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Resumen

El objetivo de este trabajo es contribuir con la discusidn de los viejos paradigmas asociados con los distintos
procesos dinamicos que experimentan los magmas (desde su generacién hasta su emplazamiento), en
especial con el diapirismo y la propagacién de fracturas, asi como con la difusion de los nuevos, como
por ejemplo las “zonas calientes”, los pulsos magmaticos y la construccién de los plutones. Para alcanzar
este objetivo, en este trabajo se mencionan y discuten los avances tedricos mads recientes relacionados
con la dindmica magmatica, haciendo hincapié, entre otras cosas, a los pardmetros fisicos que controlan
el transporte de los magmas y a los modelos mds aceptados que explican su generacidén, segregacion,
ascenso y emplazamiento.

Palabras clave: transporte magmatico, dindmica magmatica, pulsos magmaticos, construccién de los
plutones.

Abstract

The technological advances of the last two decades permitted the questioning and calibration of magma-
associated old paradigms. They also have allowed the postulation of new paradigms associated with the
distinct dynamic processes experienced by magmas, from their generation in the upper mantle and/or
the crust base, to their emplacement and assembly into composite bodies. The objective of this work is to
contribute to the discussion of the old paradigms, especially with the diapirism and fracture propagation,
and to the dissemination of the new ones, for example the “hot zones”, magmatic pulses and the assembly
of plutons. To achieve this objective, it will be mentioned and discussed the recent theoretical advances
related to magma dynamics emphasizing, among other things, the physical parameters that control the
transport of magmas, and the most accepted models explaining its generation, segregation, ascent, and
emplacement.

Keywords: magma transport, magma dynamics, magmatic pulses, plutons assembly.
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1. Introduccion

En las Ultimas dos décadas se han realizado
mejoras tecnoldgicas y analiticas en el estudio
de los magmas que han permitido, entre otras
cosas, superar la capacidad para trabajar con
un numero cada vez mayor de datos y variables
en los andlisis numéricos (p.ej., Spiegelman y
Kelemen, 2003; de Saint Blanquat et al., 2011);
desarrollar condiciones mds realistas en los
andlisis experimentales(p.ej., Rosenberg y Handy,
2005); mejorar la precision en la obtencién de los
datos geoquimicos y almacenar bases de datos
cada vez mayores(p.ej., Hughes y Mahood, 2008);
analizar composiciones isotdpicas en escala de
cristales individuales en los estudios isotdpicos
(p.ej., Kempet al., 2007), etc. Tales progresos han
contribuido a cambios sustanciales en el marco
tedrico sobre la dinamica magmatica que, por
ejemplo, explican de manera mas satisfactoria
las observaciones geoldgicas obtenidas en
campo o los patrones analiticos de intrusivos
asociados a algun ambiente tectdnico. El marco
tedrico no solamente sostiene el inicio de
muchos trabajos de investigacion realizados en
un sistema magmatico, sino que puede influir
enormemente en la interpretacidon de los datos
obtenidos. Es por esto que el objetivo de este
trabajo es contribuir a la divulgacién en espafiol
de los avances tedricos que, de acuerdo con el
autor, estan influyendo considerablemente en el
estado del arte del estudio de la dindmica de los
magmas. Para alcanzar este objetivo, este trabajo
inicia con la definicién del magmay con una breve
descripcién de los parametros de viscosidad y
cristalizacion, ambos criticos en el transporte de
los magmas. Posteriormente, se tratara con los
procesos que describen la evolucidn normal de la
dinamica de los magmas; esto es, la generacién,
segregacion, ascenso y emplazamiento. Muchos
de los estudios citados estan enfocados a zonas
de subduccidn.
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2. {Qué es el magma?

El magma es una mezcla multifase de alta
temperatura, compuesta por una fraccion sdlida
y otra gaseosa que son acarreados por una fase
liqguida (Spera, 2000; Petford, 2003). La fase
liguida también es referida como “fundido”,
mientras que la fase sdlida que llega a contener
al fundido suele ser referida en la literatura como
“matriz”. En condiciones anhidras y a presiones
atmosféricas, los fundidos de peridotita y gabro
suelen tener temperaturas alrededor de 1600° y
1200°C, respectivamente (Spera, 2000); mientras
que los fundidos de tonalita y leucogranito
usualmente presentan temperaturas entre 950°
y 750°C, con un contenido “ideal” de H,O del 6%
y 4%, respectivamente, a 8 kbar (Petford, 2003).
De acuerdo con Sirbescu y Nabelek (2003),
los magmas que contienen un alto contenido
en elementos incompatibles (Li, B, P), HO y
CO,, como aquellos provenientes de sistemas
graniticos-pegmatiticos, pueden alcanzar
temperaturas de <400°C. La fraccién solida del
magma consiste principalmente de cristales
de silicatos y déxidos. Pueden incluir xenolitos o
xenocristales provenientes de la roca que llega
a confinar al magma. También pueden contener
cristales heredados o reciclados provenientes
de otros magmas que no necesariamente
comparten la misma historia de cristalizacién,
recientemente denominados con el término
de “antecristal” (usado por primera vez por
Wes Hildreth en una conferencia en 2001).
Por su parte, la fraccién liquida de los magmas
es generalmente un fundido rico en silice. Los
fundidos calco-alcalinos de composicidon acida
a intermedia son ricos en O-Si-Al-Na-K-H, en
los cuales predomina la cristalizacion de cuarzo
y feldespato con la presencia subordinada de
micas y anfiboles. Mientras tanto, los fundidos
de manto, de composicidén méfica, son ricos en
O-Si-Al-Ca-Mg-Fe, en los cuales predomina la
cristalizacion de piroxeno, olivino y plagioclasa
(Spera, 2000; Rogers y Hawkesworth, 2000).
La fraccidon de vapor estd dominada por agua
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en forma de H,O molecular o radical OH-y por
CO, disuelto (Spera, 2000). Cuando el magma
estd sobresaturado en volatiles se llega a formar
vapor discreto o un fluido supercritico (en el que
el estado liquido y gaseoso no se distinguen) rico
en O-H-C-S-N-CI-F. A temperaturas y presiones
corticales, los fluidos supercriticos tienen la
capacidad de disolver parcialmente a la fraccién
sélida (Spera, 2000). La presencia de fraccién de
vapor también baja dramaticamente la densidad
de la fraccidn liquida y la viscosidad del magma.

3. Viscosidad

La proporcién relativa entre sélidos, liquido
y volatiles tiene una influencia critica en las
propiedades reoldgicas de los magmas. Esta
proporcion relativa varia durante la evolucién
normal de los magmas e influye enormemente
en su dinamica, desde su generacién hasta
su completa cristalizacion. Una implicacién
generalmente vigente en la evoluciéon de los
magmas es que experimentan transporte, o sea
gue el sitio en donde son generados suele ser
distinto al sitio en donde cristalizan. La habilidad
del fundido de segregarse mecanicamente de la
matriz de donde es generadoy la capacidad de los
magmas de ascender y emplazarse son procesos
fuertemente dependientes de su viscosidad: a
menor viscosidad, mayor serd la capacidad de un
magma de fluir y viceversa.

3.1. Viscosidad del fundido

La viscosidad del fundido es fuertemente
dependiente de la composicidn, en especial de
la silice. Un fundido tendera a ser mas viscoso
a mayor contenido de tetraedros de SiO, (T)
y a menor contenido de atomos de oxigeno
gue son compartidos por los tetraedros (non-
bridging-oxygen; NBO) (Spera, 2000; Best, 2003).
La tasa NBO/T suele usarse como un indicativo
del grado de polimerizacién de las estructuras
gue conforman el fundido y, por lo tanto, de la
viscosidad. A menores tasas de NBO/T mayor
sera la viscosidad y viceversa. Por esta razén

los magmas félsicos, mas enriquecidos en
silice, tienden a ser mas viscosos con respecto
a los magmas maficos. Los cationes como el
K, Na, Ca y Mg que sostienen las estructuras
polimerizadas del fundido suelen ser referidos
como“modificadores estructurales”, los cuales
abarcan un mayor espacio en la estructura del
fundido en comparacién con los tetraedros de
SiO,. Los radios ionicos de los modificadores
estructurales que suelen contener los magmas
félsicos (por ejemplo, K y Na) son, en general,
mayores que aquellos que contienen los
magmas maficos (por ejemplo, Ca, Mg y Fe).
Esto significa que los cationes de los magmas
félsicos suelen ocupar un mayor espacio en
las estructuras del fundido en comparacién
con los maficos (Best, 2003). Por lo tanto, los
modificadores estructurales influyen en la mayor
compresibilidad de los magmas félsicos y en la
menor dependencia de la viscosidad a la presién.

3.1.1. Influencia del contenido de volatiles

La viscosidad del fundido también es menor
a mayor temperatura, presion y contenido en
volatiles (Spera, 2000). De estos tres parametros,
el contenido en volatiles es el mas critico (Baker,
1998; Nabelek et al., 2009); aunque a mayor
temperatura, el efecto de los volatiles sobre
la viscosidad sea menor (Zhang et al., 2003).
La importancia del H,0 sobre la viscosidad del
fundido es expuesta por Zhang et al. (2003)
guienes, a través estudios experimentales sobre
fundidos rioliticos hidratados, reportan un
contenido minimo de H,O del orden de centenas
de ppm que puede afectar significativamente
la viscosidad del magma, en especial a bajas
temperaturas. Aunque el contenido de H).O
puede considerarse como uno de los parametros
fisicos que mas influye en la viscosidad de los
fundidos. Clemens y Petford (1999) clarifican
que la temperatura y el contenido de H,0 son
parametros interdependientes, de tal manera
qgue, por ejemplo, los liquidos félsicos formados
por medio de reacciones de fusién parcial a
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temperaturas relativamente bajas serdn mas
himedos que aquellos formados por medio
de reacciones de temperaturas relativamente
mayores. Bajo este contexto, la viscosidad de
los liquidos tonaliticos y leucograniticos seria
aproximadamente 1.2 ordenes de magnitud
menor que la viscosidad de los magmas no
diferenciados. Para magmas diferenciados,
generalmente el contenido de H,O aumenta y
la temperatura disminuye. Estos dos efectos
se compensarian entre si para mantener la
viscosidad aproximadamente constante, de
~10*Pa-s para presiones de 800 MPa (Petford et
al., 2000) o a ~10*° Pa-s (Scaillet et al., 1998). Para
darnos una idea del significado de estos valores
de viscosidad, usando la Ley de Stokes, a un
cristal de oligoclasa de 1mm? le tomara 53 dias
para hundirse un metro en un fundido riolitico
con una viscosidad de 10* Pa-s. También como
comparacién, la roca encajonante suele tener
viscosidades de 10 a 10% Pa's (Vigneresse y
Clemens, 2000). A partir de estos datos, Clemensy
Petford (1999) mencionan que debe abandonarse
la idea de que el estilo de emplazamiento de
los magmas graniticos estd dominantemente
controlado por la composicion del fundido. Los
mismos autores también sefialan que los magmas
maficos pueden ser entre uno a tres érdenes de
magnitud menos viscosos que los félsicos. Vale la
pena seialar que una diferencia de tres drdenes
de magnitud en términos de viscosidad es poco
considerable, similar a la diferencia en viscosidad
entre la glicerina y el etanol. Como el contenido
de H,0 es un factor critico en la viscosidad de
los fundidos, los valores que se reportan en
la literatura para fundidos anhidros deben ser
tomados con mucha cautela. Asimismo, aquellos
valores de H,O para fundidos hidratados deben
ser considerados como maximos. Esto ultimo
porque el contenido de voldtiles de las rocas
qgue se analizan experimentalmente, o de los
fenocristales de los cuales se analizan sus
inclusiones fluidas para estimar el contenido
de H,0, debié ser mayor antes de su completa
cristalizacion (Cervantes y Wallace, 2003).
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3.1.2. Influencia de la tasa de deformacion

Ademas del contenido de H,O y la composicion,
otro pardmetro que afecta a la viscosidad
del fundido es la tasa de deformacién. Webb
y Dingwell (1990a; 1990b) estudiaron el
comportamiento viscoeldstico de fundidos
de varias composiciones a distintas tasas de
deformacién y reportan que su comportamiento,
independientemente de su composicién, cambia
de newtoniano a bajas tasas de deformacién
(S 10%s?) a no-newtoniano a altas tasas de
deformacién (= 10*s?), con un decremento de
0.25 a 2.5 6rdenes de magnitud en la viscosidad.
Vale la pena sefialar que la magnitud de este
decremento por tasa de deformacién esta mas o
menos dentrodel rango que presenta ladiferencia
en viscosidad entre los magmas maficos y félsicos
mencionada en la seccion anterior.

4. Cristalizacion

Aun cuando la composicidn, temperatura,
presidn, tasa de deformacion y el contenido
de volatiles son los parametros dominantes
que influyen en la viscosidad del fundido, el
pardmetro que rige la viscosidad y la reologia del
magma, como mezcla multifase, es la carga de
solidos acarreada por la fase liquida (Pinkerton y
Stevenson, 1992; Spera, 2000) acompafiada del
decremento del contenido de H,O (Annen et al.,
2006). Obviamente, el fendmeno que domina la
carga de sélidos en el liquido es la cristalizacion.
Durante su cristalizacién, la viscosidad y las
propiedades reoldgicas de los magmas varian
enormemente por la modificacidn del porcentaje
de fraccidn sélida acarreada por el magma; de
tal manera que: se comporta como una fase
simple cuando el liquido apenas comienza a
producirse (generacidn); se comporta como dos
fases separadas cuando el liquido es segregado
de la matriz (segregacion); se comporta como
un liquido con sélidos suspendidos cuando el
magma es concentrado y transportado hacia
profundidades mdas someras (ascenso); o se
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comporta como un cuerpo muy viscoso al final
de su historia de cristalizacidon (emplazamiento)
(p.ej. Vigneresse et al., 1996).

4.1. Cristalizacidn por descompresion

En la literatura, la cristalizacion es usualmente
considerada como una consecuencia del
enfriamiento de los magmas, donde el magma
experimentard una nucleacion mas intensa
conforme el contraste de temperatura en
el sistema magmatico sea mayor (como por
ejemplo en el contacto entre intrusivo y la roca
qgue lo encajona). Sin embargo, de acuerdo con
Blundy y Cashman (2005), los cristales en un
magma hidratado también pueden formarse en
respuesta a la desgasificacion por descompresién
magmatica. La cristalizacién inducida por
descompresién es promovida cuando el magma
pasa el punto de saturacién de H,0 (Blundy y
Cashman, 2001). Este tipo de cristalizacién esta
acompanada por elincremento en latemperatura
del magma en el orden de decenas de °C debido
a la liberacién de calor latente promovida por su
cristalizacion (Blundy et al., 2006). A través de
analisis experimentales en roca natural o sintética
saturada en H,0, Hammer y Rutherford (2002)
y Martel y Schmidt (2003), respectivamente,
reportan que, durante la cristalizacién inducida
por descompresion, el proceso de crecimiento
cristalino (menos cristales de mayor tamano)
es el dominante cuando el sistema experimenta
una descompresién a altas presiones (250 MPa),
mientras que el proceso de nucleacion (mas
cristales de menor tamafio) es el dominante
cuando el sistema experimenta descompresién a
bajas presiones (<50 MPa). Para darnos una mejor
idea de estos valores de presion, Di Toro et al.
(2005) estimaron que, a 10 km de profundidad, el
esfuerzo de cizalla de las fallas transcurrentes que
componen la zona de fallas Gole Larghe, en Italia,
no superan los 45 MPa. La cristalizacion inducida
por descompresion es ampliamente reportada
en ambientes volcdnicos, y es considerada por
varios autores como un mecanismo importante

y vigente durante el ascenso magmatico
(Carmichael, 2002; Annen et al., 2006; Zellmer
et al., 2005). En este sentido, cabe la posibilidad
gue la descompresién magmatica quizd sea
el mecanismo dominante en la cristalizacién
de los diques félsicos en general, mas que el
enfriamiento inducido a través de la roca que los
encajona.

4.2. Escalas de tiempo de la cristalizacidon

Para estimar la escala de tiempo de Ia
cristalizacion, Hawkesworth et al. (2000)
usaron un modelo de balance térmico para una
camara magmatica hipotética y lo compararon
con constrefimientos geoldgicos e isotdpicos
para estimar las tasas de cristalizacidon vy
diferenciacién. Segln sus resultados, los
magmas basalticos y rioliticos en una cdmara
magmatica de 10 km?* deberian alcanzar un 50%
de cristalizacién después de ~2500 y <1500 afiios,
respectivamente. Resultados similares fueron
obtenidos por Zellmer et al. (2005), quienes a
través del analisis de la difusion intracristalina de
Sr calcularon tasas de cristalizacion en el orden
de 10-1000 afios para las andesitas del volcan
Soufriére Hills, en las Antillas Menores.

5. Generacion magmatica en zonas de
subduccion

Enlosarcos magmaticos, lageneraciéndel magma
inicia con la liberacion de fluidos provenientes
de la placa en subduccidn que promueven una
significativa hidratacién en la cuifia de manto
(Tarney y Jones, 1994); aunque también puede
ocurrir por la descompresiéon del manto al
ascender hacia la cufia de manto (Elkins-Tanton y
Grove, 2001) o por la fusién parcial de la placa en
subduccién bajo condiciones especificas (Best,
2003). Por medio de la compilacion de trabajos
experimentales sobre reacciones de distintas
fases minerales, Schmidt y Poli (1998) describen
gue la deshidratacidon de la losa en subduccién
ocurre a partir de 50 km de profundidad (hasta
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>250 km segun Kawakatsu y Watada, 2007) a
través de reacciones de descomposicidén de las
fases minerales hidratadas que la constituyen.
Tales fluidos provenientes de la deshidratacién de
la placa en subduccién metasomatizan el manto
y/ofacilitansufusion parcial (Tarneyylones, 1994)
generando fundidos hidratados. Los fundidos
hidratados tienen una flotabilidad alta y tienden
a ascender hacia profundidades mas someras
con material de manto mas caliente. En tales
condiciones, los fundidos entran en desequilibrio
y reaccionan con la fraccidén sélida del manto
formando mas fundido. Este proceso continula
hasta la parte mas caliente de la cufia de manto
(Grove, 2000). Grove et al. (2006) proponen que
la maxima cantidad de fundido que ocurre en el
nucleo caliente de la cufia de manto es de 10-15%
y se localiza entre 40 y 63 km de profundidad.
Sin embargo, Schmidt y Poli (1998) y Abers et
al. (2006) a través de analisis experimentales y
de una tomografia sismica realizada por debajo
de Alaska, sugieren la presencia de una regién
de acumulacién de fundido localizado a >80
km de profundidad. Independientemente de la
profundidad en donde se acumule la mayoria
del liquido proveniente de la fusidén parcial del
manto, los fundidos hidratados en ascenso que
superan la parte mas caliente de la cufia de
manto entran en contacto con su porcidon mas
somera y fria. Bajo estas nuevas condiciones, los
fundidos comienzan a enfriarse y a cristalizar.
Los magmas generados en el manto son de
composicion basdltica a andesitica rica en MgO
(Grove, 2000). Por su parte, la generacion de los
magmas de composicidn intermedia y acida en
los arcos magmaticos se atribuye a tres procesos
principales: a) la diferenciaciéon de los magmas
del manto (magmas primarios) al cristalizar
en la parte superior del manto o dentro de la
corteza (Grove et al., 2003); b) la fusién parcial
de metabasalto en la base de la corteza (Rapp
y Watson, 1995; Annen et al., 2006); y c) la
incorporacién de material cortical en los magmas
primarios (Kemp et al., 2007).
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5.1. Zonas calientes

Un modelo integral muy popular en la literatura
para la generacién de magmas de composicién
intermedia y silicica es el de las “zonas
calientes” propuesto por Annen et al. (2006)
y esquematizado en la Figura 1. Este modelo
plantea: a) laformacidn de una zona caliente enla
base de la corteza producida por la acumulacién
de magma basaltico, calory volatiles provenientes
del manto; y b) la generacién de magmas de
composicion intermedia y acida a partir de la
cristalizacion incompleta de los magmas del
manto, con una contribucién compartida por
la re-fusion de intrusiones basalticas anteriores
y por la fusidn parcial de rocas corticales mas
viejas. Este modelo es afin con el trabajo de
Davidson et al. (2007) quienes, después de
analizar una base de datos geoquimicos de
varios volcanes provenientes de cinco distintos
sistemas de subduccidn activos, sugieren que
la produccion de los magmas de composicién
intermedia y acida ocurre en gran parte por la
diferenciacidn y el fraccionamiento del anfibol
de los magmas primarios estacionados en la
corteza media-inferior. Este modelo también
esta en sintonia con los estudios experimentales
de Rapp y Watson (1995), quienes indican que
los magmas de composicidn intermedia y acida
también pueden generarse en la base de la
corteza por la fusién parcial de metabasalto
(anfibolita) a partir de 1000°C a 800 MPa, o sea a
~25-30 km de profundidad. Si se toma en cuenta
que el fendmeno de underplating (acrecién
magmatica) es gobernado por la tasa en la cual la
corteza oceanica hidratada accede a la trinchera
(Schmidt y Poli, 1998), esta perspectiva también
esta en sintonia con la correlacidn positiva entre
la presencia de calderas y la tasa de convergencia
ortogonal que Hughes y Mahood (2008)
encontraron a partir del analisis estadistico
de 91 calderas de arcos activos. Los analisis
experimentales realizados por Sisson et al. (2005)
también indican que durante la cristalizacion de
basaltos hidratados a presiones correspondientes
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a profundidades de la corteza media a superior,
y con un amplio rango de H,O y contenido de
K, se pueden generar una amplia diversidad
de fundido residual de composicion félsica. En
el modelo de Annen et al. (2006), los procesos
promotores de la variacién composicional de los
magmas ocurren en gran parte en la base de la
corteza. Este panorama también es propuesto

por Kemp et al. (2007) por medio del analisis de
isétopos de Hf y O en zircén, y por Coleman et al.
(2004). De igual forma, este panorama también
es formulado como consecuencia del paradigma
de la construccidon de los intrusivos (ver Miller,
2008) que sera discutido mas adelante.
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Figura 1. Representacion conceptual de una zona caliente. Sills de magma basaltico derivados del manto son inyectados a
distintas profundidades, incluyendo (1) el Moho, (2) la corteza inferior y (3) la Discontinuidad de Conrad, entre las corteza
superior e inferior. Los sills inyectados en el Moho desplazan a los sills mas antiguos hacia el manto, creando un contraste entre
el Moho petrolégico (la base del complejo de sills) y el Moho sismico (la cima del complejo de sills). Los sills cristalizan desde
la temperatura en la que son inyectados hasta la temperatura de la geoterma del medio, dando como resultado una amplia
variedad de fracciones de fundido residual a cualquier tiempo dado, desde 100% (sill recién inyectado cerca del Moho) hasta
0% (sill antiguo en la corteza inferior). La fraccidn de fundido cortical varia a lo largo de la zona caliente de acuerdo con la edad y
la proximidad de los sills basalticos. Los fundidos ascienden de la zona caliente a reservorios someros, dejando atras cumulatos
refractarios o restitas. Los fundidos residuales y corticales de las distintas porciones de la zona caliente pueden mezclarse entre
si antes de ascender o dentro de los reservorios someros. La figura no esta escalada; modificada de Annen et al. (2006).
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5.2. Relacién entre fundido y residuo cristalino

La propuesta de que los grandes cuerpos
batoliticos félsicos son el producto diferenciado
de nuevas adiciones maficas provenientes del
manto (Petford et al., 1996; Davidson et al.,
2007) requiere de una gran cantidad de residuo
cristalino o cumulatos en la base de la corteza.
De acuerdo con Ducea (2002), la relacion
entre “masa del residuo cristalino” y “masa del
fundido” debe ser de 1:1 a 3:1. Esto quiere decir
qgue deberia producirse en la corteza inferior un
volumen de material de residuo cristalino igual o
mayor al volumen de los batolitos félsicos en la
corteza superior. Como consecuencia, la corteza
tenderia a experimentar tal aumento en su
espesor que obligaria a laraiz restitica de los arcos
magmaticos a separarse y hundirse en el manto
por flotabilidad negativa y/o por delaminacion.
Aunque tal fenédmeno es inferido a través de una
tomografia sismica reportada por Zandt et al.
(2004) para el batolito de Sierra Nevada, EUA,
calculos de correspondencia (entre las masas
tanto del manto que experimenta fusién parcial,
como del fundido de manto generado, del
residuo cristalino anclado en la corteza inferior y
del material félsico que conforma a los batolitos)
exigen la incorporacion de fundidos corticales
en la reserva magmatica para los batolitos de
arco. La contribucién de fundidos corticales
a la generacion de magmas de composicidon
intermedia y acida se lleva a cabo principalmente
por la deshidratacion de las micas (Thompson,
1982). En un gradiente de temperatura
ascendente, la muscovita es el primer mineral en
fundirse a 700°C en condiciones de baja presion
(300 MPa; ~10km), seguido por la biotitaa~800°C
(Patino Douce y Beard, 1995). La contribucidn
de los fundidos corticales en la formaciéon de
magmas de composicién intermedia y 4acida
suele variar de un cuerpo magmatico a otro, y de
una regidn a otra. Especificamente en los arcos
continentales de Norteamérica, Ducea y Barton
(2007) proponen que la contribucién promedio
de fundidos corticales en la formacion de los
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arcos continentales en Norteamérica fue del
~50%.

6. Segregacion

Después de la generacién del fundido, el
siguiente proceso en la evolucién de los magmas
es su separacién mecdnica de la roca en donde
son generados, ya sea en el manto y/o en la base
de la corteza (aunque también puede ocurrir
en cualquier cuerpo intrusivo que experimente
cristalizacion; Weinberg, 2006). La habilidad del
fundido de segregarse mecanicamente de la
matriz sélida que la contiene esta fuertemente
controlada por su viscosidad (Daines, 2000).

6.1. Fronteras reoldgicas durante la fusidn parcial

Para que ocurra la segregacién de un fundido
hay que tomar en cuenta que debe haber una
fuerza que lo expulse y producirse un espacio en
donde el fundido pueda moverse. Sin embargo,
para que el fundido pueda moverse es necesario
que se forme una red interconectada de
fundido y que la matriz sea permeable (Sawyer,
1994). Vigneresse et al. (1996) representan las
condiciones necesarias para que la segregacién
se lleve a cabo a través de fronteras reoldgicas
semi-cuantitativas, las cuales fueron definidas
por medio de la aplicacion de ecuaciones de
viscosidad obtenidas  experimentalmente.
De acuerdo con estos autores, primero debe
superarse la frontera de percolacién liquida (LPT;
liquid percolation threshold). Esto se consigue con
unaconcentracion minimade 8% de fundido (0 7%
de fundido seglin Rosenberg y Handy, 2005) para
gue se pueda formar una red interconectada de
peliculas de fundido presente entre los contactos
granulares. Al superar la LPT, la resistencia de Ia
roca baja dramdticamente (Rosenberg y Handy,
2005) y el transporte del fundido se restringe
a una escala local de centimetros a decimetros
(Vigneresse et al., 1996). Conforme la generacion
de magma continda, al alcanzar 20-25% de
fundido, se supera la frontera de escape de
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fundido (MET; melt escape threshold), a partir de
donde se desarrolla la segregacidny el transporte
del magma a escalas mas regionales. De acuerdo
con Rabinowicz y Vigneresse (2004), es a partir
de este punto que la segregacion puede llevarse
a cabo por medio de la canalizacidn del fundido
a través de venas o vetas paralelas entre si. Vale
la pena mencionar que el limite propuesto para
superar la MET es consistente con el contenido
maximo de leucosoma de ~20% comunmente
presente en migmatitas (Brown et al., 1999).

Segin McKenzie (1984), la compactacién
gravimétrica puede ser suficiente para promover
la segregacién de los magmas primarios en el
manto. Sin embargo, como la compactacién
es insuficiente para que los magmas félsicos
sean segregados debido a su mayor viscosidad
(Petford et al., 2000), varios estudios sugieren
gue la compactacion debe ser complementada
por la deformacién del manto superior (Kelemen
y Dick, 1995; Kohlstedt y Holtzman, 2009) y
de la base de la corteza, la cual promoveria
la canalizacion de los fundidos hacia niveles
corticales mas someros (Vigneresse et al., 1996;
Vigneresse y Clemens, 2000; Holtzman et al.,
2003; Rabinowicz y Vigneresse, 2004). Esto
implica que la seccidon de manto o de corteza en
donde se lleve a cabo la segregacion magmatica
debe estar sometida a un campo de esfuerzos
para que el proceso sea efectivo (Vigneresse,
2007). Ello explicaria la asociacién comun entre
el magmatismo y las zonas de cizalla (McCouri,
1987; Karlstrom et al., 1993; Ingram y Hutton,
1994; Tommasi et al., 1994; Nzentia et al., 2006;
Searle, 2006; Pefia-Alonso et al., 2012; Oberc-
Dziedzic et al., 2013).

Vigneresse 'y Burg (2003) modelaron el
comportamiento de una roca parcialmente
fundida con el porcentaje de liquido necesario
para experimentar segregacién magmatica,
sujeta a distintas tasas de deformacién. Al
integrar argumentos tedricos con observaciones
estructurales, estos autores sefialan que a altas

tasas de deformacion, el contraste de viscosidad
entre el fundido y su matriz disminuye ~1-3
6rdenes de magnitud, lo que permite que estas
dosfasessedeformencomounasolaunidad cuasi-
solida. Sinembargo, a bajas tasas de deformacidn,
el contraste de viscosidad entre el fundido y su
matriz aumenta ~6 drdenes de magnitud, por lo
gue el fundido tendera a deformarse y relajarse
mucho mas rapido que la matriz, promoviendo
inestabilidades internas. Una implicacidon de
este estudio es que para que se lleve a cabo la
segregacidon magmatica de manera eficiente, el
campo de esfuerzos vigente debera imprimir
bajas tasas de deformacion o experimentar una
variacién temporal. Otra implicacidon importante
es que como las inestabilidades internas
gue promueven la segregacion magmatica
aparentemente son intermitentes, la segregacién
magmatica deberia ser discontinua (Vigneresse y
Burg, 2000; Vigneresse et al., 2008).

7. Ascenso

7.1. Influencia de la densidad, contenido de
volatilesy cristalizacion en el ascenso magmatico.

Los parametros fisicos que dominan el ascenso
de los fundidos son su viscosidad y su densidad.
La densidad de los fundidos es controlado
por el peso molecular de los elementos que
contienen y por su proporcién relativa, por
lo que es fuertemente dependiente de la
composicidon. La densidad oscila de 2.5 a 2.9
gr/cm?® a temperaturas magmaticas (~1100°C) y
a presiones relativamente bajas (Spera, 2000).
La adicion de FeO, MgO, TiO, y CaO al fundido
incrementa su densidad mientras que la adicién
de adlcalis y voldtiles (que son relativamente
compresibles) produce el efecto contrario. Por
lo tanto, la adicién de volatiles contribuye a la
dependencia de la densidad de los magmas con
la presion (Spera, 2000). El efecto del H,O en la
densidad del magma es tal que la adicién de 1%
disuelto en un fundido basaltico es equivalente
a un incremento de ~400°C en el fundido o
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al decremento de ~5 kbar de presién (Ochs
y Lange, 1999). La densidad de los magmas
también depende de la cristalizaciéon. Por
ejemplo, Stolper y Walker (1980) reportan que la
densidad del fundido en los magmas basalticos:
(@) primero decrece si cristaliza primero el
olivino; (b) después vuelve a incrementarse si
posteriormente la plagioclasa y el piroxeno se
unen a la secuencia de cristalizacién debido a
que, durante esta etapa, el fundido experimenta
un enriquecimiento en FeO y el fraccionamiento
de componentes ligeros incorporados en la
plagioclasa; y (c) finalmente volveria a disminuir
cuando comienzan a cristalizar los 6xidos de
Fe-Ti, promoviendo la remociéon de FeO en el
fundido residual.

7.2. Mecanismos promotores del ascenso
magmatico

Aunque los procesos de segregacidon operan en
su mayoria en la corteza inferior (20-40 km de
profundidad), muchos plutones son emplazados
en la corteza superior (0-10 km de profundidad),
por lo que los magmas comunmente ascienden
10-40 km en la corteza hasta alcanzar sus
niveles de emplazamiento (Clemens, 1998). En
la literatura, dos son los principales modelos
propuestos para el ascenso de los magmas: el
diapirismo y la propagacién de fracturas (diques).

7.2.1. Diapirismo

El fendmeno de diapirismo implica el ascenso de
grandes cuerpos intrusivos como una gran masa
(Cruden, 1988) que adquiere una geometria de
gota invertida (Castro, 1987; Chavez-Cabello
et al., 2006). El mecanismo promotor de este
modelo es el contraste de densidad entre el
magma y su roca encajonante. El alcance de
este mecanismo estd limitado por la capacidad
eldstica de la roca encajonante para deformarse
al acomodar el magma ascendente y para
recuperarse de tal deformacién. EI modelo
del diapirismo ha perdido popularidad a raiz
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de varias inconsistencias tedricas y por la falta
de observaciones de campo que la sostengan
(Clemens y Mawer, 1992). Por ejemplo, el
contraste de densidad entre los fundidos félsicos
y el de la roca encajonante suele ser muy
pequefio (0.3-0.5 gr/cm3; Vigneresse y Clemens,
2000). Ademas, el aumento de la viscosidad del
magma promovido por cristalizacion restringe su
profundidad de emplazamiento ala corteza media
e inferior (Weinberg y Podladchikov, 1994), por
lo tanto el diapirismo no puede ser considerado
para el ascenso de magmas emplazados a
profundidades de 2-10 km. Tales profundidades
corresponden a la facies de esquistos verdes, en
donde se reportan una gran cantidad de plutones
gabrodicos (Johnson et al., 2002) de densidades
relativamente altas. La cristalizacion también
limitaria la velocidad de ascenso de los diapiros a
10-100 m/afio (Weinberg y Podladchikov, 1994).
Sinembargo, estos valores entran en conflicto con
la velocidad de ascenso calculada por medio de
métodos mas directos. Ante tales inconsistencias,
Miller y Paterson (1999) introducen el término
“diapiro viscoeldstico”, donde dos o mas cuerpos
magmaticos ascienden juntos gracias al flujo
viscoelastico de la roca encajonante en respuesta
a la flotabilidad del magma y a una deformacién
regional.

7.2.2. Propagacion de fracturas

En el modelo de propagacion de fracturas los
mecanismos promotores del ascenso son tres:
a) el gradiente de presidn segun el espesor de la
corteza, b) la presién magmatica en los diques (a
su vez dependiente de su contenido de volatiles)
y c) la flotabilidad de los magmas (que a su vez
depende del contraste entre la densidad del
magma y la de la roca que lo encajona). De igual
forma, la propagacién de fracturas se sostendria
gracias al continuo incremento en el volumen del
magma por descompresién (Clemens y Mawer,
1992). A diferencia del diapirismo, la propagacion
de fracturas permite una transferencia rapida
de magma y el establecimiento de una red de
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estructuras que vuelve permeable a la corteza y
que facilita el ascenso (Brown, 2004).

Al considerar estudios de mecanica de rocas
realizados en cerdmicas y metales en condiciones
de altas temperaturas, y al proyectarlos en
materiales con equivalencias geoldgicas,
Eichhubl y Aydin (2003) reportan “fracturas
ductiles” generadas a través del crecimiento y
la coalescencia de “huecos” en la roca afectada
bajo condiciones de alta temperatura. Estos
autores infieren que este tipo de fracturamiento
es el resultado de la transferencia de masa y
posiblemente de movimiento de fundido durante
fusidn parcial. Las fracturas dductiles pueden
ocurrir en la corteza inferior y se propagan a
través de mecanismos fuertemente dependientes
a la temperatura (Schultz y Fossen, 2008).
Las fracturas ductiles producen geometrias en
zigzag, tienen puntas suaves (Brown, 2004) y no
presentan desplazamientos laterales o relaciones
cortantes (Weinberg y Regenauer-Lieb, 2010).
De acuerdo con Weinberg y Regenauer-Lieb
(2010), el fracturamiento ductil es un mecanismo
eficiente para la segregacidon en rocas con una
fraccion de fundido de <7%, y es el responsable
de la migracién de magma en sistemas profundos
y calientes.

Una caracteristica importante de la propagacién
de fracturas, ya sean fragiles o ductiles, es que
tiende a ser ortogonal a la direccidon de la minima
compresion del régimen de esfuerzos vigente
duranteelascenso. Estonosignificaqueelascenso
magmatico por propagacion de fracturas esté
restringido a un régimen extensivo. De hecho, el
transporte y el ascenso magmatico se lleva a cabo
bajo cualquier régimen de esfuerzos (Vigneresse
et al., 1999; Zellmer y Annen, 2008), gracias a la
presencia de anisotropias preexistentes (Petford
et al., 1993) y de redes interconectadas de zonas
de cizalla y de estructuras dilatantes (Brown vy
Solar, 1998).

7.2.3. Escalas de tiempo

Resultados de modelado numérico de Ia
variabilidad quimica de rocas volcanicas
(Spiegelman y Kelemen, 2003) y del desequilibrio
entre isdtopos de vida corta de la serie del U
(McKenzie, 2000; Turner et al., 2001; Zellmer
et al., 2005) sugieren que, en su viaje hacia la
superficie, el fundido generado en el manto
experimenta velocidades mas rapidas que las
permitidas por percolacién a escala granular, lo
gue obligaria a los fundidos a separarse de su
zona de generacidn por canales de alta porosidad.
Asimismo, después de comparar el exceso de
226Ra con la contribucién de fluidos provenientes
de la losa en subduccion (p.ej. Ba/Th) en mas
de 40 lavas de composicién mafica a intermedia
provenientes de siete distintos arcos de islas,
Turner et al. (2001) sugieren que el transporte de
los magmas de arco realizado desde de la cuia de
manto hastalasuperficiesellevaacaboenelorden
de afios. Estos valores, obtenidos al aprovechar
el desequilibrio en la serie de U, son mayores
gue los obtenidos utilizando aproximaciones
por difusién. Kelley y Wartho (2000) infieren
velocidades de transporte de kimberlitas de
~4 m/s por medio de edades Ar-Ar en flogopitas.
Velocidades similares de 6 + 2 m/s y 0.2-0.5 m/s
fueron obtenidos por Demouchy et al. (2006) y
Peslier y Luhr (2006), respectivamente, usando
coeficientes de difusion para la hidratacion de
olivino provenientes de xenolitos de manto. Tales
velocidades de transporte dan un tiempo de
ascenso del orden de horas a dias. El estudio de
Shaw et al. (2006) puede explicar esta disparidad
en el tiempo de ascenso magmatico estimado
por medio del desequilibrio de la serie de U o
usando coeficientes de difusion. Por medio de
la difusion de Mg-Fe en olivinos con zonacién
interna en una de las islas de Cabo Verde, estos
autores distinguen dos texturas distintas en
xenolitos de manto, una generada en cuestion
de dias y la otra generada en decenas de dias a
afios. Estos autores proponen que las texturas
generadas en afios (rango temporal en sintonia
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con los estudios de isétopos de vida corta) puede
estar relacionadas al almacenamiento de los
xenolitos en uno o varios reservorios antes de
alcanzar al superficie; mientras que las texturas
generadas en dias (rango temporal en sintonia
con los estudios de difusién) puede estar
asociadas al rapido transporte que el magma
experimentd entre los reservorios y la superficie
(también ver Turner y Costa, 2007). Vale la pena
sefalar que estos valores ponen en tela de
juicio al modelo de diapiros viscoeldsticos,
cuyas velocidades de ascenso estarian en el
orden de 102% a 1 m/afo (Miller y Paterson,
1999). Ademads, dos de las implicaciones mas
importantes de las altas tasas de velocidad para
el ascenso magmatico aqui expuestas son que
el fendmeno de la cristalizacién inducida por
descompresidn podria ser mas comun de lo que
actualmente se piensa, y que gran parte de la
diferenciacion magmatica deberia ocurrir antes
del ascenso, tal como lo proponen Annen et al.
(2006).

8. Emplazamiento

El emplazamiento puede ser definido como el
acoplamiento mecdnico del magma en la corteza.
Este acoplamiento mecanico ocurre cuando el
magma comienza a comportarse como un sélido
en respuesta al incremento de su fraccidn sélida
o cristalizacién. Desde su generacién, el fundido
comienza a experimentar cristalizacidn, inducida
ya sea por enfriamiento o por descompresion.

8.1. Fronteras reoldgicas de los magmas

Segln andlisis experimentales en fundidos
naturales de composicién granitica a gabrdica,
los magmas con un contenido de porcion sélida
entre ~15-35% tienden a comportarse como un
fluido newtoniano (Arzi, 1978; Champallier et
al., 2008; Lejeune y Richet, 1995); esto es, que
hay una respuesta lineal entre el esfuerzo al que
el magma es sometido y la deformaciéon que,
como resultado, experimenta. Los magmas con
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este porcentaje de fraccidén sélida suelen ser
referidos en la literatura como una “suspensién”
(Marsh, 1989). De acuerdo con Vigneresse et
al. (1996), los cristales de los magmas félsicos
con un contenido similar de porcidén sélida de <
20% rotan libremente en el fundido y comienzan
a definir una fabrica. El magma adquiere un
comportamiento pseudoplastico (Champallier et
al., 2008) a mayor contenido de porcidn sélida,
lo que significa que a partir de ese momento
ya no hay una respuesta lineal entre esfuerzo
y deformacién. Cuando los magmas todavia
estan dominados por la fraccion liquida (con un
contenido de sélidos del <50%) los granos pueden
hundirse o flotar dentro de la fraccidn liquida
(Bachmann y Bergantz, 2008) dependiendo de la
composicion. Como se muestra en la Figura 2, el
sistema de los magmas félsicos alcanza la frontera
de percolacién rigida (RPT; rigid percolation
threshold; Vigneresse et al., 1996) en cuanto la

rotacion libre de
la fraccion solida

' " ' 15-35% comportamiento newtoniano
-

~ >35% comportamiento

LIQUIDO | " ' no-newtoniano
@@ & # 55 FRONTERADE

w PERCOLACION
acoplamiento

RIGICA
mecanico M’
%

70-75%
..n.. ’
S FRONTERA DE BLOQUEO
soLipo Beae2#® DE PARTICULAS

\

Figura 2. Esquema de las transiciones reoldgicas en sistemas
parcialmente fundidos de Vigneresse et al. (1996). A un bajo
porcentaje de fundido las particulas rotan libremente en la
fraccion liquida y el magma se comporta como un fluido
newtoniano. A mayor porcentaje de fraccion sélida (35%)
el magma cambia su comportamiento a no-newtoniano
hasta alcanzar la frontera de percolaciéon rigida (~55%),
en donde la fraccidn sélida forma un esqueleto rigido que
es capaz de sostener esfuerzos. A mayor porcentaje de
fraccidn solida el magma desarrolla estructuras fragiles
internas. Ver texto para detalles. Debe tenerse en cuenta
que la transicién de liquido a sélido no es la antipoda de
la transicion de sdlido a liquido. Figura modificada de
Vigneresse et al. (1996).
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fraccion sélida supera el ~55%. Es a partir de aqui
donde los cristales comienzan a interactuar entre
si para construir una estructura rigida (Costa,
2005; van der Molen y Paterson, 1979).

De acuerdo con Vigneresse et al. (1996), las altas
temperaturas a las que cristalizan los magmas
primarios derivados del manto pueden promover
la deformacién plastica de sus cristales (Kelemen
y Dick, 1995) vy, por lo tanto, suscitar a que su
estructura rigida sea mas susceptible al régimen
de esfuerzos. Segun Vigneresse et al. (1996),
esto implicaria que la densidad de la porcién
solida sea mayor en comparacion con la de una
estructura rigida sin deformacién plastica. Como
resultado, los magmas primarios alcanzaran la
frontera RPT con una mayor porcién sélida (~80%
en gabros ofioliticos; Nicolas e Idelfonse, 1996)
con respecto a los magmas félsicos. A partir de la
RPT la fraccién liquida todavia tiene la capacidad
de fluir, por lo que las agrupaciones cristalinas
comenzaran a reaccionar con el régimen de
esfuerzos regional para segregar fundido residual
(John y Stunitz, 1997). Los magmas con este
porcentaje de fraccidn sélida suelen ser referidos
en la literatura como “mush” (Marsh, 1989) y ser
visualizados como una “esponija rigida” (Hildreth,
2004). En esta etapa de cristalizacion, los magmas
s6lo pueden experimentar transporte con la
ayuda de zonas de cizalla locales que desarrollen
dilataciéon (Vigneresse et al., 1996). Finalmente,
el sistema de los magmas félsicos se cierra por
completo a una concentracién de sélidos de ~72-
75% y define la frontera de bloqueo de particulas
(PLT; particle locking threshold). Los magmas
con este porcentaje de fraccidn sélida suelen ser
referidos en la literatura como “mesh” (Marsh,
1989). A partir de este punto el magma no puede
segregarse sin la ayuda de una deformacién
regional (Brown y Solar, 1998; Vigneresse et al.,
1996). Respecto a los magmas maficos, la PLT
también se presentaria con una concentracion
aun mayor de fraccidon sélida (Vigneresse et
al,, 1996). La RPT y PLT reflejan un cambio
critico en la reologia de los magmas, a partir de

donde se comportan mas como un sdlido fragil
gue como una masa ductil. Por lo tanto, si el
cuerpo magmatico es suficientemente grande
como para presentar un gradiente de presién a
través de él, el aumento en su viscosidad y su
acoplamiento mecanico resultara en la migracién
y percolacion de cualquier fundido remanente a
través de canales, fragiles o ductiles, en vez de la
migracion ductil del cuerpo entero (Bagdassarov
y Dorfman, 1998; Barros et al., 2001; Geshi,
2001; Rabinowicz y Vigneresse, 2004), tal como
lo propone el diapirismo.

8.2. Mecanismos promotores del emplazamiento

Al considerar a la propagacién de fracturas como
el mecanismo promotor del ascenso magmatico,
la profundidad a la que un cuerpo magmatico
se emplaza es controlado (ademas de por la
cristalizacion) por: (a) la flotabilidad neutral, (b)
la presencia de barreras corticales horizontales o
discontinuidades, (c) la modificacién del campo
de esfuerzos y/o (d) la reduccion de la presion
magmatica (Maccaferri et al., 2011).

La flotabilidad neutral es el proceso en donde
se inhibe el ascenso del magma y su transporte
se vuelve horizontal al igualarse la densidad del
magma ascendente con la densidad de la roca
qgue lo encajona. Vigneresse y Clemens (2000)
y Menand (2011) exponen las contradicciones
tedricas y observacionales que exhibe esta
propuesta de emplazamiento: (1) la densidad de
los fundidos granodioriticos a leucograniticos con
2-5% de H,0, de 2.1-2.5 gr/cm’, y de los fundidos
basdlticos, de 2.6-2.8 gr/cm?, suelen ser menores
gue las densidadesde la gran mayoria de las rocas
corticales, de 2.6 a 3.4 gr/cm?3. Esto implicaria
que la profundidad del emplazamiento de los
magmas estaria restringida entre los 11 y 20 km
de profundidad por el traslape de densidades;
(2) como lo dicta el modelo de la propagacion
de fracturas, el magma asciende en parte gracias
tanto al gradiente de presidon generado por la
columna sobre la camara magmatica como a
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la incorporacién de fluidos corticales, y puede
extenderse mas alld del hipotético nivel de
flotabilidad neutral (Takada, 1989; Chen et al.,
2011); (3) estudios gravimétricos en la literatura
reportan anomalias negativas en intrusiones
graniticas correspondientes a densidades
menores que la roca que las encajona; (4) la
flotabilidad neutral no explica por qué intrusivos
contemporaneos de composicion basaltica y
granitica, y por lo tanto de distintas densidades,
fueron emplazados en el mismo nivel cortical. Aun
con estas restricciones, este fendmeno puede
llegar a influir y controlar el emplazamiento
de muchos intrusivos, como es el caso de los
intrusivos granitoides reportados por Hurtado-
Brito (2012) al norte de Isla Angel de la Guarda,
expuestos en el fondo del Golfo de California.

Otro mecanismo que puede promover el cambio
deltransportedelmagmadeverticalahorizontales
la presencia tanto de discontinuidades reoldgicas
como de horizontes estructurales facilmente
deformables que impidan la propagacion de los
diques (Clemens y Mawer, 1992). De acuerdo
con el modelo de emplazamiento inducido por
la modificacion del campo de esfuerzos (Figura
3; Parsons y Thompson, 1991; Vigneresse et al.,
1999), los planos a través de los cuales ascienden
los magmas son verticales y perpendiculares al
eje de la minima compresion (o,) en un régimen
extensivo o transcurrente. Por el simple hecho
de ocupar un espacio dentro de tales planos,
el magma promueve un incremento de presién
proporcional al espesor de la intrusién (pm) en
el eje de la minima compresion (o, > o +p_).
El eje de compresidon intermedia también se
incrementa segun el coeficiente de Poisson (v;
parametro fisico que mide la relacion que hay
entre la distorsién transversal y longitudinal
de un sdélido que se deforma elasticamente)
de la roca encajonante (o, - 0,+v). Asimismo,
la componente de maxima compresion (o))
permanece constante. Si el incremento en el
volumen de la intrusion es tal que la presidon
magmatica contribuye a que la magnitud del eje
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de minima compresidn supere al del componente
de maxima compresion (o,+p > o,) el campo
de esfuerzos local cambiara a contractivo vy el
plano a través del cual fluye el magma se volvera
horizontal (Figura 3).

Una vez que el sistema alcanza esta etapa, el
cuerpo magmatico adoptard una geometria de
sill y su porcién horizontal podrd fungir como
una discontinuidad estructural en donde se
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Figura 3. Proceso esquematico del cambio en los ejes de
esfuerzos bajo la influencia de una intrusion magmatica
bajo condiciones tensionales. (a) Inicialmente, el plano de
apertura es vertical (y-z) y perpendicular a la componente
de minimo esfuerzo (c,). (b) Debido a la presién de
la intrusién magmatica (Pm), el minimo esfuerzo se
incrementa a o, + Pm, en donde el eje intermedio se
incrementa proporcionalmente al coeficiente de Poisson
(v). (c) Los dos componentes horizontales sobrepasan la
componente litostatica y el plano de apertura se vuelve
horizontal. Figura modificada de Parsons y Thompson
(1991).
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podran acumular nuevos magmas en ascenso
(Vigneresse et al.,, 1999). En un régimen
contractivo, el magma tendera inicialmente
a moverse horizontalmente y permanecera
estancado (Vigneresse et al., 1999) hasta que la
presion magmatica reduzca la resistencia de la
roca encajonante para fracturarla, promoviendo
la canalizacion del magma (Brown y Solar, 1998).

9. Construccion de los plutones
9.1. Geometria de los plutones

Los mecanismos responsables delemplazamiento
de los magmas han sido deducidos en gran parte
gracias a la geometria inferida de los plutones.
Los estudios geofisicos a detalle que actualmente
se llevan a cabo, como por ejemplo sismicos y
gravimétricos combinados con susceptibilidad
magnética y otros métodos, permiten una
resolucion espacial del orden de metros vy, por
lo tanto, la visualizacién de las geometrias de los
plutones con un alto grado de confianza (Jolyet
al., 2009).

A través de estudios geofisicos y de mediciones
de campo, McCaffrey y Petford (1997), Cruden
y McCaffrey (2001), Améglio et al. (1997) y
Vigneresse et al. (1999) sugieren que, durante
su emplazamiento, los plutones se expanden
lateralmente (L) y aumentan su espesor (T) de
acuerdo con la férmula empirica L = kTa (donde k
es constante y a es la pendiente de una linea de
regresion en una grafica log-log, cuyo valor es 0.6
+ 0.1 para plutones y 0.88 £ 0.1 para lacolitos;
Figura 4).

Después de realizar varios estudios geofisicos
en el cinturén Herciniano en Europa occidental,
Améglio et al. (1997) y Vigneresse et al. (1999)
sugieren que los plutones tienen en general
dos tipos de geometrias: plana y de cuia.
Estos dos tipos de geometrias también fueron
documentados por Cruden y McCaffrey (2001),
como se muestra en la Figura 5.
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Figura 4. Diagramas de espesor (T) vs. extension (L) para
135 lacolitos y 21 plutones graniticos. En ambos casos, los
datos exhiben una relacion de potencia. La regresion de los
datos (linea continua) asigna T=0.12 y L=0.88 a los lacolitos
y T=0.29 y L=0.80 a los plutones. La linea (a=1) marca la
frontera entre los campos de inflacién (zona oscura) y
elongacién. Figura modificada de McCaffrey y Petford
(1997).
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Figura 5. Posibles modos de crecimiento de los plutones.
Un plutdén de determinado tamafio (cuadrado negro) puede
crecer por medio de un crecimiento auto-afin de una etapa
0 por un mecanismo de dos etapas. Figura modificada de
Cruden y McCaffrey (2001).

317



Pefia-Alonso Tomas: Revisiéon documental sobre la dindmica de los magmas.

Tal como se exhibe en la Figura 6, los plutones de
forma plana (L/T > 5) tienen espesores de 2-3 km,
se extienden en las dos direcciones horizontales
(N-S y W-E) y exhiben pisos sub-horizontales
con varios cuerpos con inclinaciones moderadas
interpretadascomoconductosalimentadores. Por
su parte, los plutones de forma de cufa (L/T < 5)
tienen espesores mayores (~10 km); su geometria
suele estar elongada en planta y presentar
asimetrias con forma de V en perfil debido a
que sus paredes van haciéndose mas verticales
conforme profundizan. Segun Vigneresse et al.
(1999), los plutones de forma plana se emplazan
al toparse con trampas corticales horizontales,
mientras que los plutones de forma de cuia se
emplazan al rellenar cavidades controladas por
fracturas.

Plutones con forma plana

o Sglnt Sylvestre

Pontivy |
NW L

Sidobre
SW " NE

W

Mortagne

Por su parte, Cruden y McCaffrey (2001) sugieren
que los plutones de forma plana se forman a
partir de una etapa inicial donde el magma viaja
cierta distancia de manera horizontal, y que
los plutones de forma de cuia presentan una
subsiguiente etapa de inflamiento marcado por
el aumento vertical en su espesor. Para explicar la
relacion invariable entre extensién y espesor que
presentan los plutones y los lacolitos, Petford et
al. (2000) y Cruden y McCaffrey (2001) sugieren
que tanto los plutones como los batolitos
grandes se forman por medio de la amalgama de
cuerpos magmaticos mas pequeiios. La relacidon
invariable del crecimiento de los plutones
también sugiere una interaccidn continua entre
los cuerpos magmaticos y el campo de esfuerzos
(Vigneresse, 2007).
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Figura 6. Perfiles de la morfologia de algunos plutones masivos de Europa occidental inferidos a través de la inversién 3D
de datos gravimétricos. Todas las secciones tienen la misma escala sin exageracidn vertical. A la izquierda y a la derecha, los
perfiles son paralelos (//) y perpendiculares (L) al eje mayor de los plutones, respectivamente. Las raices de los plutones son
evidenciados por los cambios abruptos en las inclinaciones de las paredes. Figura modificada de Améglio et al. (1997).
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9.2. El problema de espacio

La existencia de los plutones presupone la
generacion de un espacio en la corteza similar
al tamafio de los mismos, lo que plantea
un “problema de espacio” que se comenta
frecuentemente en la literatura. Los mecanismos
propuestos para solucionar este problema
de espacio incluye la asimilacién de la roca
encajonante (Wolff et al. 1999; Glazner, 2007), el
rebaje (Marsh, 1982; ver Glazner y Bartley, 2006),
el levantamiento de las rocas sobreyacentes y la
depresiéndelasrocassubyacentes(Cruden, 1998;
Petford et al., 2000; Cruden y McCaffrey, 2001).
Aunque estos mecanismos pueden contribuir
en la generacién de espacio, la manera mas
eficiente de obtenerla ocurriria si se involucran
aperturas promovidas por deformacién tecténica
gue serian rapidamente rellenadas de magma
(Hutton, 1990; Tikoff y Teyssier, 1992; Brown y
Solar, 1998). Aun asi, el “problema de espacio” en
el emplazamiento de los plutones es una cuestiéon
vigente si se sigue considerando que tal espacio
se genera en un periodo de tiempo restringido.
De acuerdo con Petford et al. (2000), Vigneresse
(2004) y Menand (2011), si el magma se segrega,
asciende y se emplaza de manera discontinua,
la roca encajonante tiene mas tiempo para
relajarse entre dos entradas de magma y menos
deformacién que acomodar (Figura 7). Este
panorama es sugerido por la construccion de
los plutones a través de la sucesidn de pulsos de
magma (de Saint Blanquat et al., 2011).

9.3. Evidencias geocronoldgicas y escalas de
tiempo

Por medio de un estudio geocronoldgico
U-Pb, Coleman et al. (2004) plantean que la
cristalizacion de los magmas que conforman el
batolito Tuolumne, EUA, ocurrié en periodos
de tiempo mucho mayores a los que le
corresponderia a plutones individuales obtener

levantamiento
de techo

depresion de piso

repetidas entradas
de magma

O| deformacion |®

Figura 7. Esquema de modelos propuestos para solucionar
el problema de espacio. A la izquierda, el problema
de espacio es tratado con el levantamiento del techo,
la depresién del piso o por aperturas asistidas por
deformacion. A la derecha, se representan repetidas
entradas de magma que dejan tiempo suficiente entre
una y otra entrada para que la roca encajonante se relaje
y pueda acomodar el emplazamiento de nuevas entradas.
Figura modificada de Vigneresse (2004).

su diversidad composicional por medio de
procesos de fraccionamiento o de mezcla. Por lo
tanto, estos autores sugieren que tales periodos
de formacion del batolito son consistentes
con el emplazamiento de series de pequeias
intrusiones. En otros plutones, por ejemplo en
el batolito Mount Stuart y en el plutén Tenpeak
en Washington, EUA, Matzel et al. (2006) llegan a
conclusiones similares.

Para precisar los tiempos de emplazamiento vy
construccion de plutones, Michel et al. (2008)
realizaron un estudio geocronolégico de U-Pb
con ID-TIMS (espectrémetro de masas con
ionizacion térmica y dilucion isotdpica) en el
complejo intrusivo Torres del Paine, Chile. Estos
autores identificaron tres pulsos magmaticos
responsables de la construccidon de ese complejo
espaciados cada 10* afios. De acuerdo con sus
resultados, los mismos autores sugieren que la
construccion de un plutén individual toma ~10°
anos y la construccién de batolitos compuestos
se estima en 10°-108 afios. Con un nimero mayor
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de datos geocronolégicos a su disposicién, de
Saint Blanquat et al. (2011) reportan periodos
menores para la construccién de los plutones:
10? afios para varios pulsos de ~1 km? en el
plutén Black Mesa, Utah, EUA; 10* afios para
plutones pequefios (~10? km3), como en el pluton
Papoose Flat, Sierra Nevada, California, EUA; 10°
afios para plutones grandes (~10° km?) como el
pluton Mono Creek, Sierra Nevada, California,
EUA; y 10° afios para series intrusivas grandes
(~10* km3) como en la serie intrusiva Toulomne,
Sierra Nevada, California, EUA. Al respecto, de
Saint Blanquat et al. (2011) diferencian la tasa de
construccion instantanea, que es la tasa en la que
el magma se acumula durante la inyeccion de un
pulso, de la tasa de construccién promedio, que
es la relacién entre el volumen del plutén y la
duracion total de su construccion.

9.4. Evidencias composicionales

La sucesidn de pulsos magmaticos, responsables
de la construccién progresiva de los plutones,
también hasidoinferidaatravésde observaciones
de campo y de estudios geoquimicos, isotdpicos
y geocronoldgicos. Por ejemplo, Pitcher (1979)
mencionaquevariosplutonesmuestran contactos
abruptos en gradientes composicionales “... con
suficientes diferencias quimicas a través de ellos
que sugiere que los plutones fueron construidos
por la inyeccién de multiples magmas...”. De
acuerdo con Vigneresse y Clemens (2000), la
presencia de distintos tipos de magma dentro de
un reservorio comun también se evidencia en los
plutones con zonamiento composicional y en la
abundancia de enclaves de distinta composicidon
dentro de un intrusivo.

Por otro lado, la composicidn isotdpica de O
y Hf en los zircones de varias series intrusivas
localizadas en el Cinturén Plegado Lachlan,
al este de Australia, también sugiere que la
construccion de los plutones se desarrolla por
medio del ensamblaje progresivo de cuerpos
mas pequeios (Kempet al., 2007). En el estudio
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citado, los autores interpretaron que las
composiciones isotdpicas de los zircones en cada
roca que muestrearon indican temperaturas
de cristalizacién y asimilacién cortical diversas,
lo que implica que fundidos de composiciones
dispares se encuentren ahora yuxtapuestos en el
mismo volumen de roca.

10. Conclusiones

Un factor critico en la dindmica de los magmas
es la viscosidad. Varios estudios experimentales
hechos en rocas naturales apuntan a que el
contenido de H,O es un factor de enorme
influencia en la viscosidad de los fundidos, quiza
mayor que la composicion. La temperatura
y el contenido de HO en los fundidos
aparentemente son interdependientes, por lo
gue el contraste de viscosidad entre magmas de
distinta composicion seria relativamente bajo.
Sin embargo, considerando a los magmas como
una mezcla multifase, el factor dominante de su
viscosidad es la carga de sélidos, que a su vez esta
intensamente controlada por la cristalizacién.

La gran influencia de la fusién parcial de la base
de la corteza como responsable en la generacidn
de magmas silicicos es una de las mas recientes
premisas que es continuamente mencionada
en la literatura. Esta premisa es apoyada por
el modelo de las “zonas calientes”, que a su
vez estd en sintonia con estudios geoquimicos,
isotépicos, analiticos y estadisticos robustos. La
compactacién gravimétrica puede ser suficiente
para la segregacién de los magmas maficos en
el manto; sin embargo, para la segregacion de
los fundidos en el manto y en las zonas calientes
aparentemente es necesaria la presencia de
deformacidn. Estudios numéricos y estructurales
sugieren que si las tasas de deformacion son
bajas, el contraste de viscosidad entre el fundido
y su matriz promovera inestabilidades internas
y una segregacion eficiente. La viscosidad y la
densidad son de los parametros fisicos que mas
influyen en el ascenso del fundido. La densidad
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estd a su vez controlada por la composicién, el
contenido de H,O y la cristalizacion. Ademas
del enfriamiento, la cristalizacion inducida
por descompresidon puede ser un fendmeno
importante en los magmas en ascenso.
Argumentos tedricos y observaciones de campo
sugieren que el modelo de la propagacién de
fracturas es el modelo dominante en el ascenso
magmatico, por encima del diapirismo. Se
reportan dos rangos temporales para el tiempo
en que se genera el ascenso magmatico, desde el
manto hasta la superficie, segin la metodologia
usada para su calculo: del orden de afios segln
modelos numéricos y datos geoquimicos
e isotépicos de vida corta, y del orden de
horas a dias usando coeficientes de difusion.
El primero podria representar el progresivo
almacenamiento de los magmas en uno o varios
reservorios, mientras que el segundo quiza
corresponde al transporte del magma entre
los reservorios hasta la superficie. De acuerdo
con los avances tedricos mencionados en este
trabajo, los cuales fueron generados a través del
estudio de distintos fendmenos y realizados bajo
distintas metodologias, los pulsos magmaticos
y la construccién de los plutones son dos de
los paradigmas mas importantes y recientes en
el estudio de los sistemas magmaticos. Ambas
premisas son sostenidas directa o indirectamente
por: (a) la naturaleza intermitente que deberia
tener la segregacion magmatica para que
sea eficiente; (b) el ascenso a través de la
propagacién de fracturas; (c) las tasas de ascenso
de los magmas en escala de horas a dias; (d) las
tasas de cristalizacidn de los plutones del orden
de afios a miles de afios; (e) el emplazamiento
intermitente de magmas individuales durante
la construccion de los plutones como una
posible solucidn al “problema de espacio”; (f)
las variaciones composicionales abruptas que
exhiben algunos plutones; (g) las variaciones
isotépicas y la presencia de distintos grupos de
las edades de cristalizacion que aparentemente
llegan a presentar los zircones igneos; y (h) la
geometria invariable de los plutones.
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