontinuidades de 410
km y 660 km son válidas para toda la zona de subducción mexicana, recordando que
este estudio solo se aplico a la zona centro de México, probablemente las distorsiones
de la placa Cocos a lo largo de la trinchera están caracterizadas por otros valores de
pendiente de Clapeyron.
Se recomienda realizar un estudio que permita incorporar las variaciones laterales de
la placa Cocos, la variaciones de las fuerzas superficiales y los cambios de viscosidad,
para poder entender con más detalle la interacción de la placa Cocos con la zona de
transición y el manto inferior.
Los resultados obtenidos concuerdan con lo obtenido por Torii y Yoshioka, (2007);
Fukao et al. (2009), Goes et al. (2017), Agrusta et al. (2017); entre otros. Para placas
hundiéndose en el manto inferior con pendientes de Clapeyron para la transición de
fase de 660 km mayores a −2 MPa/K. Obteniendo buen acercamiento a sus plan-
teamientos, sobre el comportamiento de las placas cuando interactúan con la zona
de transición y el manto inferior.
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Los estudios de Christensen (1995); Torii y Yoshioka, (2007); Billen (2008); Fukao
et al. (2009), Goes et al. (2008,2017), Agrusta et al. (2017); plantean estancamiento
para las placas oceánicas en la zona de transición para una pendiente de Clapeyron
en 660 km de −3 MPa/K; sin embargo, sus estudios consideraron placas con edades
mayores o iguales a 25 Ma. Al comparar sus resultados con los generados en este
estudio, se determina que el ĺımite de estancamiento en la zona de transición pro-
puesto, debe variar con respecto a la edad de la placa con la se este trabajando.
Según el modelo de Agrusta et al. (2017) placas jóvenes, numéricamente se estan-
caŕıan en la zona de transición con valores más negativos de −2 MPa/K, lo que
pudo identificarse en este estudio.
Se recomienda realizar un estudio que permita identificar como vaŕıan los valores
de las pendientes de Clapeyron para las transiciones de fase de 660 km, en placas
oceánicas cuya edades oscilan entre 15 Ma y 25 Ma. De esa manera determinar con
más seguridad, si dicho ĺımite de estancamiento en la zona de transición propuesto
en todas las publicaciones anteriores para todas las placas oceánicas, se mantiene o
vaŕıa con respecto a la edad de placa utilizada.
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Pardo, M. & Suárez, G. (1995). Shape of the subducted Rivera and Cocos plate
in southern Mexico: seismic and tectonic implications. Journal of Geophysical
Research 107(B7), 357–373. URL http://dx.doi.org/10.1029/95JB00919.

Pérez-Campos, X. & Clayton, R. W. (2014). Interaction of Cocos and rivera
plates with the upper-mantle transition zone underneath central Mexico. Geophy-
sical Journal International 197(3), 1763–1769.
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