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Resumen

Las transiciones de fase de 410 km (olivino a espinel) y 660 km (espinel-perovskita
y magnesiowistita), las distribuciones de viscosidades del manto inferior y la ci-
nematica de las placas oceanicas juegan un papel importante a la hora de estudiar
su interaccién con la zona de transicién y el limite 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 oceanica 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
transicion. Para el caso de México, a pesar de que la placa Cocos es relativamente
joven (10-15 Ma en los ultimos 20 Ma) se esperarfa que su comportamiento boyante
evitaria el hundimiento de la placa en el manto inferior, sin embargo las tomografias
sismicas muestran todo lo contrario.

En esta investigacion se tomo como zona de estudio el centro de México, donde la
placa Cocos presenta subduccion plana. Se realizaron 110 modelos numéricos me-
diante el uso del paquete Citcoms (www.geodynamics.org), el cual soluciona bajo la
metodologia de computaciéon 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 * 10?' Pas hasta 50 * 10?! Pas, pendientes
de Clapeyron para la transicion 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 tltimos 40 Ma con un minimo de 3 cm/ano
hasta un maximo de 11 c¢cm/ano, una velocidad de placa continental constante y
una velocidad de trinchera constante, sin considerar el cambio de la geometria de la
trinchera y reorganizacion de las placas tecténicas.

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 transicion y casos en los cuales penetraba sin dificul-
tad alguna. Los modelos escogidos finalmente fueron aquellos cuya forma geometrica
se aproximaba mas a lo observado en tomografias sismicas de la zona de estudio y
cuyas distribuciones de viscosidad para el manto inferior variaron de manera suave
entre 7 x 10! Pas a 10 x 10?! Pas, y para las pendientes de Clapeyron en 660 km
fueron mayores a o iguales —3.0 MPa/K.



Capitulo

Introduccion

El estancamiento o hundimiento de las placas en el manto puede depender de su
geometria, asi como de otros parametros de subduccién como la velocidad, la edad,
las distribuciones de viscosidad de la zona de transicién 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 dindmica del manto,
encontrando que la transicién de fase olivino-espinel puede ser responsable de meca-
nismos focales tensionales para terremotos de profundidad intermedia; mientras que
para la transicion de fase espinel-perovskita puede estar relacionada con mecanismos
focales de compresion. Christensen (1995) describe las deflexiones que ocurren en los
limites de las transiciones de fase, una como consecuencia de la profundidad y otra
por la liberacion de calor latente; este iltimo modifica la temperatura y por lo tanto
las fuerzas de flotaciéon. Para la discontinuidad de 410 km se presenta una transicion
de fase exotérmica (dP/dT > 0) la cual ocurre a un presién baja y por lo tanto a
un profundidad menor, la regién elevada de la fase ejerce un tirén sobre la placa
en la misma direccién de su movimiento. Para la transicion de fase endotérmica de
660 km (dP/dT < 0) se produce una depresion 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
dominarian el sistema y por lo tanto la placa no podria penetrar el manto inferior
(Figura 1.1).

olivino Transicién exétermica elevada

410 Km

660 Km

Figura 1.1: Interaccién de la placa con las transiciones de fase de 410 km y 660 km. Modificado
de Billen (2008)




Cizcova et al. (2002) presentan un estudio paramétrico del comportamiento de una
placa fria en la zona de transicién y el manto inferior, el modelo numérico bidimen-
sional se centra en los efectos reoldgicos, es decir, el efecto dindmico debido a la
reduccion del tamafno de grano en el limite de fase y el efecto de esfuerzo de tension
elastico de la reologia 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 tamano del grano; sin
embargo, para un retroceso de trinchera considerable de 4 cm/ano, el debilitamiento
del tamano de grano proporciona un mecanismo viable para provocar estancamiento
de la placa en la zona de transicion siempre y cuando el viscosidad efectiva de la
placa subducida sea de 10**Pas. Torii y Yoshioka (2007) lograron demostrar me-
diante modelaciéon nimerica 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
demas 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 Pacifico occidental,
tendian a aplanarse en la zona de transicion. Para lograr dicho aplanamiento y es-
tancamiento en la zona de transicién, debieron incorporar en su modelo un canal de
baja viscosidad entre la zona de transicion y el manto inferior, de esa manera la pla-
ca del Pacifico que subduce debajo de Japdn, se estancaba en la zona de transicion
como se observa en las tomografias sismicas realizadas por Fukao et al. (2013) (la
naturaleza de esta capa todavia se desconoce). Tetzlaff y Schmeling (2009) presen-
tan modelos numéricos de subduccion en los que se tiene encuenta la cinética de
transformaciéon olivino-espinel y la transformacion espinel-perovskita. La flotabili-
dad debido a la temperatura y las fases de olivino, espinel y perovskita conduce a
una subduccién acelerada en la zona de transicién y retarda su hundimiento en el
manto inferior. Su estudio encuentra un mecanismo dinamico entre diferentes fuerzas
de flotacién controladas por la transicion de fase y la liberacion de calor latente, este
utimo mecanismo controla la flotabilidad de la placa y conduce a diferentes varia-
ciones temporales caracteristicas del olivino metaestable (dichos procesos permiten
explicar los terremotos que ocurren a gran profundidad). Igualmente la profundi-
dad maxima del olivino metaestable aumenta linealmente con el espesor litosférico;
al aplicar estos modelos a diferentes zonas de subduccién en el mundo tales como
Tonga y Chile, se encuentra que diferentes zonas de subduccién pueden presentar
etapas diferentes de velocidad de fase para el olivino mestaestable. Garel et al. (2014)
realiza modelos termo-mecanicos 2D con una trinchera movil, una placa superior,
una reologia dependiente de la temperatura y el estre§ 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 poseia diferente inclina-
cion y diferentes margenes de retrocesos de la trinchera y cuyos resultados muestran
que la interaccién entre el movimiento de la trinchera y la deformacion de la placa
en profundidad siguen un estilo coherente de subducciéon, comparado con modelos
realizados anteriormente. Finalmente concluye que los procesos de deformacién, 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




clave en la dindmica de la subduccion. Goes et al. (2017) en su estudio numérico
demuestra que el hundimiento de placas jévenes y el estancamiento de placa viejas,
puede estar relacionado con los cambios de fase endotérmicos, la movilidad de la
trinchera, la distribucion de viscosidad, entre otros. Su estudio es aplicado a dife-
rentes formas de subducciéon en el mundo, por ejemplo, el estancamiento de la placa
del Pacifico el cual puede ser explicado por retardamiento de las transiciones de
fase mineraldgicas, 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 ocednicas controlan su evolucion geodinamica al
interactuar con la zona de transicién 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 oceani-
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/afio en el Norte a ~ 10.5 cm/afio 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, asi
como sus velocidades de convergencia han variado significativamente en los tltimos
25 Ma [Manea et al., 2013|. En la zona de subduccién mexicana los pardmetros de
edad, geometria y velocidad, actualmente tienen una variabilidad suave a lo largo de
la trinchera, sin embargo la placa subducida presenta una geometria muy irregular
y existen cambios en la posicion del arco volcanico a lo largo del tiempo. Esto se
debe a eventos tectonicos 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 tomografias sismicas de la regién
de estudio muestran que la placa subducida penetra el manto superior, la zona de
transicion y el manto inferior [Gorbatov y Fukao, 2005; Manea et al. 2013; Fukao
et al. 2013], a diferencia de la placa del Pacifico (> 120 Ma) que subduce debajo de
Japén | la cual se ha observado mediante tomografias sismicas su estancamiento y
aplanamiento en la zona de transicién [Fukao, 2013].

Debido a la imposibilidad de conocer con certeza los diferentes cambios que su-
fre la geometria de la placa Cocos, sus parametros cinematicos a lo largo del tiempo
(mientras experimenta subduccién y va interactuando con el manto), su forma ini-
cial, la distribucion de viscosidades para la zona de transiciéon y el manto inferior,
incluso la existencia de otras capas de viscosidad desconocidas, y los cambios de
fase en la zona de transicién (410 km y 660 km). Es necesario usar herramientas
numeéricas que permitan aproximar el comportamiento dindamico de la placa. Por lo
tanto, este estudio trata de entender usando modelado numeérico, la interaccién entre
la placa subducida de Cocos y el manto, con un enfoque en la zona de transicién y
el manto inferior.




Hasta la fecha, no existen estudios previos que traten de entender mediante mo-
delado numérico la interaccion de la placa Cocos con la zona de transicion 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 transicion y manto inferior. Este
trabajo posee implicaciones fundamentales con otras disciplinas como, tecténica de
placas, sismologia o geoquimica, ya que puede ofrecer un mejor conocimiento de los
limites importantes sobre la distribucién de viscosidad del manto y los cambios de
fase.

Como hipdtesis se plantea que la geometria particular de la placa subducida de
Cocos por debajo de México asi como otros parametros de subduccién (velocidad,
edad), y de la zona de transicién (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 contribucién individual de cada uno de estos
parametros no es bien conocida.

Como objetivos se plantean:

= Entender la dinamica de interaccion entre la placa subducida de Cocos y la
zona de transicién y el manto inferior.

= Restringir el rango de pardmetros que tienen un alto grado de incertidumbre
(pendiente de Clapeyron, distribucién de viscosidades) en donde la geometria
de la placa de Cocos en el manto se acerca a las observaciones sismicas, en
particular la tomografia sismica.

El estudio se enfoca en la region en donde la placa de Cocos se subduce horizontal,
esto es debido a que se tiene un buen conocimiento sobre su geometria a través de
varios estudios. Al desconocer la geometria inicial de la placa Cocos hace méas de 20
Ma, se plantearon dos modelos iniciales con diferente geometria e inclinacion, esto
con el objetivo de entender como el modelo inicial con una inclinaciéon en particular
afectaba la geometria 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 conveccion
en el manto y la subduccién son las ecuaciones de conservaciéon de masa, momento
y energia 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
cluster de alto rendimiento Horus del Centro de Geociencias, UNAM, Juriquilla. Los
parametros de entrada para el modelado seran basados en la informacién disponi-
ble en las publicaciones cientificas, como la evolucion de la zona de subducciéon en
los ultimos 20-30-40 Ma, la edad y la velocidad de la placa ocednica y continental




[Sdrolias y Miiller, 2006]. Los pardmetros asociados con el cambio de fase en la zona
de transicion (la pendiente de Clapeyron, asi como la distribucién de viscosidades y
el rango de los parametros 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 investigacién es dividido en un marco teérico donde se expondran
las ecuaciones que gobiernan el modelo y una descripciéon del método numérico, la
reologia del manto y las transiciones de fase; una metolologia en donde se planteard
la zona de estudio y los parametros de entrada para obtener los modelos finales
mediante el software Citcoms (www.geodynamics.org); resultados, discusién y final-
mente las conclusiones.




Capitulo

Fundamentos Tedricos

Los modelos numéricos aplicados a la geodinamica surgen debido a la imposibi-
lidad de conocer diferentes procesos dinamicos dentro de la Tierra, herramientas
tales como la tomografia sismica, firmas geoquimicas del vulcanismo, diferentes ob-
servaciones geoldgicas, permiten medir indirectamente diferentes propiedades fisicas
dentro de la Tierra. Sin embargo, solo proporcionan infomacién 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 evolucién de procesos tecténicos
a través de diferentes pasos en el tiempo; de esa manera por ejemplo, analizar el
comportamiento de una placa tecténica en proceso de subduccion cuando interactta
con el manto.

Para el estudio de la conveccién en el manto y los procesos de subduccion se hace
uso de las ecuaciones de conservacion masa, momento y energia de Navier-Stokes.
Para este estudio se resolveran cada una de estas ecuaciones mediante el software
libre Citcoms, descargado de http://geodynamics.org el cual permitird estudiar la
interaccion de las placas subducidas con la zona de transicion y el manto inferior con
aplicacién a la subduccion 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 ecuaciéon de momento junto
con las restricciones de incompresibilidad y la ecuacién de conservacién de energia es
resuelta con el método de elemento finitos de Galerkin Petrov de Steamline-Upwind
. Las transiciones de fase y la reologia del manto son incorporadas en el modelo,
las cuales permiten obtener una mejor aproximacion cuando se comparan con las
tomografias sismicas [Hunen, 1971; Tan et al., 2014].
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Ecuaciones y Modelo Numérico

Ecuaciones de Navier-Stokes

Las ecuaciones de Navier-Stokes juegan gran importancia para entender y aproxi-
mar los diferentes comportamientos de la conveccién en el manto y los procesos de
subduccion. En este estudio el manto es tratado como un medio viscoso, anelastico,
compresible y la convecciéon estd gobernada por las ecuaciones de conservacion de
masa, momento y energia.

Ecuacion de conservacion de masa

Un cuerpo material se caracteriza por una medida escalar no negativa llamada masa
del cuerpo, la cual fisicamente estd asociada con la inercia del cuerpo, es decir, su
tendencia a resistir el cambio de movimiento. Relacionada con una ley de conserva-
cion 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 variacién total de la
masa con respecto al tiempo es cero [Mase y Mase, 1999 ; Zenit, 2017].

Figura 2.1: Conservacién de la masa

De acuerdo con la Figura (2.1), la componente de la velocidad # en la direccién
normal 77 puede escribirse como :

.. (2.1)

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

pu.ndA. (2.2)

Donde el flujo total a través de una superficie se escribe como:
/ it AdA. (2.3)
A
La masa total del volumen de densidad p es:

/v pdV. (2.4)
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Entonces la variaciéon de la masa con respecto al tiempo seria:

ll;t/vpdV:gt/VpdV:/vg?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 tendria que:

dp
S2av + | piiidA =0, 25
Jo oV o 25)
Aplicando el teorema de la divergencia de Gauss en la Ecuacién (2.5):
dp S
/ P av +v.(p@)dV | = o. (2.6)
v\ Ot
La anterior ecuacion es valida para cualquier volumen V' por lo tanto:
dp
— (pu) = 0. 2.
5 +V.(pi) =0 (2.7)

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

dp
Z_0
ot
V.(pt0) = 0. (2.8)
En notacién indicial seria:
(pus)i = 0. (2.9)

Ecuacion de conservacion del momento

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

_ DP

F,=F,+F, F,=—
t AT t Dt

P(t) :/ pudV. (2.10)
VvV
De donde:

Fy+ Fy :/ E.ﬁdA+/ pFdV.
A v
Reemplazando en la segunda ley de Newton:

B 3} DP
P iidA / Fav ==
/A naa -+ Vp Dt
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— — _D
£ iidA / Fdv = 7/ dv. 9211
/A " + vp Dt Vpu ( )

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
Samano, 2009]

P={ pudv:
[ mav
DP
Dt Dt/ pudy
Dt/ pudV = / [ + V. (puu)] av. (2.12)
Reemplazando (2.12) en (2.11):
/ M—l—V.(puu) dV:/ ]ﬁ-.ﬁdA%—/ pF,dV. (2.13)
v| Ot A 1%

Recordando que u representa la velocidad y su derivada con respecto al tiempo seria
la aceleracion y el segundo término representa la variacién del flujo con respecto al
espacio.

Suponiendo un medio continuo deformable de volumen V sometido a fuerzas de
superficie denominadas tracciones 7 y fuerzas de cuerpo representadas por fuerzas
gravitacionales o electromagnéticas:

d(pu) I =
/V [at+v.(puu)] v = /A 7 AdA + /V pFdV.

Como la anterior ecuacion es valida para cualquier volumen V' y aplicando el teorema
de la divergencia de Gauss:

d(pu)
ot

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

(puu) = V.7 + pF,.

dp ou _
(atJrV( )>+p<8t+uVu>—V.T+va. (2.14)

En la Ecuacién (2.14) el primer término se hace cero, debido a que representa la
ecuacion de conservacion de la masa, el segundo término se reemplaza por la derivada
lagrangiana [Sen y Sdmano, 2009].

Du

V.1 +pF, = P (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 dpgd;, la ecuacién en notacién indicial se
expresaria como:

Tij.5 + 0pgdir = 0. (2.16)

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

Tij = —Péz] + 277€ij- (217)

El primer término —P representa la presion diamica 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 deformacién del fluido [Gurnis et al. 1984
; Valera R., 2010]

1 1
Tij = —P(Sij + 277 <2 (um + U5 — 3uk;€5i]~)> . (2_18)

Reemplazando el tensor deviatorio en la ecuacién de conservacion del momento lineal
para un fluido newtoniano, la expresion quedaria finalmente como:

2
—P;+ (77 (Uzg + Ui — 3uk,k5ij>> — 0pgdi; = 0. (2.19)

7

Ecuacién de conservacion de la energia

La primera ley de la termodindmica establece que la energia de un sistema se debe
conservar siempre y cuando las fuerzas actuantes sean de tipo conservativas y no
exista disipacién de calor por mecanismo como la friccién. Un sistema puede modi-
ficar su energia interna mediante la realizacién del trabajo y flujo del calor, donde
calor se puede definir como la energia transferida por medios no mecéanicos. Supo-
niendo un medio continuo en condiciones adibéticas (trabajo igual a cero ) donde
el calor perdido por un sistema A es igual al calor ganado por un sistema B, la
ecuacion de conservacion de la energia puede ser descrita mediante la ecuacion de
difusién-adveccién del calor de la siguiente manera [Zemansky y Dittman, 1985]:

DT 8qi
= — _ H. 2.20
T (2.20)
Donde p representa la densidad, C), capacidad calorifica, % derivada lagrangiana
de la temperatura con respecto al tiempo, ggz_ la derivada del calor ¢ con respecto
al espacio y H es la entalpia. Reemplazando ¢ = —/fg—;, siendo £ la conductividad
térmica.
DT o*T
— =Kk— H. 2.21
P pr = oz TP (2.21)

Reescribiendo la forma diferencial lagrangiana en términos de su relacién euleriana

[Gerya, 2010],
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DT 0T
A v &
Dt~ a0 Y
or 0T
PCp (815 + u.VT) =92 + pH. (2.22)

En notacién indiceal, la ecuacién de conservacion de la energia para un fluido seria:

pc, Ty +uwT; =rkT; + pH. (2.23)

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

Ecuaciones de Navier-Stokes en Geodinamica

Para modelar los diferentes procesos geologicos se considera el manto y la corteza
terrestre como un medio continuo, suponiendo que la composicion de las diferentes
capas de la Tierra no poseen discontinuidades, donde las propiedades del medio pue-
den ser estudiadas mediante la presion, temperatura, velocidad, densidad, traccién,
deformacion, etc. Para los procesos geodinamicos se supone que la principal fuerza
que actia 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 distribucion de temperatura del material en la Tierra,
tratando el interior de la Tierra como un fluido viscoso, debido al tiempo geoldgico
en el cual ocurren los diferentes procesos de deformacion . Los diferentes parametros
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:

2
—P;+ (n(wij +u;; — gukkdzj))z —0pgdiy =0 (2.25)

pep(Ty +wT;) = pepk KT — pagu, T + © + p(Qrs + wiQr;) + pH. (2.26)

1 representa las coordenadas espaciales, para el caso del Citcoms, el sistema de
referencia espacial esta en coordenadas esféricas, u; es la velocidad, P es la presion
dindmica, dp es la anomalia de densidad, g es la aceleracion de la gravedad, n es




2.1 Ecuaciones y Modelo Numérico 12

la viscosidad, T es la temperatura, « es la difusividad térmica, H es la tasa de
produccion de calor, cp es la capacidad calorifica, « la expansividad térmica, ® es la
disipacion viscosa, ()1, es el calor latente de una transicion de fase. Con la transicion
de fase, temperatura y las variaciones composicionales, la anomalia de densidad es:

6p = —ap(T — Tpy) + Sppul + dpeC. (2.27)

p es la densidad en el perfil radial, Tj es la temperatura adiabatica en a direcciéon
radial, p,p, es el salto de densidad que ocurre en un cambio de fase, p., es la diferencia
de densidad entre composiciones, I' es la funciéon de fase y C' es la composicion. La
funcién de fase es definida como:

m=pg(1 =71 —dpn) = (T = Tpn) (2.28)

1
r=<1+mnh<_7T )) (2.29)
2 PIWph

donde 7 es la presion reducida, dp, y T, son la profundidad y la temperatura del
cambio de fase, 7, es la pendiente de Clapeyron del cambio de fase y w,, es el ancho
de la transicion de fase. Las ecuaciones (2.24),(2.25),(2.26) deben ser normalizadas
mediante las siguientes expresiones:

p=pop, a=apd, g=gog

!/ / /
K = KoK, =N, cp = CpoCp

T; = R()I{L-, U; = @U;, TO = ATT(;
Ry
RQ
T=AT(T' +7T)), T =2t H="2cpog ATH'
Ko RO
K
p— 77;%30 P', dyy, = Rod.,.

Los parametros con prima (') son adimensionales, py es la densidad de referencia,
g es la expansion térmica de referencia, gy es la gravedad de referencia, x es la
difusividad térmica de referencia, cpg es la capacidad calorifica , Ry es el radio de
la Tierra, Ty es la temperatura de superficie, AT es el cambio de temperatura entre
la frontera del nicleo-manto y la superficie. Para realizar la normalizacién se deben
reemplazar las ecuaciones anteriores y tener en cuenta los siguientes cambios de
variables:
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8ui

L= 2.30
dx;  Oxl0x;
: : , oz} 1
De las ecuaciones anteriores sabemos que: x; = Ryz;, por lo tanto: = —
aiCj Ro
ui . — -
7 Ro al’;
ou’
Reemplazando wu; : u;; = Z% (’32
Realizando el procedimiento anterior para P, t y T' se tendria:
Toko
P =—==P, (2.31)
RS
Ko
t = — (2.32)
it R%
AT or o1’ ot
T, = o Ty Donde: — = (2.33)

R2 ot ot ot
Realizando los anteriores reemplazos en las ecuaciones (2.24), (2.25) y (2.26), seguido
por un simple procedimiento algebraico se llegaria a:

1d

@y
pdr "

2
—P,i + (U(Uid + U]’J' — guk,k&]))l + (RaﬁCKT — RabF — RacC)g(Sir =0 (235)

2
pCp(Tt + uzTﬂ) (1 + 2F(1 - F)%ia; DI(T + T())) = (236)

2
pcpk KT — pagu, Di(T + Tp) (1 +2I'(1 — F)(Eii‘;b) +
D; ~
7@+ pH.
donde R,, es el nimerico de Rayleigh definido como:

a —

PogoaoATR(?)’
Toko
El nimero de Rayleigh de cambio de fase, R,,, el nimero quimico de Rayleigh, R,.,

el nimero de Rayleigh de calentamiento interno, R,, y el numero de disipacién Dz,
se definen como [Zhong et al., 2000; Tan et al., 2014]:

(2.37)
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O Pph
R, = Ry—— 2.38
b pOQOAT ( )
R3 - RS
RaH == RaHOTgC]V[B (239)
D, — udoflo (2.40)
Cp()

Considerando las fuerzas inerciales mucho menores que el resto de fuerzas que actian
en el sistema Tierra; es decir, mucho menores que la aceleracion 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 10*' Pas), donde la Ecuacién (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 conveccién es controlada por las diferentes variaciones de densidad cau-
sado por la gravedad). La Ecuacion (2.35) representa el equilibrio entre las fuerzas
de presion, las fuerzas de cuerpo representadas por la gravedad y las fuerzas vis-
cosas, al desaparecer el término temporal la ecuacion diferencial se convertiria en
un problema estacionario. La Ecuacién (2.36) relaciona la primera y segunda ley de
la termodinamica, incluyen la conservacion de la energia y el aumento de entropia
causado por diferentes fuentes de calor. El cambio de temperatura con el tiempo es
causado por conduccion y adveccion del calor, el calor latente liberado en la tran-
siciones de fase, el calentamiento adiabatico donde viene incluida la gravedad y las
diferentes fuentes de calor caracterizados por la entalpia H [Valera, 2010].

Condiciones iniciales y de Frontera

En las ecuaciones (2.34), (2.35) y (2.36), se identifican principalmente tres incégnitas:
presion, 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 ecuacion de conservacion de
energia y las condiciones de frontera son en general una combinacion de velocidades
y tracciones descritas en las ecuaciones de masa y de momento. Las condiciones de
frontera pueden ser expresadas como:

roen =0 (2.41)
— 0. (2.42)

Tmaz

Un 7y U, |

T|,.=1 , T|

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 limites superiores e inferiores. Sin embargo en algunos estudios las velocidades

superficiales se definen de acuerdo al movimiento de la placa. La descripcion de las
fronteras puede observarse en a figura (2.2) [Zhong et al., 2007; Schlag, 2014].
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, Trin%hera T=0 (

Corteza Continental / Corteza oceanica
2 Manto superior 410Km
Zona de transicion 660 Km

Manto inferior

Fronteras reflejantes

Free-Slip, T=1, adiabético

Figura 2.2: Descripcién de las condiciones de frontera en dos dimensiones. Modificado de Torii y
Yoshioka, 2007

Método numeérico

A continuacién se presenta una breve descripcién del método de elementos finitos
usado para resolver las ecuaciones de Navier-Stokes, donde primeramente se escri-
biran las ecuaciones en términos de la formulacién débil de Galerkin y después se
describird la parte geométrica del método en la metodologia. Se debe tener en cuenta
que las ecuaciones de masa y momento son resueltas mediante método de elementos
finitos y la ecuaciéon de energia es resuelta mediante el método de elementos finitos
de Galerkin Petrov de steamline-upwind.

Método de elementos finitos

El método de elementos finitos aproxima soluciones de ecuaciones diferenciales par-
ciales que describen problemas sobre dominios continuos. Dicho continuo es trans-
formado en un modelo discreto aproximado a lo que se denomina discretizacion.
Geométricamente el continuo es dividido en un serie de elementos los cuales estaran
unidos y conformados por nodos, formando lo que cominmente se denomina malla.
Las incognitas son resueltas en cada uno de los nodos mediante la interpolacién 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-
tard por una matriz llamada matriz de rigidez, y donde el ntimero de ecuaciones es
proporcional al nimero de nodos que conforman la malla [Inédito; Frias, 2005].

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

La discretizacion 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 calculo algebréicos se calculara la formulacion débil para la ecuacién de
masa y de momento simplificada:

Tij,j + 5RGT57;7“ = 0. (244)

Las anteriores ecuaciones son multiplicas por las funciones de forma v y w;, 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 §2.

/ v(puy)dQ = 0 (2.45)
Q

Q Q
Donde f; = 6R,T;r, aplicando la propiedad de la divergencia:

WiTijj = wiyTij = (WiTig) 4

i»i-dQ—/ 73) +dD / dQ = 0. 2.47
/Qw»JTJ Q(w Tij) ;A + Qf ( )

Utilizando el teorema de la divergencia de Gauss

a0~ [ wirgngaQ+ [ fido=o. 2.48
/Qw’ﬂj QwTjn] + Qf ( )

Reemplazando 7;; = —Pd;; + 2ne;;

/de jaAst + Qw:] nei; QU”'J n;aw + Qf ( )

Siendo w; jne;; = e(w)” De(u) [Zhong et al., 2000; Zhong et al., 2009]

/ wi; PO ;d) + / w)? De(u)d) — / wiri;.nydl + / FdQ=0.  (2.50)

Ahora cada una de las incognitas pueden ser expresadas como una combinacion lineal
entre las variables a encontrar y las funciones de prueba; este paso se le denomina
discretizacion del dominio €2, que se realiza mediante un conjunto de puntos de la
malla de tal manera que los campos de velocidad y presién 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 = e = Z ;U €1 P= Z kak (251)
jeQu—T keQFP

= w;e; = Z awiie U= Z Br Ut (2.52)
jeQu— keQF

donde ¢ es la funcién de forma para la velocidad en el nodo j, 8; es la funcion de
prueba para la presion en el nodo B, Q" es el conjunto de nodos de la velocidad,
QOF es el conjunto de nodos para la presién y I' representa la frontera (las funciones
de forma para la velocidad y la presién no necesariamente pueden ser las mismas).
Hallando una expresiéon para = ¢(w)? De(u) en términos de las funciones de forma:

e(w)T De(u) ( > oc]wzjel) Ds( > akulkel) (2.53)

JeQu— keQu—-T"

= |: Z 5(ozjei)wij] D

jeQu—T

Z e(akel)ulk] (254)

keQu—T"

> wij[ > Q?BfDBkerZk]- (2.55)

7eQu—T keQu—T"

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

/ Z U)U[ Z elTB DBkelulk

JeQu— keQu—T

dQ) — / Z aJRwl]eIZﬂkPde F
Jeut— keQP
(2.56)
/Zﬂkvk > %Ruz]el—o (2.57)

keQF JeQv—

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

e ollv)-(6) 259

La matriz de rigidez K, es determinada por:

Ko = &7 /Q BT D Byeyd. (2.59)

donde los subindices j y k representan el numero de nodos de la velocidad, i,l son el
nimero de grados de libertad y mn es el niimero 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 computacion, 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 presién [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 cuadriculas que estan anidadas
dentro de nodos comunes, similar a cémo se usan en diferencias finitas, resolviendo
ecuaciones en paralelo dentro de varias mallas [Nava, 2016]. El objetivo es propagar
la informacion rapidamente entre los diferentes nodos de la malla, conectandolos
directamente entre si y permitiendo que los nodos que son fisicamente acoplados
pero alejados en la malla puedan comunicarse directamente durante cada ciclo de
iteracion. Lo que coincide con la estructura fisica del problema del flujo de Stokes en
el que las tensiones se transmiten instantaneamente a todas las partes del sistema en
respuesta a cambios en la fuerzas de flotabilidad o condiciones de contorno [Zhong
et al., 2007].

Formulacion de Galerkin Petrov de steamline-upwind (SUPG) de la ecuacion de energia

El método de elementos finitos, bajo la formulacién de Galerkin es una buena herra-
mienta para solucionar problemas que no incorporen asimetrias (como se observaba
en el anterior problema, la matriz de rigidez era simétrica), sin embargo para el
caso de la ecuacion de conservacion de la energia que es del tipo difusio-adveccion-
reaccion, la matriz asociada con la conveccién es asimétrica; y como resultado se
incorpora ruido u oscilaciones erréoneas denominadas “wiggles” en los nodos. Ge-
neralmente este tipo de problemas posee conveccién dominante [Brooks, 1981]. A
partir del comportamiento de desestabilizacion del operador advectivo y oscilaciones
espureas incorporadas en los nodos de la ecuacion, se desarrollé el metodo SUPG
junto con un algoritmo explicito predictor multicorrector para la ecuacién de energia
dependiente del tiempo, el cual fue desarrollado por Brooks (1981) y Hughes (2000)
e incorporados en el Citcoms [Zhong et al., 2007]. A continuacién se expresara la
ecuacién final en su formulacién débil descrita por Brooks (1981) junto con las con-
diciones de frontera es:

/(T—f—uZTZ)dQ—l—/ w,i(/iT,i)dQ—f—Z/ W(T+u,Ti—(KkT;) i—7) = / wde+/ wqdl.
Q Q — Ja. Q r

(2.60)
Para mayor informacién sobre la anterior formulacién ver Brook (1981); Zhong et
al., (2007); Kronbichler (2012). w es la funcion de forma, la cual es definida de igual
manera que para el problema anterior y w es la contribucion streamline upwind de
la funcién de forma, que es definida mediante un término difusivo adicional k:

w = kiw;/ |ul. (2.61)

donde |u| es la magnitud del flujo de velocidad y 7;/ |u| representa la direccién del
flujo de velocidad.
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Ro= (ng; éuihz) /2 (2.62)

—1—1/062‘, a; < —1
&=10 1< <1 (2.63)
]_—1/057, (1/7;>1

Con «; = “QZ, donde u; y h; son el flujo de velocidad y la longitud del elemento en

cierta direccion. La funcién w de streamline-upward puede ser adicionada la termino
actual de la difusividad, obteniendo una difusividad total:

K+ k. (2.64)

donde w es discontinua a trozos en las fronteras de los elementos. Considerando
que el término difusivo w(kT;), es pequenio se puede despreciar. Reescribiendo la
Ecuacion (2.60) como:

/ W (KT)dQ+S / B(T)d2+Y / s Td = / wydl+3 / FrydQ2. (2.65)
Q — Ja. = Ja. r = Ja.

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

M® 4 (K +C)d = F. (2.66)
donde la matriz de masa es:
me; = /Q NN (2.67)
La matriz de rigidez:
Kg = | BIByd. (2.68)
Qe
La matriz de adveccion:
¢, = /Q Nyt Ny 1d€2. (2.69)

y F = Jpwydl' + 32, [o, wydS2, donde la derivada de la temperatura con respecto

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

Caracteristicas del manto y de la placa subductante

Reologia

La viscosidad del manto depende fuertemente de la presion, el esfuerzo (tasa de
deformacién), la temperatura, el contenido de fluidos, el tamano de grano y la com-
posicion [Ranalli , 1995]. Su estudio estd basado en investigaciones tales como el
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“rebote postglacial”; el cual tuvo como fin estudiar la respuesta de una Tierra vis-
coelastica a la carga y descarga de la superficie. La viscosidad del manto superior fue
determinada como 10%! Pas; a pesar de su alta viscosidad el movimiento del manto
en tiempo geologico puede considerarse como fluido [Valera, 2010] . Los datos de
rebote elastico asumen una reologia lineal; sin embargo, podrian ser interpretados
en términos de un manto de fluido no newtoniano con una reologia que sigue una
ley de potencias, por lo tanto la viscosidad del manto inferida seria entonces una
viscosidad dependiente de la tension. La velocidad de deformacion de la conveccion
del manto y la tension se denotan por ¢, y la tasa de deformacién por rebote seria
., por lo tanto la deformacién total y el esfuerzo seria:

E=¢ 46 (2.70)

o=0,+0p. (2.71)

Para una reologia lineal, el esfuerzo en funcion de la tasa de deformacion y la visco-
sidad queda expresada como:

Reemplazando:

Or + O = N(Er + €m).

Sin embargo, estudios de laboratorio sugieren que la reologia del manto sigue un ley
de potencias:

Considerando n = 3
& +em = C(o, +0m)°.
aproximando el trinomio a:
g + & ~ Co2 + 3002 0,.

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

Em = C’J,?;L

g, =3Co20,.
La viscosidad efectiva para el manto es:

Om 1

Neffm = a = 00-72%.

(2.72)

Y la viscosidad efectiva para el rebote es:
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o 1 1

Neffr = g = 300_7271 = 377@ff,m‘

(2.73)

Para el caso no newtoniano, la velocidad de deformacion y el esfuerzo de la recupe-
racion postglacial definen una viscosidad efectiva que es un tercio de la viscosidad
efectiva asociada con la conveccion del manto. Una tasa de deformacién tipica para
la conveccién del manto se obtiene dividiendo una velocidad de 50 mm/ano por una
profundidad de 700 km; Se obtiene ¢ = 2.3 % 10755~ !. el producto de esta velocidad
de deformacién con la viscosidad newtoniana de 10?! Pas inferida a partir de datos
de rebote postglacial da una tensién de conveccién del manto de 2.3 MPa. Si el man-
to no es newtoniano, la viscosidad efectiva de la conveccién del manto seria 3 veces
mayor, por lo tanto la tension de conveccién es de 6.9 MPa. Teniendo en cuenta
las muchas incertidumbres implicadas en la deduccion de la viscosidad y el nivel de
esfuerzo en el manto, un factor de incertidumbre 3 asociado con la ley reolégica no
es demasiado grande. Los estudios del rebote postglacial proporcionan informacion
importante sobre la reologia del manto, pero es dudoso que puedan discriminar entre
una reologia lineal y una reologia de tercera potencia [Shubert y Turcotte, 2002].

€ -— ————WV———F—--G,—

r

gl ——

(&) (&)

Figura 2.3: La velocidad de deformacién y el esfuerzo asociados con el rebote postglacial €,
y o, respectivamente con respecto a la velocidad de deformacion y al esfuerzo asociados con la
conveccién del manto e, y oy, respectivamente para (a) una reologia lineal y (b) una reologia
cibica. Tomado de Shubert G y Turcotte (2002)

A demas de estudiar la reologia del manto mediante el rebote postglacial, se realiza-
ron estudios sobre la mineralogia 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, demostrandose que el manto superior es un fluido no newtoniano
con una viscosidad efectiva dependiente de la exponencial inversa de la temperatura
y la presion. Para el manto caliente, actiian los mecanismos de fluencia de difusion
y dislocacion juntos para generar una viscosidad compuesta, sin embargo la fluencia
por difusion domina a temperaturas mas frias y tamafios de grano mas grandes,
mientras que la fluencia por dislocacion domina a tasas de deformacién mas altas
y no depende del grano. Hay que tener en cuenta las limitacion 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 sismicas, detectan menos anisotropia en el manto inferior, lo que
conlleva a suponer que el manto inferior puede deformarse principalmente por fluen-
cia de difusién [Savage, 1999; Mainprice et al., 2005], mientras que el manto superior
su principal mecanismo de deformacién es por dislocacién, como se describe en la
Figura (2.4). Actualmente se estan implementando nuevas técnicas para facilitar los
experimentos de deformacion a las presiones y temperaturas apropiadas para las fa-
ses de transicién (wadsleyita) y del manto inferior (perovskita) [Shubert y Turcotte,
2002; Cordier et al., 2002; 2004; Valera, 2010; Billen, 2008].

Basaltic crust

on +dislocation creep
OW strain rates)

Perovskite + MgO
diffusion + dislocation creep ?  ~3x10" Pa s

Figura 2.4: Reologia de la placa y del manto. Se muestran los principales mecanismos de de-
formacion que afectan la placa y la reologia del manto: fluencia por dislocacion y por difusién,
reduccién del tamano de grano, fronteras del cambio de fase, temperatura, contenido de agua y
composicién. Tomado de Billen (2008)

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

n = noeTHAT  THAT (2.74)
donde 7y es la viscosidad de referencia, A, es la energia de activacion efectiva no
dimensional, A7 es la compensacién de temperatura de 0.1 en cada capa. Las varia-
ciones de viscosidad se encuentran entre 2 * 10'° Pas a 2 * 10?3 Pas, consistentes con
observaciones de las tasas de deformacién sismica [Billen et al., 2003]

Nidamero de Rayleigh y su relacion con la conveccién del manto

La conveccion 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




2.2.3

2.2 Caracteristicas del manto y de la placa subductante 23

temperatura; la difusion y la adveccién son las maneras de producir intercambios
de energia entre las moleculas que componen el fluido. El nimero adimensional de
Rayleigh caracteriza la relacién entre las fuerzas de flotabilidad y resistencia viscosa;
denomindndose nimero de Rayleigh critico (su valor es 2000) al punto a partir del
cual cualquier perturbacién en el sistema inicia el movimiento convectivo del fluido
[Valencia, 2005]. Para valores altos de Rayleigh la conveccién y el transporte de calor
son rapidos. El numero de Rayleigh que caracteriza el manto debe ser del orden de

10° a 107, el cual depende de la escala de conveccién y de las propiedades fisicas.
[Anderson, 1989].

pgooATd3
Koo
R, es una medida del grado de conveccién debido a las variaciones de densidad
inducidas térmicamente a AT, en un fluido con viscosidad 7 en un campo gravitatorio
g. Esto es para un capa de fluido de profundidad d, con una diferencia de temperatura
superadiabatica AT entre la parte superior e inferior [Anderson, 1989].

RCL (2.75)

Transiciones de fase y Pendiente Clapeyron

Las transiciones de fase es uno de los fenoménos mas importantes en el manto, ya
que generan como consecuencia efectos relevantes en la conveccién y su estudio se
ha centrado principalmente en el sistema del olivino puro. De acuerdo al modelo
petrolégico clasico 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 sismicas observadas. A 410 km el olivino experimenta reacciones exotérmicas
que lo transforman en polimorfos de alta presion con estructura de espinela, de
donde el a-olivino se transforma a f-Wadsleyita y en la discontinuidad de 660 km
la transicién de 7-espinela cambia a perovskita (pv) y magnesiowistita (mw). Di-
chas transiciones de fase van acompafniadas de un aumento de densidad como en la
velocidad de ondas sismicas [Jeanloz y Thompson, 1983; Valera, 2010].
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Figura 2.5: Proporcién de varios minerales como funcién 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 Ap entre
fases y la pendiente de Clapeyron v = dP/dT de la transicién, la cual caracteriza
una transicién 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)).

A

Curva Clapeyron

Espinel

Olivino

>

T

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 AS [Chirstensen 1995; Inédito]:

_AS Qi
TTTAV T AT

donde T es la temperatura absoluta, Ap es la densidad media (geométrica) entre dos
fases, AV es la diferencia de volumen especifico, ()1, 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 transicién 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 Ap, Qr v v son positivas. Para la transicion de fase de 660 km, existe una
descomposicion de los componentes oxidos se dice que la transicion de fase es de
tipo endotérmico con Ap > 0 y por lo tanto () y v son negativos. La estabilidad o
inestabilidad de la transicién de fase univariante, estd determinada por una serie de
efectos, tales como la dilatacion térmica del material y el desplazamiento del limite
de fase acoplada con la diferencia de densidad entre las fases [Schubert et al., 1975].

(2.76)
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Evolucion de la placa subducida y su interacciéon con el manto inferior

La evolucion de la placa subducida puede estar afectado por un sin fin de procesos
fisicos que generan como consecuencia modificaciéon geometrica o en su forma de
subudccién; muchas de estas modificaciones estan relacionadas con su interaccion
con el manto. Mediante tomografias sismicas se ha observado placas que penetran
el manto inferior y placas que por el contrario se estancan y aplanan en la zona
de transicion, placas que poseen una subduccion inclinada y que después de cier-
to tiempo empieza a dominar la subduccon subhorizontal. Dichos comportamientos
aun se encuentran en investigacion ya que pueden existir diversas razones relaciona-
das con la fisica del manto que conlleven a las diferentes formas de subducciéon que
se observan en la tomografia sismica. Como ejemplo de lo mencionado, la paradoja
de placas de gran edad que se estancan en la zona de transicion, mientras placas
relativamente jovenes que penetran la zona de transicion y el manto inferior; de
alli se explora la variedad de mecanismos que afectan la flotabilidad de la placa, su
reologia, el comportamiento del manto y sus efectos de flujo a gran escala.

La evolucién de las placas subducidas depende la geometria impuesta por el ambien-
te tecténico y de las fuerzas que favorecen su subduccién 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 subduccién incluyen
el empuje de la trinchera, la flotabilidad negativa debido a anomalias térmica frias
y la elevacién de la transicién de fase de olivino a wadsleyita a una profundidad
de 410 km. Las fuerzas de resistencia incluyen la flexion de la litosfera y la friccion
entre el acoplamiento de placas a poca profundidad, el cizallamiento viscoso en el
manto y las fuerzas de flotabilidad positivas debido a la transicion de fase de espinela
a pervoskita y magnesiowustita a una profundidad de 660 km y las anomalias de
presién inducidas por el flujo [Billen, 2008].

Cada una de las fuerzas mencionadas anteriormente depende de la historia de subuc-
cién como la edad y reologia de la litosfera subductante, la velocidad de hundimiento
y la duracion de la subduccion; las cuales juegan un papel fundamental en la dinami-
ca de la placa y cada una de ellas bajo ciertas circunstancias se vuelven mas o menos
importantes. Por ejemplo, los modelos de subduccién temprana supusieron que los
terremotos profundos estaban relacionados con el calentamiento rapido de placas y
por lo tanto la flotabilidad negativa se limito al manto superior [Toksév et al., 1971],
sin embargo la teoria de terremotos controlados por los comportamientos térmicos
fue reemplazada por mecanismos que dependen de los cambios de fase. De alli 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 subduccién y las fuerzas de cizalladura viscosa que se oponen [Billen,
2008].
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Lower mantle

Figura 2.7: Tlustracién de fuerzas que acttian en el placa, las fuerzas que incluyen flotabilidad
negativa causada por anomaias térmicas de una placa fria 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 subudccioén, la placa comienza a experimentar reacciones fisico-
quimicas que daran origen a transiciones de fase debido a la temperatura y la presion,
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 liberaciéon 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 mas frias de las placas, la cinética de reaccion
puede ser tan lenta que la fase de baja presion 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 esperaria que el olivino en el
nicleo de placas de subduccion rapida se preservaria hasta profundidades de 550
km; si la cinética de reacciéon lenta juega un papel importante, la discontinuidad
de 410 km deber ser deprimida en lugar de elevada para los lugares mas frios de
la placa (Figura 2.8). Para 660 km, si la cinética de reaccién es lenta, puede jugar
un papel importante en el hudimiento de la placa en el manto inferior, lo cual
estaria controlado por el tiempo de difusién térmica necesaria para calentar las
partes mas frias del material acumulado en la zona de transicién de la tal manera
que se produzca la transformacién de fase [Chirstensen, 1995].
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Valcanic High Heat Flow
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Figura 2.8: Estructura térmica de una litosfera descendiendo incluyendo los limites de la
transiciéon olivino-espinel y espinel-6xidos. Las lineas delgadas representan las isotermas, notese
la elevacion que existe en el cambio de fase olivino-espinel y la depresién en la transicién espinel-
6xidos. (Tomado de Turcotte y Schubert,1982)

En la discontinuidad de 660 km la transformacién 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 mas fria que el manto ambiental.
Cuanto més pronunciada sea la pendiente de Clapeyron mayor sera 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 transicion. Dicha resistencia al hundimiento probablemente podria
afectar la circulacién térmica y quimica 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 subudccién 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 podria hundirse debajo de 660
km) y recuperan su flotabilidad negativa. De alli 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, acompanado con un retroceso de
la trinchera. Las estimaciones experimentales para la pendiente de Clapeyron en la
transicon ringwoodita a perovskita+magnesiowustita estan 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 interaccién de las placa con
la zona de transicion 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 limite superior
e inferior; (2) la forma y la resistencia de la placa cuando comienza a interactuar
con el limite, 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 deflexién en la frontera del manto inferior se
describen como un parametro de flotabilidad de fase, una medida de la flotabilidad
local debido a la transicién de fase comparada con la fuerza motriz de conveccién
térmica total [Christensen y Yuen, 1985].

Para placas viejas la transicion de fase puede retrasarse cinéticamente, esto reduciria
la flotabilidad negativa de las placas mas antiguas y ayudaria a su estancamiento
en la zona de transicion. Al hundirse las placas desarrollaran una forma maéas redon-
deada, debido a que es mas eficiente que la geometria plana con la que inician la
subduccion. Las placas aplastadas en la zona de transicién 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 retirara mientras la placa se subduce,
entre mas tiempo necesite para doblarse, mas retroceso ocurrira. 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].

Efectos reologicos secundarios

Ya se menciono 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
transiciéon; sin embargo, otras caracteristicas como el contenido de agua, el tamano
de grano y la composicién también juegan un papel importante en la evoluciéon de
la placa cuando interactiia con el manto.

Concentracién de agua

La concentracion de agua en el olivino puede variar de 10 ppm-H/Si a més de 3000
ppm-H/Si, lo que conduce a cambios en la viscosidad, generando probablemente
como consecuencia disminucion de la viscosidad en la cuna del manto y un aumento
de la viscosidad de una porcion del manto litosférico que se deshidrata por la fusion
de la trinchera, en regiones donde la baja viscosidad se desarrolla con el tiempo en
respuesta a la deshidratacion, la reduccion de viscosidad conduce a un conveccion
de pequena escala.

El transporte de aguas profundas por placas subducidas y su deshidratacion afectan
las propiedades fisicas de los materiales en el manto y pueden modificar la dinamica
de la placa; los materiales atrapados en la zona de transiciéon se reciclan en todo el
manto, lo que es consistente con evidencia geoquimica, logrando clasificar diferentes
etapas de deshidrataciéon de la placa, la cuna del manto, el manto superior, la zona
de transicion 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 transicion se
sugiere que la deshidratacién debe ocurrir en la profundidad donde ocurre la trans-
formacion 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 humedas, donde las pendientes de Clapeyron para la discontinuidad de 410
km se vuelven mas inclinadas bajo condiciones hiimedas y su capacidad de contenido
de agua aumenta con temperaturas més frias [Billen 2008; Tajima et al., 2015].

Tamaino de grano

El efecto del tamafio de grano sobre la viscosidad se relaciona mediante la ley de
potencia de la fluencia de difusién sobre el tamafio de grano (Ver Billen, 2008, Ecua-
cién 7), ni el tamano medio de grano ni la variacién de tamano 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 recristalizacion reduce el ta-
maifio de grano, sugiriendo que en la mayoria de regiones del manto, los procesos de
reduccién y crecimiento de grano estan equilibrados [Hirth 2003; Hirth y Kohlstedt,
2003]. Sin embargo una excepcién importante a este modelo de tamafio de grano
equilibrado es el crecimiento después de las transiciones de fase en el interior de las
placas frias. En regiones con altas temperaturas del manto, el crecimiento de grano
después de la transicién de fase es rapido contrariamente a regiones frias donde el
grano puede retrasarse cinéticamente conduciendo a regiones aisladas con tamano
de grano pequeno y baja viscosidad [Rubie, 1984; Riedel y Karato, 1997; Yamazaki
et al., 2000; Billen, 2008].

Dentro de los posibles factores que podrian producir un estancamiento de la placa
se encuentra la disminucién de la viscosidad dentro de un placa fria debido a la
reduccion del tamano de grano, jugando un papel importante en el debilitamiento
de las placas y facilitando la flexién 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 parametros realistas obtenidos de experimentos de P-T altos y otras
observaciones geofisicas combinando la pendiente de Clapeyron, la alta viscosidad
del manto inferior, la velocidad de retroceso de la trinchera y los angulos de in-
mersion, sugiriendo que los efectos de la cufia de olivino metaestable y la reduccion
del tamano de grano dentro de una placa fria podrian no representar el principal
mecanismo de estancamiento de la placa, sino un mecanismo secundario [Goes et
al., 2017].
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Capitulo

Metodologia

Para el desarrollé de este estudio se usaron herramientas de modelado numérico
peralelizado, asistido por calculos efectuados en el clister de alto rendimiento Horus
del Centro de Geociencias. Los parametros de entrada para el modelo son basados
en informacién disponible en publicaciones cientificas, como la evolucién de la zona
de subduccién en los tltimos 20-30-40 Ma, dependiendo de la edad, la velocidad,
los pardametros asociados a los cambios de fase en la zona de transicion y las dis-
tribuciones de viscosidad [Christensen 1995; Sdrolias y Miiller, 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).

Citcoms

El Citcoms resuelve los problemas de conveccion térmica no lineal dependiente del
tiempo, mediante el método de elementos finitos usando su formulacién primitiva
variable (es decir, velocidad y presion) en tres dimensiones en geometria esférica .
Anteriormente el Citcoms era un software 3D cartesiano [Moresi y Gurnis, 1996]; sin
embargo, actualmente tiene incorporado geometria esférica, computacion en parale-
lo y un algoritmo multigrilla completo. Como se mencioné anteriormente Citcoms
resuelve la ecuacion de momento acoplada con la restriccién de incompresibilidad
(Ecuacién 2.24) mediante el algoritmo de Uzawa y usa el método de Galerkin-Petrov
para resolver la ecuacion de energia. La construccién de la malla es realizada me-
diante elementos hexaédricos (es decir ocho nodos de velocidad con funciones de
interpolacion trilineal y un nodo de presién constante para cada hexaedro, Figura
(3.1)), este tipo de geometria para los elementos fue escogida con el fin de determi-
nar con presicion la presion (es decir, la topografia dindmica) en un flujo de Stokes
incompresible.




31

\

Vﬁifv/
AN
V/ V/

\

Figura 3.1: Representacién del elemento con sus nodos de velocidad y presién

El uso de elementos hexagonales de ocho nodos significa que la esfericidad sélo se
realiza para cada elemento de manera aproximada. La malla numérica esté disenada
para tener una resolucion relativamente uniforme tanto en regiones polares como
ecuatoriales, evitando una resolucién 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 x N x M, representando la gran ventaja de que la computacion
en paralelo esta incorporada naturalmente mediante el cédigo de alto rendimiento
multigrilla, Figura (3.2) [Zhong et al., 2000].

Figura 3.2: Descomposicién en 3D de la malla en Citcoms para la descomposicién de computacion
en paralelo. Tomado de Zhong et al. 2000

Citcoms genera mallas y geometrias de dos maneras. De forma predeterminada pro-
ducirad una malla para una geometria regional que estd unida por lineas de latitud y
longitud constantes y la opcién de generar mallas globales con la aproximacion de
un cascarén esférico. Para una malla regional que es la que se usé en este estudio,
se generan mallas regulares con la opcion de refinamiento de la red en funciéon de la
latitud, longitud o el radio, de donde las coordenadas estaran definidas como: 6 (o
x) es la colatitud medida desde el polo norte, ¢ (o y) es la longitud este y z es el
radio, dichas coordenadas estan medidas en radianes. La ntimeracién de los nodos
es en la direccién z primero, luego en direccion x y finalmente en y. Esta convencion
de numeracién 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: Numeracién global de elementos. Izquierda: La numeracién del nodo global comienza
en la base de la flecha A (Omin, Gmin, Zinner) ¥ avanza de 1 en la base, hasta el nodo z en la
punta. Al llegar a la punta, la numeracién continia desde la base de la flecha B (nodo+ 1) hasta su
punta (2 nodos), y asf sucesivamente para todos los nodos en el plano ¢ = ¢y, Derecha: Después
de completar cada plano de z6, el indice ¢ se incrementa y la numeracién comienza desde (6,,in,
Zinner) cOmo a la izquierda. Tomada de Eh Tan et al., (2014), Citcoms

7
YO

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

Paralelizacion

El modelado de placas y su interaccion con el manto en 3D, requiere resolver ecua-
ciones matriciales con una cantidad considerable de incégnitas, 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 mas a las
observaciones se desarrollé la computacién paralelizada. En el Citcoms el dominio
es dividido en cuadriculas, donde cada division es resuelta por una computadora del
clister y es tratado como un problema individual de tamafio reducido. Localmente
el problema reducido es tratado mediante el gradiente conjugado o el algoritmo mul-
tigrilla, dicha divisién requiere un tratamiento especial para los nodos fronterizos de
cada bloque, para garantizar la convergencia. Para dicho tratamiento de los nodos
la implementacion de paralelizacion 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 divisién del dominio en bloques. Tomado de Vargas (2010)

MPI es una biblioteca estandar para progamacion en paralelo bajo el paradigma
de comunicacion de procesos mediante pasaje de mensajes. El codigo es ejecutado
simultaneamente 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]

Modelo Inicial

Para modelar la interaccién de la placa Cocos que subduce debajo de norteamérica
con la zona de transicién y el manto inferior, se escogié como lugar de estudio la
region 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 geometria esférica y es construido por el Citcoms mediante
la metodologia 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

Direccién Dimensién | Radianes
Latitud ¢ 9556.5 km 1.5
Longitud ¢ | 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 regién donde Cocos
presenta subduccién 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
ocednica 15 Ma.

El dominio es divido en 513 nodos en direccién latitudinal, 257 nodos en la direcciéon
longitudinal y 129 nodos en la direcciéon radial, para tener un total de 17.007.489 no-
dos y un total de elementos de 16.777.216. En cada direccién se le asocio un niimero
de procesadores que se encargaran de resolver el problema de manera dividida (ver
Figura 3.7), ocupando un total de 64 CPUS o niicleos de calculo. El dominio es
dividido de acuerdo con la cantidad de procesadores usados mediante la siguiente
relacion: 17x2—1=233,33%x2—1=065,65%2—1 =129y 129%2 —1 = 257; esto es
con el fin de que los procesos de calculo puedan ser resueltos de manera equilibrada.
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=513 nodos
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0=25Tnodos
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r=129 nodos
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Figura 3.7: La direccién latitudinal poseera la mayor cantidad de nodos por lo tanto se usaron
8 procesadores en esta direccion, la direccion latitudinal 4 procesadores y el direccién radial 2
procesadores.

Inicialmente la parte superficial del modelo es dividido en una litosfera oceanica
de 15 Ma, una litosfera continental de 70 Ma, y cuatro capas que representaran el
manto superior, zona de transicion, una capa de baja viscosidad y el manto inferior
(Figura 3.8). La temperatura de la litosfera es constante y varia con respecto a
la profundidad de acuerdo con la edad inicial de las placas; siendo T = 0° en la
superficie y la distribucién de temperaturas de las placas dependeran de su edad
y espesor. En la parte inferior se impone una isoterma con 7' = 1 y con condicion
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 geometria.

Litosfera

Zona de transicion

?Capa de Baja viscosidad

Manto Inferior

Manto Inferior
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Figura 3.8: Capas que componen el dominio de estudio

Entre la placa continental y la placa oceanica se crea un artificio numérico deno-
minado canal de baja viscosidad (0.1 * 10*'Pas) 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 subduccién. La Trinchera
es ubicada en la mitad del dominio que dependiendo del problema podra permane-
cer estacionaria o moverse junto con la placa continental. La velocidad de la placa
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oceanica puede ser constante o variable mediante la construcciéon de un grupo de
archivos con la informacion de la velocidad de la placa oceanica durante un periodo.

20KM
->

P. oce

\\ Canal de baja Viscosidad
\ 0141021 Pa$

P. cont

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

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

o ftemperature
viscosity -1.000e+00
1.000s+02 £
E 075
75005 E
805 pos
25075 oo

I 1.0008-01 £0.000e+00

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

Para rastrear el movimiento de la litosfera oceanica 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 subduccién

Una de las problematicas de modelar la subduccién de placas, es la imposibilidad
de conocer su historia tectonica, por ejemplo, se desconoce la geometria 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 angulo de buzamiento. Estos modelos se ge-
neraron incorporando dos velocidades de placa ocednica de 5 cm/afo y 7 cm/ano
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/ano),
-10.000 (-4.9 cm/ano),-15.000 (-7.42 cm/ano) y -25.000 (-12.34 cm/afio) para velo-
cidades de placa continental de 5 cm/ano y 7 cm/ano 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/ano se debe realizar el siguiente calculo:

u;@.
Ry
donde u; corresponde al valor adimensional, kg es la difusividad térmica y Ry es el

radio de la Tierra.

21.1 M.a. I 12 M.a.

Figura 3.12: Modelo A inicial, con una velocidad de placa continental de 7 cm/afio y una ve-
locidad variable de frontera inferior de —12.34 c¢m/afio, numérica y adimensionalmente este valor
corresponde a —25000. El modelo se construyé6 con 500 pasos, es decir durante 40 M.a.

‘ 10 M.a. | a.
izf o

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

(3.1)

U; =

)
)
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Figura 3.14: Arriba se identifica el modelo inicial Ael cual fue obtenido en un tiempo geolégico
de 21 Ma y abajo el modelo inicial B, con 300 pasos de tiempo con tiempo geolégico 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 inclinacién y velocidad de placa subductante
(Figura 3.14) se realizaron con el fin de determinar como la geometria 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 Ocedanica; los resultados obtenidos son comparados
con la tomografia sismica 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 tomografia
sismica de Husker y Davis (2009) no identifican dicho hundimiento en el manto
inferior, sugiriendo que la placa penetra en la zona de transicién, pero no es continua,
terminando a 570 km de profundidad.
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Figura 3.15: Tomografia sismica obtenida de Gorbatov y Fukao, (2005), los resultados finales
son comparados con esta tomografia y se escogerdn los que mejor se aproximen a su geometria
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Division del estudio realizado

A continuacién se mostrard un diagrama de flujo con los pasos seguidos en el desa-

rroll6 de este estudio.

El estudio realizado
se divide en:

Y

1. Construir modelos con placa

Se escogieron dos modelos
>

subducida inicial

¥

2. Se realizaron modelos incorporando
distintas distribuciones de viscosidad

para la zona de transicién y el manto

los dos modelos contruidos con anterioridad

y una velocidad de placa constante oceanica

de 7 cm/afio.

con geometria de placa diferentes

inferior tomando como condicidn inicial —>»

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 limite superior
del manto inferior. El canal o capa fue propuesto
por Torii y Yoshioka (2007), para obtener el estancamiento
de la placa del Pacifico por debajo de Japdn. Su origen es

desconocido

¥

3. Una vez obtenidos modelos con

la velocidad de la placa continental y de la

trinchera.

¥

4. Cuando se restringen los valores

de viscosidad para el manto —————

nferior de tal manera que la placa se hundd

n él, se incorporan las transiciones de fase

Y

distribucion de viscosidad, se incorpora —>

5. Finalmente los modelos
que se aproximen mas a lo observado
en la tomografiasismica se les incorpora
la velocidad variable de la placa ocednica

durante los dltimos 40 Ma.

I (2005) y la velocidad variable de la placa

1 cm/afio para la placa continental

y 1 cm/afio para la placa ocednica

Valores para las pendientes de Clapeyron
para la transicion de fase de 410 km y para

a transicion de fase de 660 km, junto con sus

respectivos nimeros de Rayleigh

Los resultados son comparados con

la tomografia sismica de Gorbatov y Fukao

pcednica durante los Ultimos 40 Ma fue obtenida
de Sdrolias y Miller (2007).
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3.0.4 Parametros modelados

A continuacion se exponen las diferentes constantes universales incorporadas en el
Citcoms para obtener las distribuciones de temperatura y viscosidad de la placa

Ocednica.
Tabla 3.2: Constantes incorporadas al Citcoms
Parametro Notacion valor
densidad de referencia del manto Po 3500 Kg/m?
Gravedad g 10 m/s?
Temperatura en la superficie T 0°
Cambio en la temperatura de CMB a la superfice AT 1500°
Radio Ry 6371000m
Coeficiente de expansion térmica Q@ 2% 1070 K1
Difusividad térmica K 1%107% m?/s
Viscosidad de referencia Mo 2 % 10%! PaS
Nimero de Rayleigh R, = % 1.3576 % 108

3.0.4.1 Cambios de fase

La flotabilidad de la zona de transiciéon es definida por la pendiente de Clapeyron
y el cambio de densidad. El cambio de densidad es expresado dentro del niime-
ro de Rayleigh de cambio de fase. El cambio de densidad en la transicion 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 niimero de Rayleihg del
cambio de fase es:

Bopngly

neo
Donde Ap,,g representa el cambio de densidad que ocurre en la transicién de fase
(olivino-espinel-perovskita), g es la gravedad, R es el radio de la tierra, n es la
viscosidad de referencia y k es la difusividad térmica.

Rph = (32)

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

Cambio de Mineral %Ap | Ap(Kgm™3) Rpon Referencia
410 km Olivino-Wadsleyite 3.0-17.0 100 1.293 % 10® | 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:

~ pogoRo

AT &
donde 7' es la pendiente no dimensional, a continuacion en la Tabla (3.4) se muestran
los rangos de valores usados:

(3.3)

Tabla 3.4: Distribuciones de la pendiene de Clapeyron usadas en este estudio

/

/

~v MPa/K Para 410 km ¥ v MPa/K Para 660 km y
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 transicion y el manto
inferior con respecto al valor de la viscosidad del manto superior. La viscosidad no
dimensional se calcula como:

(3.4)

donde 7y es la viscosidad de referencia 1y = 1 % 102! Pas y n es la viscosidad di-
mensional. A demés se agrega la capa baja viscosidad de 0.1 * 102! 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 transicion, capa de baja viscosidad y manto inferior

Viscosidad*10?' 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




Capitulo

Zona de subduccion mexicana

Este estudio se desarrollé tomando como region de estudio la zona central de México
donde la placa Cocos subduce de manera horizontal y cuyo origen y dinamica es uno
de los fenémenos mas controversiales. El régimen tectonico del area esta dominada
por la interaccién de la placa Cocos y Norteamérica y su limite esta representado
por la trinchera mesoamericana. El movimiento relativo de Cocos con respecto a
Norteamérica es de 5-7 cm/ano en direccion NE; sin embargo, su velocidad durante
los tltimos 40 Ma ha variado desde un valor minimo de 3 cm/afio hasta un maximo
aproximado de 18 cm/ano [Sdrolias y Miiller, 2006].

En el Tridsico medio tardio la subduccion de piso oceanico debajo del margen occi-
dental de América del Norte inicié6 como consecuencia de la extensién intracontinen-
tal asociada al rompimiento de Pangea, dicho escenario represent6 la subduccion de
las placas oceanicas Farallon y Kula debajo del continente norteamericano y formé
un punto triple con la placa del Pacifico. Hace aproximadamente 30-28 Ma la placa
Farallon que se deslizaba debajo de la placa Norteaméricana, se fragmenté redu-
ciéndose en placas menores de Juan de Fuca, Rivera y Cocos. [Valencia y Ortega,
2011]. Actualmente la subduccién de Cocos y Rivera junto con la subduccién pasada
de Farallén produjeron deformacién intraplaca significativa y un conjunto de arcos
volcanicos en México y Centro América. Aunque la subduccion fue activa desde el
Permo-Tridsico a lo largo de la placa Norteaméricana y desde el Cretacico superior
en el limite occidental de la placa caribena, el sistema de subducciéon actual a lo largo
de la trinchera mesoamericana (MAT) se desarroll6 solo en el Ne6geno. Durante los
ultimos 20 Ma se generaron cambios en el MAT como consecuencia de modificaciones
significativas en la geometria de la placa oceanica y dicho proceso dindmico quedd re-
flejado en la configuracion y distribucion de los arcos volcanicos [Manea et al., 2013].

Muchos estudios se han centrado en determinar la geometria 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
linea sismica VEOX (Veracruz-Oaxaca), los cuales muestran la compleja interaccién
de la placas Cocos-Rivera [Yang et al. (2009)] y la geometria en 2D de la placa Cocos




43

bajo el centro de México y el Istmo de Tehuantepec (Figura 4.1) [Pérez-Campos et
al., 2008; Melgar y Pérez-Campos, 2011]. Las imagenes tomograficas de Yang et al.
(2009) muestran la placa Rivera sumergiéndose inicialmente con un dngulo de 10°
a una profundidad de 20 km y luego su angulo se incrementa gradualmente hasta
una inclinaciéon de 40° en la region de trasarco, con un angulo de buzamiento de
70° debajo de la franja volcanica 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 mas 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 tomografia delos experimentos MARS [Yang et al., 2009], MASE [Pérez-
Campos et al., 2008] y VEOX [Melgar y Pérez-Campos, 2011]. La linea punteada representa el
borde truncado de la placas. El drea 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
mas escarpados a 50° cerca del limite de la placa Rivera-Cocos y 30° en el Istmo de
Tehuantepec . Hacia el oeste el angulo disminuye a 25°, sumergiendose ligeramente
menos debajo de la FMVB y tanto la placa Cocos como Rivera estan separadas por
una rasgadura ortogonal consecuencia de una pequena divergencia entre ellas, la cual
inicia al norte del volcan Colima [Yang et al., 2009; Ferrari et al., 2011]. En el extremo
norte de la FMVB occidental no existe placa sugiriendo la terminacién de subduccion
de litosfera ocednica 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 Leén, 2017]. En el centro se vuelve subhorizontal a 110-275 km de la trinchera
a una profundidad ~ 50 km y hacia la parte mas occidental el angulo de la placa
Cocos cambia a 30° [Pardo y Suaréz, 1995]. Las funciones receptor y la tomografia
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de velocidad sismica del experimento MASE muestran subduccién horizontal de
Cocos, durante 250 km debajo de la placa Norteamérica en la regiéon de Guerrero,
antes de pasar a una inclinacién mucho mas pronunciada de 75° en el margen sur
de TMVB y truncada a una profundidad de 500 km (Figura 4.2) segin 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 esta 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 mas hacia el sureste la continuidad de la placa
Cocos a través de 660 Km y cuya rotacion contraria a las agujas del reloj de la parte
menos profunda (placa Cocos) versus la subduccién hacia el este de la parte méas
profunda (placa Farallén) originé una placa con compleja distorsién.

____A Popocatépetl volcano and TMV B
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Figura 4.2: Tomografia sismica para el centro de México, donde no se identifica el hundimiento de
la placa Cocos en 660 km. Los colores representan el porcentaje de perturbaciéon de la velocidad de
onda P con respecto al modelos iasp91 [Kennet y Engdhal, 1991]. Los puntos de la grilla positivos
estan marcados con el signo positivo y los puntos negativos estdn 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 subduccién plana, la cual es evidenciada por la
migracion rapida del vulcanismo a los ~ 16 Ma lejos de la trinchera a mediados del
Mioceno y alcanzando su maxima extensiéon a ~ 10 Ma cuando empezd a emigrar
hacia el MAT (Figura 4.3) [Manea et al., 2013]. Este fenémeno atn estd abierto a
investigacion, ya que todavia no se conoce con exactitud la razén de la subducciéon
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 Panama sugiere la existencia de
una ventana de placa, la cual segiin Johnston y Thorkelson (1997) inicié entre 6 y
10 Ma.

20 Ma . -'? Ma Tuxtla volcanic

feld ___—
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—
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o slab subduction o MCVA
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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 volcanicas serian generadas por la compresién
del manto durante el aplanamiento de la placa y la creaciéon de cunas frias. Tomado de Manea et
al. (2013)

Con respecto a la edad, la zona de subduccion centroaméricana esté caracterizada
por una subduccién relativamente joven de litosfera oceanica que no excede los ~ 60
Ma. Para el Cenozoico temprano la subduccion de litosfera oceanica se encuentra en
un rango de ~ 25 a ~ 60 Ma. y se formé durante la extension del Pacifico-Farallon.
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 varia entre de
9-10 Ma , hasta aumentar a ~ 25 Ma en la cuenca de Guatemala. La dorsal activa
del Pacifico-Cocos intersecta la zona de subducciéon 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 limites Cocos-Nazca y Cocos-
Pacifico y la corteza recién formada migran hacia la trinchera de América Central
(Figura 4.4) [Sdrolias y Miller, 2006].
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Figura 4.4: Edad de la subduccién de Centroamérica, Arriba: estado actual. Abajo edades paleo-
ocednicas durante los iltimos 60 Ma. La escala a izquierda representan las distribuciones de edades,
siendo mas antiguas las partes que se encuentran en color azul. Las flechas negras indican la
velocidad absoluta y direcciéon de la placa. Las regiones grises representan la corteza no oceanica
incluyendo corteza continental, arcos volcanicos y mesetas ocednicas. Las delgadas lineas negras
representan los limites de las placas. La delgada linea negra con circulos rojos denota el borde de la
trinchera y cada circulo rojo marca la distancia a lo largo de ella separados entre si, cada 500 km.
El pequenio grafico de izquierda es un perfil de edad de litosfera subductora a lo largo del limite de

la trinchera. Las partes azules y verdes representa la evoluciéon de corteza ocednica muy antigua.
Tomado de Sdrolias y Miiller (2006).

El retroceso de la trinchera en América Central varia a lo largo de ella debido prin-
cipalmente al cambio de geometria de la placa Cocos a lo largo del margen. La
componente actual de convergencia aumenta hacia el Sur de 2 cm/ano en el norte a
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10.5 em/ano en el sur. Las velocidades de convergencia més rapidas se experimentan
en el Cenozoico temprano, asociada con con la subduccién de Farallon cuando la
tasa de convergencia alcanza un maximo de 18.5 cm/ano en el norte y 16 cm/ano
en el Sur [Sdrolias y Miiller, 2006]. En México la placa Cocos subduce de ~ 5 —9
cm/ano y Rivera a ~ 3 cm/ano, mientras que a trinchera retrocede a ~ 0.5 — 1
cm/ano y en centro América avanza a una tasa mayor de ~ 2.2 cm/afo, tomando
como marco de referencia el punto caliente Indo-Atlantico [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/afio, después de ~ 50 Ma disminuyé a ~ 2 cm/afio
en el norte y ~ 1 cm/ano en el sur, entre los ~ 12 y ~ 17 Ma su velocidad increment6
a 3-4 cm/afo y después disminuy6 de ~ 1 — 2 cm/ano [Sdroliar y Miiller, 2006].
Actualmente su velocidad es de ~ 1 —2 cm/ano incrementado hacia la direccién este
de México [Manea et al., 2013].

Interaccion de la placa Cocos con la zona de transiciéon y el manto inferior

Gorbatov y Fukao (2005), realizaron un estudio de tomografia sismica en México.
Dichas tomografias del manto medio muestran un cinturién largo y de alta veloci-
dad que se extiende en una direccién Norte-Sur América la cual se supone como la
subduccion remanente de la placa Farallén, a demas se logra observar que la placa
subductante Cocos esta desgarrada de la antigua placa Farallon que se sumerge con
un echado al noreste y con rumbo oblicuo al eje de la trinchera. Esta configuracion
de la placa esta bien delimitada por la actividad sismica intermedia y la actividad
volcanica de la FMVB. Més al sur de la placa, el desgarre de la placa subducida
contintia desde la parte mas profunda de Farallon hasta la parte de Cocos més su-
perficial, pero con considerable distorsion 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 subduccién plana hundiéndose en la zona de
transicion y el manto inferior, su geometria es algo caracteristico ya que en la zo-
na de transicién se observa una pequena horizontalizacién de la placa. Goes et al.
(2017) exponen que el aplanamiento de las placas en la zona de transicion es debido
a los cambios endotérmicos de fase, los cambio de viscosidad y un retroceso rapido
de la trinchera; sin embargo, el retroceso rapido solo aplica para placas viejas y muy
viscosas lo que es contrario para la placa Cocos. En la bibliografia atin no se conoce
muy bien la causa de la subduccién plana y la geometria que toma la placa en el
transcurso de su interaccion 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 dangulo de buzamiento desde més o menos al oeste-este en el manto
superior, por debajo de México paralelo a FMVB y més 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 seccién 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 configuraciéon 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 subduccién superficial no esta claramente representadas por las velocidades mas
altas circundantes, la conexién entre la subduccion superficial y profunda puede ob-
servarse en la figura anterior de Gorbatov y Fukao (2005). Mediante las tomografias
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 més profun-
da interpretada como la placa remanente de Farallon aun atrapada en el manto
superior-inferior, que parece continuar mas hacia el norte a 35°N y es truncada al
este por la zona de fractura de Mendocino [Fukao y Obayashi ,2013].

slow 1.5%

1.5% fast

Figura 4.5: Secciones de imdgenes de la placa Cocos. Arriba, a la izquierda, imdgenes de la parte
norte del arco de América Central a lo largo de los perfiles A-E. Abajo,a la derecha imigenes 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 demas diversos casos en los que las placas quedan
estancadas en la zona de transicién 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 Sudamerica. Algunos estudios muestran relacion
entre las placas estancadas y su estructura térmica estimada (basada en la edad y
su velocidad de subduccion), de hecho las placas estancadas mas comunes son en
el Pacifico 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 Pacifico, cuya litosfera subductante
es relativamente joven (0-50 Ma). Sin embargo, no existe una correlacién simple
entre la inmersion de la placa con sus parametros cinematicos, llevando al problema
del estudio de las placas con su interaccién del manto inferior a grandes compleji-
dades. Muchos de los estudios han concluido que las anomalias del manto inferior
corresponden a volimenes de material mas grueso que las placas del manto superior,
incluso con las limitaciones de la resolucion sismica, 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].

slow15% NN OO 1.5% fast

Figura 4.6: Secciones de imégenes de la placa del Pacifico. 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 Farallon, los movimientos registrados por Sdrolias y Miiller (2006), os-
cilan entre ~ 5y ~ 10 cm/afio y existe una relacién 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 traccion de las placas en
el manto superior. Algunos sectores de la placa Farallon se movieron notablemente
rapido (> 15 cm/ano), dichas velocidades segiin Goes et al.(2008) se deben a la pla-
ca aplanandose y hundiéndose en el manto inferior y la creaciéon de una circulacion
de conveccion en el manto entero en oposicion a la células de conveccion del manto
superior. Por otro lado los engrosamientos observados en la tomografia se han rela-
cionado con la deformacién de la placa durante el hundimiento en el manto inferior,
de donde existe una relacién entre los movimientos de la trinchera y la inmersion
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de la placa, es decir, algunas placas que parecen aplanadas en la zona de transicion
debieron haber sufrido retrocesos de la trinchera de 2cm ~ 10 cm/ano en algun
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
transicion.

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
compresiéon 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 Pacifico debajo de Japén como consecuencia de un
retardamiento de los cambios mineralégicos, es decir la depresién excesiva sismoélogi-
camente observada es explicada mediante una transicién 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 fria que el manto circun-
dante, proporcionando asi 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 ain 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 geometria.




Capitulo

Resultados y Discusion

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

Lo anterior es con el fin de generar placas con diferentes geometrias finales cuyos re-
sultados se comparan con la tomografia sismica del perfil BB’ de Gobartov y Fukao
(2005) para la zona de subduccién 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 transicion y el manto inferior sin incorporar: velocidad
de la trinchera, velocidad de la placa continental, transiciones de fase; y con una
velocidad de placa oceanica de 7 cm/ano, donde dicho valor representa el promedio
de la velocidad de la placa Cocos durante los tltimos 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/afio y velocidad de
trinchera de 1 c¢cm/afio, junto con distribuciones de pendientes de Clapeyron para
la discontinuidad de 410 km y 660 km. Por ultimo se construye un archivo con la
velocidad de la placa Cocos durante los tltimos 40 M.a. (Tomado de la figura 16
superior derecha a 1000 km, de Sdrolias y Miiller, 2006) y se incorpora como condi-
cion de la frontera superior del modelo al Citcoms para finalmente obtener modelos
cuya geometria y cineméatica se aproximen a las observaciones.

Durante todo el proceso se realizan diferentes comparaciones entre modelos con
y sin transicion de fase, con velocidad de placa ocednica 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 afios en tiempo geoldgico, 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 condicién inicial de la geometria de la placa Cocos
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poseian la velocidad en la parte inferior del dominio, los demas 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 metodologia, cuyo tiempo de computo para cada uno de las simulaciones era
generalmente de 16 horas.

El tiempo final de simulacion en las figuras que muestran los resultados representan
el tiempo en M.a. a partir del cual termina la simulacién; es decir, la simulacion
inicia de 40 M.a. y su tiempo empieza a descender hasta un tiempo x en M.a., que
representaria el presente. A demaés se coloca el tiempo de evolucién geodinamica
computacional; es decir, Tiempolnicial-TiempoFinal; para representar el tiempo de
evolucion geoldgica de los modelos.

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

La geometria de la placa oceanica varia notablemente a medida que interactia con
el manto. Propiedades tales como la viscosidad del entorno juegan un papel clave
en la modificacién de la geometria de la placa y a demas puede favorecer el hundi-
miento en el manto inferior o por el contrario producir su estancamiento en la zona
de transicion.

En esta seccion se crean modelos incorporando la distribucién de viscosidad pa-
ra la litosfera, manto superior, zona de transicién, capa de baja viscosidad y manto
inferior con los valores de la Tabla (5.1); con una velocidad de placa ocednica de 7
cm/afo 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 continuacion se incorporaron tanto a
los modelos de forma inicial de la placa A y B. Los modelos con condicion inicial
A tienen una inclinacion de placa ocednica menos pronunciada a diferencia de los
modelos con condicién 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 transicion, capa de baja viscosidad y manto inferior, para los modelos con
condicién inicial A y B; los cudles estaran enumerados de 1 a 4, tanto para los
modelos con inclinacion de placa inicial A como para los modelos con inclinacion de
placa inicial B

Viscosidad*10?! 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 continuacién se muestran las distribuciones de temperatura y viscosidad generadas
a partir del modelo con condicién inicial A (Figura 3.12). La edad de la placa
oceanica es de 15 Ma y de la placa continental es de 70 Ma. La placa continental
se construye numéricamente a partir de la distribucion de temperatura de la placa
ocednica. La velocidad de la placa ocednica es de 7 cm/afio y la placa continental
junto con la trinchera se mantienen estacionarias. No se incorpora las transiciones
de fase. Estas consideraciones son vélidas tanto para los modelos construidos con
condicion inicial A como para los modelos con condicion inicial B. La geometria de la
trinchera se mantiene constante y es representado por una linea recta en superficie.

Modelo Al
Velocidad de placa continental =0.0 cm/afio
Velocidad de trinchera=0.0 cm/afio
Velocidad de placa ocednica=7cm/afio
Edad de placa continental=70 Ma
Edad de placa oceanica=15 Ma

Modelo Inicial

Evolucionando durante 500 pasos de tiempo

Tiempo inicial de simulacién: 40M.4.

| Modelo incorporando distribucion de viscosidad de: (100,1,2,0.1,5)¥10~21 Pas,

femperamve ‘ I

00e+00
Tiempo final de la simulacién: 18 M.a. 100094}2
Tiempo de evoluciéon geodindmica: *
Tinicial-Tfinal: 22 M.a. -
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Figura 5.1: Temperatura y viscosidad del modelo A1, para una distribucién 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 geoldgico transcurrido es de 22 M.a. La velocidad de la placa ocednica es de 7 cm/afio y
las placa continental junto con la trinchera estan en reposo.
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— Modelo A2,A3,A4 o
| Velocidad de placa continental =0.0 cm/afio E‘-y“"”e*m
07 Velocidad de trinchera=0.0 cm/afio Srss
ks Velocidad de placa ocednica=7cm/afio s
k. Edad de placa continental=70 Ma E o
Eomm Edad de placa ocednica=15 Ma 'woue_o

Modelo Inicial

Tiempo inicial de simulacion: 40 M.a.
Modelo A2 con distribucién de viscosidad: (100,1,5,0.1,10)*10~21Pas

v S

TiEanp firrllddeiginagideidnMe6 M.a.

Modelo A3 con distribucidon de viscosidad: (100,1,5,0.1,20)*10"~21Pas

& T

Tierrso final @desshinadpaion: M« M.a.

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

TiemaainAecsifuIRsHN dAM.2.

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 Al y A2 se logran hundir con en el
manto inferior con una geometria 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
ocednica es de 7 cm/ano y las placa continental junto con la trinchera estdn en reposo. La edad
de la placa continental es de 70 Ma y de la placa ocednica es de 15 Ma. El tiempo de evolucién
geodindmica 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 direccién con-
traria a su movimiento debido a la viscosidad del manto superior, zona de transicion
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y manto inferior. Dicha resistencia provoca modificacién en la geometria de la placa
como se observa en las figuras (5.1) y (5.2). Para el Modelo Al y A2, la placa logra
hundirse en el manto inferior sin dificultad alguna y su geometria 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 mas que la del manto superior, la placa pe-
netra dificilmente en el manto inferior y su morfologia es totalmente inconsistente.
A superficie en los modelos Al y A2 se identifica la subducciéon plana, lo que es
coherente con la zona de estudio de este trabajo.

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

temperature viscosity
E1.000e+ClO 1.000e+02

075

~N
o
Q
]
o

fos

i Hm\mm

50.05

{1
N
o
o
<
o

025

0.000e+00 E 1.000e-01

Figura 5.3: Temperatura y viscosidad de los modelos Al y A2 comparados con la tomografia
sismica de Gorbatov y Fukao (2005), se identifica la subduccién plana de la placa lo que es consis-
tente con la subduccién plana de Cocos debajo de Norteamérica. La velocidad de la placa ocednica
es de 7 cm/ano y las placa continental junto con la trinchera estdn en reposo. La edad de la placa
continental es de 70 Ma y de la placa oceanica es de 15 Ma.

A pesar de la heterogeneidad del interior del planeta que genera como consecuencia
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que todas las zonas de subduccién varien 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 hipdtesis 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 morfologia, dicha resistencia genera modificaciones erraticas en la
geometria de la placa alejandose de lo que se observa en las tomografia sismica de
Gorbatov y Fukao (2005). Los modelos cuya forma de placa puede llegar a ser com-
parable con las tomografias sismicas son aquellos cuya distribucion de viscosidad se
encuentra entre ((5 — 10) * 102'Pas) para el manto inferior (Figura 5.3).

Modelo B
femperatue Modelo B1 _
g Velocidad de placa continental =0.0 cm/afio e etz
s Velocidad de trinchera=0.0 cm/afo :

75005

Velocidad de placa ocednica=7cm/afio
Edad de placa continental=70 Ma
Edad de placa oceanica=15 Ma

0.000e+00 1,000e-01

{0 5 5005

025 25075

Modelo Inicial

Evoluciona durante 500 pasos
de tiempo numérico.
El estado incial parte de 40 M.a|

Modelo incorporando la distribucion de viscosidad de:(100,1,2,0.1,5/¥10"21Pas|

Y ol

Tiempo final de simulacién: 17.67 M.a
Tiempo de evolucién: 22.33 M.a.

Figura 5.4: Temperatura y viscosidad del Modelo B1, para una distribucién de viscosidad de
(100,1,2,0.1,5) x 10*! Pas. El modelo evoluciona durante 500 pasos de tiempo, partiendo de 40
M.a. El tiempo geolégico transcurrido es de 31.52 M.a., La velocidad de la placa ocednica es de
7 cm/afio y las placa continental junto con la trinchera estdn en reposo. La edad de la placa
continental es de 70 Ma y de la placa oceénica es de 15 Ma.
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— Modelo B2,B3
§ o Velocidad de placa continental =0.0 cm/afio e
- Velocidad de trinchera=0.0 cm/afio
§05 Velocidad de placa ocednica=7cm/afio :

E Edad de placa continental=70 Ma
E“° Edad de placa ocednica=15 Ma
0.000e+00

75025

25075

1.000e-01

Modelo Inicial

Tiempo inicialddevsimulacion: 40 M.a.

Modelo B2 con distribucion de viscosidad: (100,1,5,10,0.1,10)*¥10”~21Pas

VL

Tiempo final de simulacién: 14.48 Ma.
TiErepape dieaddella cioniazRrs 2 e

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

P

"R L S SRR s

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 geometria no tan deformada. La velocidad de la placa ocednica es de 7 cm/afio y las placa
continental junto con la trinchera estan en reposo. La edad de la placa continental es de 70 Ma y
de la placa ocednica 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 x 10*'Pas con una
forma de placa consistente. No se tomaron los modelos con viscosidad igual a 50 *
10?'Pas en el manto inferior, pues ya se sabfa de antemano mediante el modelo
A que no lograria hundirse en el manto inferior con una buena forma de placa. A
diferencia del modelo A, la subduccion plana se desarrolla durante menos distancia
identificindose gran variabilidad en la morfologias de las placas con respecto a los
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modelos escogidos como condicién 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) * 10?* Pas para el manto inferior (Figura

5.6).

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

temperature viscosity
E 1.000e+00 1.000e+02
=075 75025

250,05

(RERE)

=}
[}
(s}

25,075

TR v P TR
o
o

0.000e+00 1.000e-01

Figura 5.6: Temperatura y viscosidad de los Modelos B1 y B2 comparados con la tomografia
sismica de Gorbatov y Fukao (2005). Se identifica la subduccién plana de la placa lo que es
consistente con la subduccién plana de Cocos debajo de Norteamérica. La velocidad de la placa
oceédnica es de 7 cm/afo y las placa continental junto con la trinchera estédn en reposo. La edad de
la placa continental es de 70 Ma y de la placa ocednica es de 15 Ma.

La viscosidad juega un papel fundamental en la interaccién de la placa oceanica
con la zona de transicién y el manto inferior. En un caso real, la placa disminuiria
su velocidad de subduccién al interactuar con un manto méas viscoso que el manto
superior. Para placas viejas (Pacifico) sucederfa un proceso de horizontalizacién en
la zona de transicion y se crearia un proceso de acumulacion; después de cierto tiem-
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po descenderia finalmente en el manto inferior. Para placas jévenes como Cocos, la
horizontalizacién en la zona de transicion ocurriria en menor grado, el proceso de
acumulacion y deformacion seria mas rapido y tardaria menos tiempo en introdu-
cirse en el manto inferior. Sin embargo, la viscosidad del manto inferior no podria
ser considerablemente mucho mayor que la del manto superior; de presentarse este
caso, las placas serian incapaces de descender en el manto inferior y quedarian acu-
muladas en la discontinuidad de 660 km, afectando considerablemente el proceso de
conveccién 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 tomografias sismicas, placas que se hunden
profundamente en el manto inferior como Cocos y cuya geometria no se relaciona
con los modelos obtenidos para viscosidades mayores a 20 * 10*! Pas, y placas que
se estancan en la zona de transiciéon pero cuyo fenémeno no se debe sélo a la vis-
cosidad si no por un conjunto de propiedades fisicas del manto y de la placa que
son determinantes en el estancamiento de las placas o su hundimiento como se vera
mas adelante. De aqui se puede concluir que para la zona de subduccion plana de
la placa Cocos, la viscosidad del manto inferior no podria ser mayor que un factor
de 20 * 10! Pas con respecto a la viscosidad del manto superior, pues lo que se
observa en la tomografia sismica de Gorbatov y Fukao (2005) es un hundimiento
profundo en el manto inferior y su morfologia no se asemeja a la geometria de las
placas obtenidas para viscosidades mayores a 20 * 10! Pas.

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 niimeros de
Rayleigh para cada una de las discontinuidades de 410 km y 660 km, a los modelos
que incluian las diferentes distribuciones de viscosidad. A deméds para obtener las
condiciones cinematicas a superficie lo mas préximo a lo que se observa en la realidad
se le agrega a la placa continental una velocidad de 1 cm/ano y una velocidad de
1 ecm/ano 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

v MPa/K Para 410 km v v MPa/K Para 660 km 04
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 incorpord a los modelos Al, A2,
A3, A4, B1, B2, B3 y B4 , obteniendo un total de 48 modelos, los cuales representan
diferentes margenes de interaccién de la placa con la zona de transiciéon 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
subduccion y morfologia de la placa, como se aprecié en los modelos que incluian
solo distribucién de viscosidad y como se apreciara en las Figuras (5.7), (5.8) y (5.9).

Modelo Al
Clapeyron_410 Km: 3.5 MPa/K, Clapeyron 660 Km:-4.4 MPa/K
Vel_pla_oce; 7 cm/afio, vel_pla_con :1 cm/afio, vel_trinchera:1cm/afio
Viscosidad(100,1,2,0.1,5)*10"21Pas

Temperatura Viscosidad

29 M.a. .

l6.45 M.a..

24.01 M.a.

21.92 M.a.

‘ 19.15 M .

—_

21.92 M.a.

16.31M.a

16.31 M.a.

Figura 5.7: Temperatura y viscosidad derivados del modelo Al con viscosidades de:
(100,1,2,0.1,5)%10%! Pas, 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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Modelo Al
Clapeyron 410 Km: 3.5 MPa/K, Clapeyron 660 Km:-4.4 MPa/K
Velp pa_oce: 7 cm/aio, Vel Plda_C@m:1 cm/afio, Vel_trinchera:1cm/afio
Viscosidad(100,1,2,0.1,5)*10"21Pas

Temperatura Viscosidad

13.34M.a..
‘ 10.6 M.a..

o
oo
L N

3.78 M.a

7.37 M.a. .
' 3.78 M.a..

0 M.a. I

Figura 5.8: Temperatura y viscosidad derivados del modelo Al con viscosidades de:
100,1,2,0.1,5) * 102! Pas incorporando una pendiente de Clapeyron de 3.5 MPa/K para la dis-
(100,1,2,0.1, p p pey p
continuidad de 410 km y —4.4MPa/K para la discontinuidad de 660 km

7.37 M.a.

0 Mia.

En las Figuras (5.7) y (5.8) se empieza a identificar un régimen dominado por la
flotabilidad positiva. Las placas frias se aceleran en la transicién de fase de 410 km
por una fuerza en la misma direccion de su movimiento, producto de transformacio-
nes de fase exotérmicas, y son retardadas por fuerzas de flotabilidad positiva como
consecuencia de la transicion endotérmica en 660 km. Si la pendiente de Clapeyron
es lo suficientemente negativa las placas tenderan a horizontalizarse en la zona de
transicion y no se hundiran en el manto inferior asi su viscosidad sea muy pequena.
A continuacién, en la Figura (5.9) se comparara el mismo modelo con distribuciones
de viscosidad sin incorporar transiciones de fase y se compararan con la tomografia
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sismica de Gorbatov y Fukao (2005).

Modelo Al
Clapeyron 410 Km: 3.5 MPa/K, Clapeyron_660 Km:-4.4 MPa/K
Vel_pla_oce: 7 cm/afio, vel_pla_con:1 cm/afio, Vel_trinchera:1cm/afio
Viscosidad(100,1,2,0.1,5)*10" 21Pas

Comparacién entre modelos con y sin transicién de fase

" Sin transicion de fase Con transicion de fase ‘-
~ Temperatura y Temperatura y
I viscosidad viscosidad I,

Figura 5.9: Comparacién entre grafica de temperatura y viscosidad derivados del modelo Al
con viscosidades de: (100, 1,2,0.1,5)* sin transiciéon de fase (izquierda) con gréfica del modelo
A1l 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), asi como con el modelo de Gorbatov y
Fukao (2005)

Se puede observar la gran variacion de comportamiento y geometria de la placa
oceanica, entre modelos que comparten la misma distribucion de viscosidad con la
diferencia de la incorporacion de transiciones de fase. A la izquierda de la Figu-
ra (5.9) se expone la distribucion 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 pequenas y su morfologia permanece cuasi-constante a
lo largo de su viaje en el manto.

A derecha se expone el modelo Al de la Figura (5.9), con la misma distribucion
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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 litosfera
oceanica no logra penetrar el manto inferior al incorporarle la transicion de fase de
410 km y 660 km, por el contrario se horizontaliza y estanca en la zona de transicion.
Igualmente se identifica gran variacion en la geometria de la placa; la placa posee
considerable protuberancias que pueden ser generados por la acomodaciéon y hori-
zontalizacién de la placa en la zona de transiciéon. Al incorporarle la transicion de
fase, se obtienen una morfologia de litosfera oceanica que se aproximan de mejor
manera a lo observado en la tomografia sismica. A superficie, a pesar que la sub-
duccién plana no se haya distorsionado si se modificé con respecto a los gréaficos de
la izquierda, por lo tanto, la reologia del manto y las transiciones de fase modifican,
no solo, la placa a medida que interactta con el manto, si no que también modifica
su dinamica superficial.

Modelo B2
Clapeyron_410 Km: 3.5 MPa/K, Clapeyron_660 Km:-4.4 MPa/K
Vel _pla_oce: 7 cm/afio, vel_pla_con:1 cm/afio, Vel _trinchera:1cm/afio
Viscosidad(100,1,5,0.1,10)*10~21Pas

Temperatura Viscosidad

0 M.a. OM.a.

Figura 5.10: Temperatura y viscosidad para el modelo B2 con viscosidades de: (100, 1,5, 0.1, 10) *
102! 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 realizé para el modelo B2 (Figura 5.10), obteniendo el mismo
resultado. Una placa que se acomoda en la zona de transicion 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 transicién. A partir de estos modelos se iniciaron pruebas disminuyendo
los valores de la pendiente de Clapeyron para la transicion de fase de 410 km y 660
km obteniendo los siguiente modelos con inclinacion tipo A y tipo B mostrados en

las figuras (5.10),(5.11),(5.12),(5.13),(5.14),(5.15),(5.16) .

Modelos A1,A2,A3
Clapeyron_410 Km: 2.5 MPa/K, Clapeyron_660 Km:-0.5 MPa/K
Vel pla_oce: 7 cm/afio,vel_pla_con:1 cm/afio,v el_trinchera:1cm/afig
Temperatura y Viscosidad

Modelo A1l

L & o

Tiempo de evolucién 24.7M.a.
Vicosidad:(100, 1, 2, 0.1, 5)¥10~21Pas

Modelo A2
— ’ *7" — o
Tiempo de evolucién 26.71 M.a. )
Viscosidad: (100,1,5,0.1,10)*10"21Pas
Modelo A3

femperature

Ew‘m“oo viscosity

1.000e+02

: Tiempo de evolucién_34 M.a. Ersoos
Fos Viscosidad: (100,1,5,0.1,20)*10"21Pas

B

5006

0%

E 225,075
0.000e+00 E}\ogge.m

Figura 5.11: Temperatura y viscosidad para el modelo A1l (arriba) con una distribucién de visco-
sidades de: (100,1,2,0.1,5)*10%! Pas; modelo A2 (centro)con una viscosidad de: (100, 1,5,0.1,10) %
10%! Pas; modelo A3 (abajo) con una viscosidad de: (100, 1,5, 0.1, 20) x 10>! 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 tomografia sismica de Gorbatov y Fukao
(2005). El tiempo final de simulacién para Al 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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Modelos B1,B2,B3
Clapeyron_410 Km: 2.5 MPa/K, Clapeyron 660 Km:-0.5 MPa/K
Vel piéa_0ce:7 cm/afio, Vel fida Cart:1 cmy/afio,v el_trinchera:1cm/afiol
Temperatura y Viscosidad

Modelo B1

oL o g

Tiempo de evolucién_19.6 Maa.
Vicosidad:(100,1,2,0.1,5)*10"~21Pas

Modelo B2 N 5

¥y
- o 9y
4 L7
2484 0

Tiempo de evolucién 22 Meaa.
Vicosidadisd9idatinl 00, L0 1® ~21Pas

Modelo B3

temperature

i TiemPg"#2 %%SYGHE’JRE@% Wa. e
250‘75 Vicosida dv(li%% "ﬂd ](% ]2%9*]1 6°A 21Pas g"’ ks

Fos :
3 5005

025

25075
E0‘000e+0[) E

1.000e-01

Figura 5.12: Temperatura y viscosidad para el modelo B1 (arriba)con una distribucién de visco-
sidades de (100, 1,2,0.1,5)* 102! Pas; modelo B2 (centro) con una viscosidad de: (100, 1,5,0.1,10)*
10%! Pas; modelo B3 (abajo) con una viscosidad de: (100, 1,5, 0.1,20) * 102! 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 tomografia sismica de Gorbatov y Fukao
(2005). El tiempo final de simulacién 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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Modelos A1,A2,A3
Clapeyron 410 Km: 3.25 MPa/K, Clapeyron 660 Km:-1.75 MPa/K
Vel pla_oce: 7 cm/afio,vel_pla_con:1 cm/afio, Vel _trinchera:1cm/afio
Temperatura y Viscosidad

Modelo Al

N TH

Tiempo de evolucién: 24M.a.
Viscosidad: (100,1,2,0.1,5)*10"21 Pas

Modelo A2

- N

Tiembo de evolucion 28 M
Viscosidad: (100,1,5,0.1,10)*

0 21 Pas

Modelo A3

j Tiempo de evolucién 36 M.a. oy
0% Viscosidad: (100,1,5,0.1,20)*10"21 Pas

75005
5005
£25.075

1.000e-01

15,
2484 0

Figura 5.13: Temperatura y viscosidad para el modelo A1 (arriba)con una distribucién de visco-
sidades de: (100, 1,2,0.1,5)*10%! Pas; modelo A2 (centro)con una viscosidad de: (100, 1,5,0.1,10)*

10%! Pas; modelo A3 (abajo) con una viscosidad de: (100, 1,5,0.1,20) x 102! 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 tomografia sismica de Gorbatov y Fukao

(2005). El tiempo final de simulacién para Al es de 16 M.a., para A2 es de 12 M.a. y para A3 es
de 4 M.a.
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Modelos B1,B2,B3
Clapeyron 410 Km: 3.25 MPa/K, Clapeyron 660 Km:-1.75 MPa/K
Vel_pla_oce: 7 cm/afio, vel_pla_con:1 cm/afio, vel_trinchera:1cm/afig
Temperatura y Viscosidad

Modelo B1

N T

Tiempo de evolucion 21.14 M.a.
Viscosidad: (100,1,2,0.1,5)*10"21 Pas

Modelo B2 Ve ..~ -}

~N N

Tiempo de evolucion 23.01 M.a.
Viscosidad: (100,1,5,0.1,10)*10"~21 Pas

15,
2484 %0

Modelo B3
e et
E Ll v\scos\lfymue+m
EY E
b Tiempo de evolucién: 31 M.a. ™

~ Viscosidad: (100,1,5,0.1,20)¥10~21 Pas
0% 25075

0.000e+00 1,0008-01

Figura 5.14: Temperatura y viscosidad para el modelo Bl (arriba) con una distribucién
de viscosidades de: (100,1,2,0.1,5) * 10*! Pas; modelo B2 (centro) con una viscosidad de:
(100,1,5,0.1,10) x 10?* Pas; modelo B3 (abajo) con una viscosidad de: (100,1,5,0.1,20) * 10%!
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 tomografia sismica
de Gorbatov y Fukao (2005). Tiempo inicial de simulacién para Bl es 18.86 M.a., para B2 es de
17 M.a., para B3 es de 9 M.a.
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Modelos A1,A2,A3
Clapeyron 410 Km: 4.0 MPa/K, Clapeyron_660 Km:-3.0 MPa/K

Temperatura y Viscosidad

Vel pla_oce:7 cm/aiio, vel_pla_con:1 cmyafio, Vel_trinchera:1cm/afio

Modelo Al

" ol d

Tiempo de evoluciéon 25M.a.
Viscosidad: (100 1,2,0.1,5)*10"21 Pas

Modelo A2

. o L7 4

Tiempo de evolucién_30.96 M.a.
Viscosidad:(100,5,,0.1,10)*10" 21 Pas

Modelo A3

temperature
1 000e+00

Tiempo de evolucién 35.4 M.a.
Viscosidad:(100,5,,0.1,20)*10"21 Pas
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Figura 5.15: Temperatura y viscosidad para el modelo A1 (arriba)con una distribucién de viscosi-
dades de: (100, 1,2,0.1,5) % 102* Pas; modelo A2 (centro) con una viscosidad de: (100, 1,5,0.1,10) *
102! Pas; modelo A3 (abajo) con una viscosidad de: (100, 1,5,0.1,20) * 10! 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 tomografia sismica de Gorbatov y Fukao
(2005).El tiempo final de simulacién para Al 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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Modelos B1,B2,B3
Clapeyron 410 Km: 4.0 MPa/K, Clapeyron 660 Km:-3.0 MPa/K
Vel_pla_oce:7 cm/afiovel_pla_con:1 cmyafio, vel_trinchera:1cm/afio

Temperatura y Viscosidad

Modelo B1

N N

Tiempo de evolucién 18 M.a.
Viscosidad: (100,1,2,0.1,5)*10"~21Pas

Modelo B2

i , 7: = ”
| [

s
2484 %0

Tiempo de evolucién_ 25.5 M.a.
Viscosidad: (100,1,5,0.1,10)*10"~21Pas

Modelo B3
‘e”";"{%'o%mo Tiempo de evolucién_27 M.a. -y
- Viscosidad: (100,1,5,0.1,20)*10~21Pas [
I -
S35 s
0.000e+00 E‘HJUOerDI

Figura 5.16: Temperatura y viscosidad para el modelo Bl (arriba) con una distribucién
de viscosidades de: (100,1,2,0.1,5) * 10! Pas; modelo B2 (centro) con una viscosidad de:
(100, 1,5,0.1,10) * 10*! Pas; modelo B3 (abajo) con una viscosidad de: (100,1,5,0.1,20) » 102!
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 tomografia sismica de
Gorbatov y Fukao (2005). Tiempo inicial de simulacién para Bl 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 ocedni-
cas que se hunden en el manto inferior con un valor poco negativo de la pendiente
de Clapeyron para la transformacion de fase de 660 km. Estos modelos presentan
modificaciones importantes en la morfologia de la placa a medida que se incrementa
la viscosidad del manto inferior, por lo tanto se clasificaran dentro de los modelos
con transiciones de fase dominados por el régimen de la viscosidad. Los valores pe-
quenos de la pendiente de Clapeyron para la discontinuidad de 660 km ejercen sobre
la placa una pequena fuerza de flotabilidad positiva que se opone al movimiento
de la litésfera ocednica; al ser mayor la fuerza de empuje gravitacional y la fuerza
de flotabilidad negativa ejercida sobre la placa a los 410 km, la placa podra con-
tinuar su movimiento hacia el manto inferior y su velocidad y morfologia se verd
afectada principalmente por las fuerzas resistivas de viscosidad generadas por el
manto inferior. Si la viscosidad del manto inferior es pequena comparada con la
del manto superior, la litésfera ocednica se moverd por el manto inferior sin mayor
dificultad y su geometria permanece relativamente constante durante su interaccion
con el manto. Por el contrario, si la viscosidad del manto inferior es mucho ma-
yor con respecto al manto superior (> 20 * 102'Pas), la forma de la placa ocednica
se vera criticamente afectada tomando geometrias 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 morfologia de la placa y su hundimiento en el
manto inferior. Estos modelos pueden ser comparados con la tomografia sismica de
Gorbatov y Fukao (2005), especialmente para valores de viscosidad del manto in-
ferior entre (5 — 10) x 10*!Pas, tanto para modelos con placa ocednica inicial A y
B. Para rangos de viscosidad mayor que 20 * 10*'Pas se observan distorsiones en la
placa, cuya morfologia 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 subduccion 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 morfologia de la
placa al compararla con la tomografia sismica de Gorbatov y Fukao (2005), esto es
debido a que en la superficie los modelos con inclinacién A (Figura 3.12) presentan
mejor forma en la subduccién plana que lo modelos con inclinacién inicla B (Figura
3.13). Las distribuciones de viscosidad para la zona de transicién se restringen a
(2—5)%10%" Pas y para el manto inferior se restringen al rango de (5— 10) * 10?! Pas.
Se debe aclarar que no se espera obtener un modelo que se aproxime de manera
exacta a las observaciones en las tomografias sismicas, esto es debido a que se esta
trabajando con valores supuestos para la pendiente de Clapeyron y las viscosidad de
la zona de transicion y el manto inferior para Cocos, teniendo siempre en mente que
la reologia del manto y el comportamiento de los diferentes procesos que ocurren
a profundidades mayores de 500 km y como afectan a la litésfera ocednica es atin
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desconocido.

La combinacién entre los valores de viscosidad para la zona de transicién y los
valores de Clapeyron que caracterizan las transformaciones de fase que ocurren a
410 km y 660 km generan diferentes formas de subduccién y como consecuencia pue-
den facilitar el hundimiento de la placa o por el contrario su estancamiento. Placas
jovenes como Cocos penetran en el manto inferior sin ninguna dificultad segtun 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 transicién 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)* 102! Pas para el manto inferior en la zona de subduccién
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 angulos de inmersion pronunciados y la flotabilidad
negativa puede producir tasas de deformacion altas y por lo tanto el debilitamiento
de la placa a través de la reologia no lineal del manto. Para valores bajos de la pen-
diente de Clapeyron en 410 km puede generar como consecuencia placas mas fuertes,
subductando a angulos de inmersiéon mas bajos y produciendo retroceso méas rapido.
Por otro lado Yuen y Cserepes (1997) plantean que la transicién de fase de 660 km es
dominante en procesos de estratificaciéon del manto y modifican considerablemente
la morfologia y cinematica de la placa por las fuerzas de flotacién positivas que se
oponen al movimiento de la placa y su interaccion con un manto inferior mas viscoso.

En los modelos anteriores se observaron que la mayor modificacion de la placa se cen-
traba en la zona de transicién, aunque en la tomografia sismica de Cocos [Gorbatov
y Fukao (2005)] muestra deformaciones importantes de la placa cuando interactia
con la discontinuidad de 410 km; siguiendo las sugerencias de Hunen et al., (2001)
e identificando como afecta la transiciéon 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 subduccién plana se mantenga y se gene-
ren deformaciones relevantes en la placa cuando interactia con dicha discontinuidad.

Debido a que el estudio se basa en la interacciéon de la placa Cocos con la zona
de transicion y el manto inferior, se varia 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) * 102! Pas, para finalmente encontrar un modelo que
se hunda en el manto inferior y la morfologia de la placa se aproxime a las ob-
servaciones. A continuacién en la Figura (5.17) se exponen modelos con pendiente
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de Clapeyron para la transformacién de fase de 660 km entre un rango de -4 a -3
MPa/K, disminuyendo la viscosidad del manto inferior a 7 x 10?'Pas y fijando la
pendiente de Clapeyron para la transicién de fase de 410 km a 2 MPa /K, como se
muestra en la Figura (5.17).

Vel_pla_oce:7.0 cm/afio, vel_pla_con:-1.0cm/afio, vel_trinchera:-1.0 cm/afig
Viscosidad:(100, 1,5,0.1,7)*10"21 Pas

Qmpo de evolucién:
l 33 M.a.
Clapeyron_410Km=2 MPa/K; Clapeyron_660Km=-4 MPa/K S
nﬁ_‘.‘\, ! S B
/i. ‘7 — o
Tiempo de evolucion: ’ %6
32M.a.
2484 R
IClapeyron 410Km=2 MPa/K, Clapeyron_660Km=-3.5 MPa/K
Tiempo de evolucion: | emeerotee .,
29M.a. E: & E1.oooe+02
iO:ODOe+OO Em.me-m
Clapeyron_410Km=2 MPa/K, Clapeyron_660Km=-3 MPa/K

Figura 5.17: Temperatura y viscosidad con placa inicial A, una distribucién de viscosidad de:
(100,1,5,0.1,7) * 102! Pas, una velocidad de placa oceénica de 7 cm/afio, de placa continental
de 1 em/afno y de trinchera de 1 cm/ano. 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: tomografia 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) x 10*' Pas; (100,1,5,0.1,9) * 102! Pas; (100, 1,5,0.1,8) * 10*' Pas
y (100,1,5,0.1,7) x 10*' Pas como se muestra en la Figura (5.17). Sin embargo la
geometrias de las placas no variaron significativamente cuando se disminuia la vis-
cosidad del manto inferior, por lo tanto se optd por colocar sélo uno de los modelos
para cada uno de los diferentes valores de Clapeyron en la discontinuidad de 660 km
con la distribucién de viscosidad de (100, 1,5,0.1,7) x 102! Pas. En la Figura (5.18)
se muestra los perfiles reologicos usados en este estudio.

Distribuciones de viscosidad

—200 A —— (100,1,5,0.1,50)*10"21 Pas
— (100,1,5,0.1,20)*10" 21 Pas

£ — (100,1,5,0.1,10)¥10"21 Pas
¥ -400 — (100,1,5,0.1,9)¥10"21 Pas
E — (100,1,5,0.1,8)¥10"21 Pas
é (100,1,2,0.1,7)*10"21 Pas
"g —600 1 —— (100,1,2,0.1,5)¥10"21 Pas
a—- L
—800 A
—1000 A
10lZO 10lZl 10|22 1(;23

Viscosidad (Pas)

Figura 5.18: Perfiles de viscosidad, Las viscosidades se restringen para la zona de transicién a
valores entre (2—5)*102'Pas y para el manto inferior a valores de (5—10)*10?! Pas. La viscosidad
de 20 * 10?! modifica la morfologia de la placa alejandose de lo que se observa en la tomografia
sismica de Gorbatov y Fukao (2005)

En la Figura (5.17) se identifica que: a pesar de que la viscosidad del manto inferior
se disminuy6 y se agregaron valores de Clapeyron en la transformacion de fase de
660 km més negativos que —3 MPa/K, se obtenian placas cuyo régimen dominante
esta representado por la flotabilidad positiva, evitando que las placas logren hundirse
profundamente en el manto inferior. Se identifica una tendencia a la horizontaliza-
cién de la placa ocednica en la zona de transicién; segiin Goes et al. (2017) placas
muy viejas se horizontalizan y estancan en la zona de transicion, provocando un
retroceso rapido de la trinchera (placa del Pacifico subductando debajo de Japén);
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/ano, se obtiene horizontalizaciéon y estancamiento en la
zona de transicion 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 desarrollé de esta tesis no se puede comprobar la
hipotesis.

De lo valores poco negativos y muy negativos de Clapeyron para la transformacion
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 transformacion 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 morfologia pueda ser comparada con la tomografia sismica de Gorbatov y
Fukao (2005). Los modelos que mejor se aproximan son aquellos cuya viscosidad se
encuentra en un régimen entre (5 — 10) * 102! Pas y pendiente de Clapeyron para
la transformacion de fase de 410 km de 2 MPa/K y pendiente de Clapeyron para la
transformacion 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 tinico mecanismo para la estancacion o hundi-
miento de la placa, sino que es un conjunto de fenémenos que son determinantes
en el comportamiento de la placa en la zona de transicién. Hasta el momento el
estudio concuerda con sus planteamientos, donde la viscosidad por si sola no repre-
sentd el iinico mecanismo en el hundimiento de la placa, si no que combinado con
las transiciones de fase se pudieron obtener diferentes margenes de subducciéon con
placas hundiéndose en el manto inferior o por el contrario estancandose en la zona
de transicion independientemente de su edad.

Influencia de la velocidad de la placa Cocos en la interaccion con la zona de transicion
y el manto inferior

Durante los ultimos 40 Ma, la subduccion de la placa Cocos ha variado su velocidad
de convergencia entre un maximo valor de ~ 12 Ma al rededor de los ~ 13 Ma, a un
valor minimo de ~ 3 cm/ano a los ~ 10 Ma, hasta aproximadamente ~ 7 cm/ano
que es lo que se registra actualmente. Los valores de la velocidad durante los ultimos
40 Ma fueron incorporado al Citcoms, y fueron basados en Sdrolias y Miiller, (2006)
como se muestra en la Figura (5.19).

Placas ocednicas de edades inferiores a 60 Ma, subducen de manera rapida mien-
tras que su velocidad de retroceso de trinchera es lento y cuyo hundimiento en el
manto inferior puede ser facilitado por su réapida deformacién y engrosamiento o
espesamiento cuando interactia con la zona de transicion y el manto inferior. El
espesamiento de la litésfera ocednica 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 rapida penetracion en el manto inferior. En otras palabras una
placa joven acumula masa en la zona de transiciéon rapidamente y en un momento
determinado cuando la acumulacién sea suficiente, se hundira en el manto inferior
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con un fuerte aumento de velocidad y caida en las tasa de retroceso de la trinche-
ra. Para América Central las velocidades de hundimiento y avance de placas son
40 % — 100 % mas 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 Miiller (2006) permiten sugerir la existencia de material
hundiéndose en el manto inferior desde 50 o 25 Ma. Sin embargo, aun no se expli-
can las altas tasas de subduccion que presenta la placa Cocos cuando su velocidad
deberfa ir disminuyendo a medida que penetra el manto inferior [Goes et al.2008;
2017].

110 Velocidad de la placa Cocos Vs Edad
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Figura 5.19: Tasa de convergencia de la placa Cocos durante los tiltimos 40 Ma. Los valores para
la reconstruccion de la grafica de velocidad fueron tomados de Sdrolias y Miiller, (2006), figura 16.

Para identificar cémo la variacion de la velocidad de la placa Cocos afecta su in-
teraccion con la zona de transicién y la morfologia durante los ultimos 40 M.a.; se
incorpora al Citcoms su velocidad variable a partir del Figura (5.19) y se construyen
modelos con distribucién de viscosidad de (100, 1, 5,0.1,9)*10*! 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 distribucién de viscosidad y pendiente de Clapeyron pero con velocidad
constante de 7 cm/afio de litésfera ocednica, manteniendo la velocidad de la placa
continental y trinchera constantes con un valor de 1 cm/ano para cada una de ellas
en ambos modelos (Figura 5.20).
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Figura 5.20: Temperatura y viscosidad con placa inicial A, una distribucién de viscosidad de:
(100, 1,5,0.1,9) * 10*' Pas; pendientes de Clapeyron para la transformacién de fase de 410 km de
2 MPa/K y para la transicién de fase de 660 km de -3 MPa/K. A la derecha se observan los
modelos generados con velocidad constante de placa ocednica de 7 cm/ano y a la izquierda el
modelo generado con la velocidad variable de Sdrolias y Miiller (2006). La velocidad continental y
de la trinchera se mantienen en 1 cm/afio. Tiempo final de simulacién 10 Ma.

De la Figura (5.20) se puede observar que no existe variacion significativa al in-
corporarle al programa una velocidad variable de placa oceanica. Por lo tanto la
aproximacién de considerar la velocidad de la placa Cocos como 7 cm/ano repre-
senta un buen promedio durante los tltimos 40 Ma. Sin embargo los aumentos y
disminuciones de la tasa de convergencia de Cocos permiten intuir el proceso de
interaccion de la placa con el manto inferior. Dichas altas velocidades pueden re-
presentar la interacciéon 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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Figura 5.21: Evolucién de la placa en Ma vs profundidad de placa subducida para diferentes
valores de Clapeyron y una distribucién de viscosidad de (100, 1,5,0.1,10) * 10?! Pas

En la Figura (5.21) se muestra la evolucién de la placa durante la simulacién 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 margenes de
subudccién para placas que penetran en el manto inferior a diferentes profundidades
y el estancamiento de una de ellas, dicho comportamiento esta 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 limite superior del manto inferior aproximadamente a los 17 Ma. A partir
de este tiempo hasta el presente la placa continiia estancada en la zona de transicion
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 pequena horizontalizacion en la zona de transicion
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 grafica de
velocidad expuesta por Sdrolias y Miiller (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 subduccion sub-horizontal de México puede estar relacionados con la llegada de
la placa a la zona de transicién y su hundimiento en el manto inferior; sin embargo
es una posible especulacion 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 varian dependiendo de la distribucion de viscosidad y de las
pendientes de Clapeyron para las transformaciones de fase de 410 km y 660 km, asi
como de su velocidad de subduccion. Para pendientes poco negativas de Clapeyron
en 660 km se observa que la placa puede hundirse mas profundamente en el manto
inferior y su profundidad se va reduciendo a medida que las pendientes de Clapeyron
se van haciendo mas negativas.

Se escogi6 el estudio de Sdrolias y Miller (2006) con el fin de obtener a partir
de la Figura (5.19) la velocidad variable de la placa durante los tltimos 40 M.a.,
esto con el fin de poder determinar las modificaciones que podian 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, méas aproximados como los de Kostoglodov y Bandy (2005).

Influencia del canal de baja viscosidad

La presencia de un canal de baja viscosidad antes de la transicion 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 mas 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 minimos de viscosidad a profundidades de 150 km y 800 km
y un aumento de viscosidad entre el manto superior e inferior con un minimo de
viscosidad principal por encima de la discontinuidad de 660 km (Figura 5.22)[Forte
et al., 1993; Cserepes y Yuen 1997].
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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

caida de viscosidad que se puede interpretar como un canal de baja viscosidad. Tomado de King
(2016)

Oadek y Fleitout (1999) hicieron una inversién conjunta de datos sismicos 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 reduccién del flujo de manto vertical a través de la
discontinuidad de 660 km, lo que significa un flujo de manto horizontal dominante
en algin rango de profundidad en 660 km [Fukao et al., 2001]. Cserepes y Yuen
(1997) por otra parte exponen la importancia que desempeiia la presencia de un ca-
nal de baja viscosidad para una rapida expansion horizontal del flujo debajo de 670
km que a su vez impide la acumulacién de material frio 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 dinamica de
la placa descendente; es decir la presencia de un canal de baja viscosidad combinado
con un efecto de transicion de fase puede impedir la penetracién de la placa en el
manto inferior sin la consideracién del tamano de grano. Torri y Yoshioka (2006)
incorporaron el canal de baja viscosidad para poder obtener numéricamente el es-
tancamiento de la placa del Pacifico debajo de Japon en la zona de transicion. King
(2016) igualmente en su estudio determina que una capa de baja viscosidad en la
zona de transicion representa un ajuste adecuado al geoide.

El origen de la zona de baja viscosidad atn se encuentra en discusién asi mismo
como su ubicacion, muchos autores sugieren que no es una consecuencia directa de
la transformacién de fase de espinel a perovskita, si no que puede explicarse me-
diante la dependencia de la viscosidad del manto en funcién de la temperatura y la
presion, si el horizonte en la transicion de fase endotérmica coincide con el limite
interno de un sistema convectivo estratificado o parcialmente estratificado, donde
las capas y los limite internos pueden ser resultado de heterogeneidades quimicas o
un efecto de cambios de fase y diferenciacién quimica. Es decir, en cualquier tipo
de capa limite interna acompanada de un gradiente de temperatura sin un salto en
la ley de fluencia a lo largo de la transicion de fase, generaria como consecuencia
un minimo de viscosidad en algin lugar de 660 km [Cserepes y Yuen, 1997]. Re-
cientes estudios en fisica 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 analisis de anisotropia del manto profundo prefieren un patréon de
conveccion con un fuerte flujo horizontal que puede desarrollarse especialmente en
una zona de baja viscosidad limitada por una transicion de fase endotérmica [Kido
y Cadex, 1997].

En este estudio se analizé la influencia de la capa de baja viscosidad en la mor-
fologia de la placa. Se recuerda que el canal de baja viscosidad tiene un ancho de
50 km y una viscosidad de 0.1 * 10*'Pas y se sittio entre la zona de transicién y
el manto inferior. Se compararon dos modelos compartiendo la misma velocidad de
placa ocednica de 7 cm/ano, placa de continental de 1 cm/ano y de trinchera de
1 cm/ano; pendiente de Clapeyron para 410 km de 2 MPa/K y para 660 Km: -3
MPa/k; con distribucién de viscosidad de (100, 1,5, 0.1,9)%10%! Pas como se muestra
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en la Figura (5.23).

Comparacién entre modelos con y sin canal de baja viscosidad
Clapeyron_410 Km: 2 MPa/K, Clapeyron_660 Km:-3 MPa/K
Vel_pla_oce: 7 cm/afio, vel_pla_con:1 cm/afio, vel_trinchera:1cm/afio

Viscosidad:100,1,5,0.1,9

Temperatura y Temperatura y
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Figura 5.23: Temperatura y viscosidad con una placa inicial A, una distribucién de viscosidad de:
(100,1,5,0.1,9) * 10> Pas; pendientes de Clapeyron para la transformacién de fase de 410 km de 2
MPa/K y para la transicién 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 tomografia de Gorbatov y Fukao (2005)

En la figura (5.23) se observa la fuerte variaciéon de la morfologia de la placa al
ignorar el canal de baja viscosidad, a demas se identifica que su eliminacion 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 geometria de la placa y por ende su interacciéon con
el manto inferior; por ejemplo, estudios previos mencionados anteriormente sugieren
una tendencia a la horizontalizacion cuando la placa interacttia con el manto inferior,
dicha horizontalizacién 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 podria esperarse de
una placa joven como Cocos. Ambos modelos se acercan a la geometria de Cocos
expuesta en la tomografia hasta la interacciéon del manto inferior, sin embargo el
modelo con canal con baja viscosidad incorpora una pequefia horizontalizacién y
engrosamiento que se puede identificar en la tomografia sismica de Gorbatov y Fukao
(2005). La no incorporacién del canal de baja viscosidad genera como consecuencia
el replanteamiento de las parametros de la transicion de fase y la viscosidad del
manto inferior para poder acercarse a lo observado en la tomografia sismica. De igual
manera se identifica que cualquier cambio en las condiciones del modelo, modifica
considerablemente los resultados, de esa manera tanto los tiempo de evoluciéon como
la geometria del modelo en la Figura (5.23) se ven fuertemente influenciados por la
capa de baja viscosidad.

Modelo Final

En este estudio se obtuvieron diferentes formas de la placa que dependian de las dis-
tribuciones de viscosidad y las pendientes de Clapeyron para las discontinuidades de
410 km y 660 km. A continuaciéon se muestran las principales geometrias obtenidas.

A del A roxiewacién de Ii Oeokmetréaeo K
: e la placa Cocos para m m
Vertical ToMads de Gorbatov y Fukaoy(2005)

Y

curveada

410KM Inclinada

Deformadas en el
end limite 660 Km Sin deformaciones

660 KM Importantes

>

Clayperon mas negativosa -3,0 CIayperonTnenos negativos

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 deformacién 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 mas
facilmente. Los valores poco negativos para Clapeyron en la discontinuidad de 660
km generaron placas poco deformadas que se hundian facil y profundamente en el
manto inferior, alejandose de las deformaciones que se observan en la tomografia
sismica . Morfologias parecidas a la tomografia sismica de Gorbatov y Fukao (2005),
fueron obtenidas para viscosidades entre (5 — 10) * 10?!Pas para el manto inferior
manteniendo Clapeyron tanto para 410 km y 660 km constantes (Figura 5.25) y su
geometria pudo ser comparada con lo que se observa en la tomografia sismica. La
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velocidad de la placa continental se mantuvo a 7 cm/ano, asi como la
la trinchera y la placa continental a 1 cm/ano.

velocidad de

‘Temperatura y Viscosidad y
Velocidad de Rilaca Oceénica 7 cm/afio ;
Velocidad de placacontinental y de trinchera: 1cm/afo

Clapeyron_410 Km: 2 MPa/K, Clapeyron_660Km:-3 M

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

Pa/K

Tiempo final de simula

Tiemp a

T
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Tiempo de evolucién Tf-Ti=29 Ma.
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Figura 5.25: Temperatura y viscosidad con placa inicial A, una distribucién de viscosidad de:
(100,1,5,0.1,7) * 102! Pas; pendientes de Clapeyron para la transformacion de fase de 410 km de

2 MPa/K y para la transicién de fase de 660 km de -3 MPa/K.

Geometria de la tomografia si

tri '
Geometria aproximada "= 1 Stov y Fukao (2005)

smica

Figura 5.26: Comparacién entre la geometria del modelo anterior y la tomografia sismica

El modelo de la Figura (5.25) y (5.26) representa la mejor aproximacién a la morfo-
logia de la placa representada en al tomografia sismica de Gorbatov y Fukao (2005).
Las deformaciones representadas en la placa y el hundimiento en el manto inferior
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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 transformaciéon de fase de 410 km de 2
MPa/K y para la transicién de fase de 660 km de -3 MPa/K fueron los que me-
jor se aproximaban a la geometria de la placa expuesta en la tomografia sismica
combinados con las distribuciones de viscosidad entre (5 — 10) * 10*! Pas para el
manto inferior. La geometria que toma la placa en la mayoria de modelos en su par-
te inferior esta relacionada con el tiempo de evoluciéon computacional. Es necesario
evolucionar por mas de 40 Ma para poder eliminar la geometria de gancho que se
forma en la parte final de la placa. Debido al poco tiempo requerido en el desarrolld
de esta investigacion y al alto costo computacional empleado en cada modelo, sélo se
pudo evolucionar la placa durante 500 pasos de tiempo computacional y 40 M.a. en
tiempo geoldgico, cuando la subducciéon se ha desarrollado durante méas 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 geometria de la placa cuando interactia
con el manto inferior, la placa oceanica se engrosa y toma una geometria 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 mas eficiente.

Una placa joven como Cocos logra hundirse, engrosarse y deformarse de una manera
mas eficaz, esto genera como consecuencia una alta tasa de convergencia a medida
que interactiia con un manto inferior probablemente poco viscoso. La baja tasa de
retroceso de la trinchera también puede estar representado por interaccion de Cocos
con el manto inferior, las placas jovenes se deforman y se hunden en el manto de
una manera mas rapida, por lo tanto no pueden generar un alto retroceso de la
trinchera. Las pendientes de Clapeyron para 410 km contribuyen a la generacion
de subduccién con diferentes angulos de inmersién y deformacion en la placa. Para
Cocos en la parte de subduccién plana, las pendientes de Clapeyron en 410 km no
podria ser altas, pues segiin Hunen et al. (2001) este tipo valores genera placas con
angulos de inmersion altos. Para 660 km se observa un engrosamiento de la placa
y altas deformaciones producto de la interaccién de la placa con la transicion de
fase endotérmica de 660 km. A pesar que el estudio es una aproximacién se lograron
identificar aspectos importantes de la interaccion de la placa Cocos con la zona de
transicion y el manto, proponiéndose distribuciones de viscosidad para la zona de
transicion y el manto inferior y pendiente de Clapeyron para las transiciones de
fase de 410 km y 660 km que se acercaran lo mejor posible a las observaciones y a
estudios previamente realizados.

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 truncacién en 500
km. Siendo la parte rota de la placa Cocos la que interacttia en con la discontinuidad
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de 660 km segun las tomografia sismica global de Li et al. (2008) y la tomografia
regional de Gorbatov y Fukao (2005). Donde el remanente de la placa puede es-
tar encima de 660 km o penetrandolo; sin embargo, los datos no proporcionan la
resolucién 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 geometria resultante con
la tomografia sismica de Gorbatov y Fukao (2005) para el centro de México, ain
conociendo los diferentes incertidumbres que pueden incorporarse en los estudios
tomograficos.

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 permanecié constante durante
su viaje en el manto, suposiciéon 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/ano) permane-
ci6 constante para todos los modelos. A medida que va ocurriendo la subduccion,
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
interactia 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 incorporacion de las variaciones laterales junto con un sin fin de
parametros fisicos 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 limitacién en el desarrollo del estudio, fue el tiempo computacional en ca-
da modelo y el tiempo limitado de este proyecto de investigaciéon, lo que generd
como consecuencia no poder evolucionar las placas durante mas tiempo y limitar la
zona de estudio, sin la posibilidad determinar si estos valores son validos para toda
la zona de subduccién de México.
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5.0.3 Comparacion entre los modelos generados en este estudio y modelos de otros
estudios

1 Agrusta et al. 2017
b 2 Fukao et al. 2009

Clayperon slope: -3 MPa/K Clayperon slope: -1 MPa/K
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Figura 5.27: Comparacién 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). Representacién 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 transicién de fase de 410 km como para la transicién de fase de 660 km
y la misma edad de placa ocednica de 150 Ma. El modelo de arriba (Figura 5.27-4)
tiene una viscosidad para el manto inferior de 1 * 10*®* Pas y el modelo de abajo
(Figura 5.27-4) tiene una viscosidad para el manto inferior de 1 % 10%2. Se identifica
que; si la viscosidad del manto inferior varia 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 transicién. En la Figura (5.2) de
este estudio; se observa que, a pesar de que las pendientes de Clapeyron para la
transicion de fase de 660 km fueron poco negativas, la placa se deforma cuando las
viscosidades empiezan a ser mayores o iguales a 20 * 10?! Pas.

En el estudio de Fukao et al. (2009) ambos modelos tienen una viscosidad de manto
inferior de 1 * 10%2. En el modelo de la izquierda (Figura 5.27-2), la pendiente de
Clapeyron para la transicién de fase de 410 km es de 0 MPa/K y para la transicion
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 transicion de fase de 410 km es de 0 MPa/K y para la
transicion 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 transicion
de fase de espinel a perovskita se vuelven maés negativas, las placas comienzan a
experimentar fuerzas de flotacién positivas que modifican considerablemente su geo-
metria y pueden ocasionar su estancamiento en la zona de transiciéon. 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 transicion 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 incorpora un valor de pendiente de Clapeyron
para la transiciéon 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 transicién de fase 410 km de 5 MPa/K y para la transicion 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 transicién de fase de 410 km de 2.5 MPa/K y para
la transicién 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 transicién
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 transicion
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 transicién 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 transicion. Para placas jévenes como la que se considera en
esta investigacion, se obtiene hundimiento de la placa en el manto inferior con una
geometria consistente, con un valor de pendiente de Clapeyron en la transicion de
fase espinel-perovskita de —3 MPa/K y comienza a obtenerse estancamiento para
valores menores a —3.5 MPa/K (Figura 5.17).

ulog, (Pas)

Distance km Distance km

Figura 5.28: Distribucién 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 transicién y
una placa joven hundiéndose en el manto inferior, ambas tienen los mismos valores
de pendientes de Clapeyron tanto para la transicion de fase de 410 km como para la
transicion 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 més negativo que —2 MPa/K, lo que concuerda con
este estudio. Segin Agrusta et al. (2017) en —3 MPa/K se obtiene estancamiento
para placas jovenes en la zona de transicion; sin embargo, su estudio sélo abarco
placas con edades entre 25 y 150 Ma igual que para los demas articulos citados. Se
debe recordar que la edad de la placa usada en esta investigacién es 10 més joven
que la edad de referencia usada por Agrusta et al. (2017); por lo tanto el limite esta-
blecido y expuesto en dicho articulo, deberia cambiar con respecto a placas que son
mas jovenes que 25 Ma, como es visible los resultados obtenidos en esta investigacion.

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 transicién de fase de 660 km mayores a
—3 MPa/K y con distribuciones de viscosidad cuyo valor para el manto inferior no
varia de manera abrupta con respecto al valor de la viscosidad del manto superior.
Aun queda en discusién el limite del valor de la pendiente de Clapeyron para 660
km que caracterizan placas mas jévenes que 25 M.a cuando interactiia con la zona
de transicién y el manto inferior. Este estudio concuerda con Agrusta et al. (2017),
identificindose que los valores de las pendientes de Clapeyron para 660 km deben
ser mas negativos que —2 MPa/K para que una placa joven se estanque en la zona
de transiciéon. Su limite propuesto para el estancamiento en la zona de transiciéon de
una placa ocednica de 25 Ma es de -3 MPa/K, mientras que el limite obtenido en
este estudio para el estancamiento de una placa oceanica de 15 Ma es -3.5 MPa/K.




Capitulo

Conclusiones

Los modelos con condicién 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 subduccién que
acercaban o alejaban la geometria de las placas resultantes de las observaciones.
Los modelos con condicién inicial de placa A y B se diferencian entre ellos por la
geometria e inclinacion de la placa subducida, de donde los modelos generados a
partir de la condicién de placa A desarrollaron subducciéon plana por mas distancia
a diferencia de los modelos con condicién 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 interaccién 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 transicién; sin incorporar transicio-
nes de fase a los modelos se logro identificar que viscosidades mayores o iguales que
20 % 102! Pas para el manto inferior generaban morfologias 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 transicién de fase endotermica 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 * 10?* Pas la placas lograban hundirsen en el manto
inferior y su geometria se veia 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 x 10*! 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 mas pequena posible comparada con
la viscosidad del manto superior las placas se estancaban en la zona de transicion.

La incorporacion de la velocidad variable en los ultimos 40 Ma para Cocos sirvi6
para determinar los maximos y minimos de velocidad; sin embargo, al incorporarlo
al Citcoms, la geometria de la placa no se vio fuertemente influenciada con respecto
a modelos que poseia la velocidad constante de la litosfera ocednica de 7 cm/ano.
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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/ano, 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 Miiller, 2006 (Figura 5.20).

Las altas velocidades de la placa Cocos sugieren hundimiento en el manto inferior; a
pesar que la velocidad deberia ir disminuyendo a medida que se hunde en un manto
mas viscoso, lo que se observa es una alta velocidad de convergencia, planteando-
se a demas 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 subduccién plana de México estdn entre (100, 1,2,5) * 10
Pas, (100, 1,5, (6 — 10)) * 10! Pas, lo que concuerda con estudios como los de Goes
et al., (2008, 2017).

El canal de baja viscosidad modifica criticamente la morfologia 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 ocednica en el manto inferior. A pesar de que el modelo que
no incluia canal de baja viscosidad poseia una forma de placa por encima de 660 km
comparable a lo observado en la tomografia sismica 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 transicion
de fase de 410 km y 660 km para la zona de subduccion plana en México son: Para
410 km= 2 MPa/K y para 660 km=-3 MPa/K. A pesar de que se planted 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 sélo se obtuvo un valor muy restringi-
do que cumple con las condiciones observadas en la tomografia sismica de Gorbatov
y Fukao (2005) (Figura 5.25).

Aun queda en discusion para un estudio méas 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 validas para toda la zona de subducciéon 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 estan 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 méas detalle la interaccién de la placa Cocos con la zona de
transicion 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 transiciéon de
fase de 660 km mayores a —2 MPa/K. Obteniendo buen acercamiento a sus plan-
teamientos, sobre el comportamiento de las placas cuando interactian con la zona
de transicion 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 ocednicas en la zona de transiciéon 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 limite de estancamiento en la zona de transiciéon pro-
puesto, debe variar con respecto a la edad de la placa con la se este trabajando.
Segun el modelo de Agrusta et al. (2017) placas jovenes, numéricamente se estan-
carfan en la zona de transicién con valores més negativos de —2 MPa/K, lo que
pudo identificarse en este estudio.

Se recomienda realizar un estudio que permita identificar como varian los valores
de las pendientes de Clapeyron para las transiciones de fase de 660 km, en placas
ocednicas cuya edades oscilan entre 15 Ma y 25 Ma. De esa manera determinar con
mas seguridad, si dicho limite de estancamiento en la zona de transiciéon propuesto
en todas las publicaciones anteriores para todas las placas oceanicas, se mantiene o
varia con respecto a la edad de placa utilizada.
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