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RESUMEN

El volcan Barranco Colorado es un estratovolcan perteneciente a la parte sur de la Zona
Volcanica Sur (SSVZ por sus siglas en inglés: South Southern 1 olcanic Zone) de la cordillera de los Andes,
ubicado en la Region de Los Lagos, Chile. En este segmento de la cordillera volcanica de los Andes se
han realizado escasos estudios petrologicos y geoquimicos en los centros eruptivos debido, en parte, a
problemas logisticos (poca accesibilidad, condiciones climaticas desfavorables, entre otros). En
particular, de este volcan s6lo se poseen datos petrograficos y geoquimicos de 3 muestras de lavas, en
conjunto con un mapa fotogeolégico de distribucion de coladas. Dada esta escasa informacion, se
pretende llevar a cabo un estudio petrogenético del volcan, con el fin de caracterizar su historia eruptiva
y los mecanismos petrogenéticos asociados a la génesis y evolucion magmatica de sus lavas, a través
de dataciones radiométricas “’Ar/”Ar, en conjunto con un analisis petrogrifico y geoquimico mediante
microscopios de luz polarizada, espectrometria de masas de plasma de emision 6ptica (ICP — OES) y
espectrometria de masas de plasma de alta resolucién acoplado inductivamente (HR-ICP-MS) para la
obtencién de concentraciones de elementos mayores y trazas respectivamente. Consiguientemente, se
comparan las caracteristicas petrogenéticas de este volcan con las de otros centros eruptivos de la

SSVZ para contribuir al conocimiento de la actividad volcanica de la zona.

Los resultados demuestran que las lavas del volcan Barranco Colorado son calco-alcalinas y
varfan entre andesita basaltica a dacita (SiO2: 53,6 — 63,9%; K,O: 0,96 — 1,92%). En general, las lavas
presentan una asociacion de minerales de plagioclasa — olivino — clinopiroxeno — cuarzo (xenocristal),
englobados en una masa fundamental traquitica — afieltrada compuesta por microcristales de pl + cpx
* opacos * vidrio. Estos microcristales no poseen texturas de desequilibrio, sugiriendo la probable
presencia de un reservorio magmatico somero. Adicionalmente, se observan frecuentes cimulos de
cristales de pl, ol, ol — cpx y ol — pl asociados a procesos de asimilacion de corteza inferior y/o media
y, ademas, sugieren la presencia de otro posible reservorio magmatico en la corteza inferior. En tanto,
los fenocristales de plagioclasa evidencian a menudo zonaciones y texturas de reabsorcion (sieve y
dusty), sugiriendo reequilibrios entre el fundido y el cristal debido a oscilaciones de las condiciones
termodinamicas y composiciones quimicas del magma producidas por cristalizacién fraccionada,

contaminacion cortical y, probablemente, reinyecciones de magmas.




Modelos de fusién parcial por lotes no-modal indican que las “coladas S” y la muestra BC — 16
Bomba (ambas de composicién andesita basaltica) provienen de un magma parental distinto a las
demas coladas de lava identificadas, generandose por una tasa de fusion parcial de ~12%, mientras que
para las demas coladas se obtuvo una de ~20% (utilizando la muestra BC — 19 de composicion
andesitica), esta ultima favorecida por una importante adicién de fluidos (4,88 £ 1,2% de H>O en el
magma parental). A pesar de estas diferencias, ambos magmas parentales provienen de una misma
fuente de lherzolita de espinela de composicion SCLM — PUM (60 — 40%) ubicada a una profundidad
variable de ~62 — 64,5 km dentro de la cufia del manto. Adicionalmente, segin el modelo de fusion
patcial de La/Yb vs Yb y La/Yb vs La, estas tasas son similates a las de otros volcanes cercanos como
el Hornopirén (~12%) y Hualaihué (~20%), y se caracterizan por ser mas altas que las de los demas

volcanes de la SVZ ubicados mas al norte (6-12%).

La tendencia evolutiva desde andesita a dacita esta controlada por la cristalizacién fraccionada
de ol £ opx * cpx * pl £ amp * dxidos de Fe, en conjunto con procesos de contaminacién cortical.
Modelos de tasas de cristalizacion fraccionada * contaminacion cortical explican la composicion de
las muestras BC — 16 Bomba y BC — 22 (coladas S) con un 30% de contaminacién cortical por corteza
media. Mientras que la composicién de la muestra mas evolucionada (BC — 26: dacita) se explica con
un 15% de cristalizacion fraccionada (35% amp, 35% cpx y 30% pl) en conjunto con un 30% de

contaminacion cortical por corteza superior.

Respecto a la historia eruptiva y peligrosidad del volcan, dataciones *'Ar/*Ar otorgaron edades
de -128,8 + 107,4 ka (20) y -87,4 * 62,1 ka (25). Debido a que este edificio volcanico no evidencia
erosion glacial, se confirman edades post-glaciales probablemente holocenas para sus productos mas
recientes. Ademas, se identificaron diferentes coladas de lava asociadas a distintos eventos eruptivos.
En consecuencia, se clasifica al Barranco Colorado como un volcan poligenético potencialmente
activo. En base al alcance y quimica de sus productos, se establece la probable ocurrencia de erupciones
explosivas de baja intensidad con eyeccién de material balistico, y efusivas con generacion de coladas

de lava lo suficientemente extensas para alcanzar el fiordo.
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ABSTRACT

The Barranco Colorado volcano is a stratovolcano belonging to the South Southern Volcanic
Zone of the Andes (SSVZ ) located in Los Lagos Region, Chile. In this segment of the Andean volcanic
arc, few petrological and geochemical studies have been carried out in the eruptive centers mainly
logistical problems (poor accessibility, unfavorable weather conditions, among others). In particular,
from this volcano there are only petrographic and geochemical data of 3 samples of lavas, together
with a photogeological map of lava flows distribution. Due to scarce information, it is intended to
carry out a petrogenetic study of the volcano, in order to characterize its eruptive history and the
petrogenetic mechanisms associated with the magmatic genesis and evolution of its lavas, through
“Ar/”Ar radiometric dating, in conjunction with a petrographic and geochemical analysis using
polarized light microscopes, inductively coupled plasma - optical emission spectrometry (ICP - OES)
and high resolution inductively coupled plasma mass spectrometry (HR-ICP-MS) for obtaining
concentrations of major and traces elements, respectively. Therefore, the petrogenetic characteristics
of this volcano have been compared with those of other eruptive centers of the SSVZ to contribute

to the knowledge of the volcanic activity in the area.

The results show that the lavas of the Barranco Colorado volcano are calco-alkaline and vary
between basaltic andesite to dacite (SiO2: 53.6 — 63.9%; K>O: 0.96 — 1.92%). In general, lavas have a
mineral assemblages of pl — ol — cpx — qz (xenoctyst), encompassed in a trachytic — felty ground mass
composed of microcrystals of pl = cpx T opaque * glass. These microcrystals doesn’t shows
disequilibrium, suggesting the probable presence of a shallow magmatic reservoir. In addition, there
are frequent cumulate crystals of pl, ol, ol — cpx y ol — pl, associated with processes of assimilation of
the lower and/or middle crust and, in addition, suggest the presence of a possible magmatic reservoir
in the lower crust. Meanwhile, plagioclase phenocrysts often show zoning and reabsorption textures
(sieve and dusty), suggesting reequilibrium between melt and crystal due to oscillations of
thermodynamic conditions and chemical compositions of magma produced by fractional

crystallization, cortical contamination and, probably, recharge magmas.

Non-modal batch partial fusion models indicate that “coladas S and BC — 16 Bomba sample
(both of basaltic andesite composition) comes from a parental magma different from the other

identified lava flows, generating from a partial melting rate of ~12%, while for the other lava flows
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~20% was obtained (using sample BC — 19), the latter favoured by a significant addition of fluids (4.88
* 1.2% H,O in parental magma). Despite these differences, both parental magmas come from the
same source of lherzolite spinel composition SCLM — PUM (60 — 40%) located at a variable depth of
~062 — 64.5 km inside the mantle wedge. Additionally, according to the partial melting model of La/Yb
vs Yb and La/Yb vs La, these rates are similar to those of other nearby volcanoes such as Hornopirén
(~12%) and Hualaithué (~20%), and are characterized by being higher than those of the other SVZ

volcanoes located further north (6-12%).

The evolutionary trend from andesite to dacite is controlled by the fractional crystallization of
ol * opx £ cpx * pl = amp * Fe oxides, in conjunction with cortical contamination processes. Models
of rates of fractional crystallization * cortical contamination explain the composition of the samples
BC — 16 Bomba and BC — 22 with 30% cortical contamination from the middle crust. While the
composition of most evolved sample (BC - 26: dacita) is explained with a 15% fractional crystallization

(35% amp, 35% cpx and 30% pl), in conjunction with 30% cortical contamination by upper crust.

Regarding the eruptive history and hazards of the volcano, *’Ar/>Ar dates gaves ages of -128.8
*+ 107.4 ka (20) y -87.4 * 62.1 ka (20). Due to this volcanic edifice does not show glacial erosion,
probably Holocene post-glacial ages are confirmed for its more recent products. In addition, different
lava flows associated with different eruptive events were identified. Consequently, Barranco Colorado
is classified as a potentially active polygenetic volcano. Based on the reach and chemistry of its
products, the probable occurrence of low intensity explosive eruptions with ejection of ballistic
material, and effusive ones with the generation of lava flows large enough to reach the fjord is

established.
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1. INTRODUCCION

A partir de estudios petrogenéticos de rocas igneas es posible estimar la composicién quimica
y mineraldgica de la fuente de los magmas, las condiciones de fusién parcial y los procesos involucrados
en la diferenciaciéon quimica de los magmas durante su ascenso a través de la litosfera (Hanson, 1980).
Estos procesos incluyen cristalizaciéon fraccionada, contaminaciéon cortical, mezcla de magmas,
reposicion de magmas basalticos en camaras magmaticas e incorporacion de fluidos y sedimentos
oceanicos y/o continentales (Sen, 2014; Wilson, 2007). Para llevar a cabo este tipo de estudios se deben
realizar observaciones de campo, con el fin de elaborar mapas y extraer muestras de diversas
localidades; en conjunto con un estudio detallado de la composicién geoquimica (elementos mayores,
menores, trazas e isotopos radiogénicos y estables), petrografia y dataciones isotopicas para determinar
la edad de las muestras en el caso de que la actividad ignea no sea reciente o se extienda
considerablemente en el tiempo geoldgico (Hanson, 1980; Sen, 2014; Wilson, 2007). En cuanto a la
petrografia, los minerales responden textural y composicionalmente a los cambios en los sistemas
magmaticos, por lo tanto, estos registran una gran cantidad de informacién sobre la historia evolutiva

de los magmas (Streck, 2008).

El presente trabajo corresponde a un estudio petrogenético de lavas pertenecientes al volcan
Barranco Colorado. Este edificio volcanico se ubica en la peninsula Huequi o Ayacara, especificamente
en el borde suroccidental del fiordo Comau, formando parte de la Zona Volcanica Sur Sur (SSVZ por
sus siglas en inglés) de la cordillera de los Andes, formada a partir del magmatismo generado por la
subducciéon de la placa de Nazca bajo la Sudamericana (Stern, 2004). Debido a que en los centros
eruptivos de la SSVZ (incluyendo el Barranco Colorado) se han llevado a cabo escasas investigaciones
petrolégicas y geoquimicas debido a problemas logisticos, este estudio busca determinar la historia
eruptiva del volcan Barranco Colorado y los procesos petrogenéticos asociados a la evolucion de sus
magmas a través de un andlisis geoquimico de roca total, petrografico y dataciones isotopicas “’Ar/*Ar

en masa fundamental.
1.1 Magmatismo asociado a subduccion

Segun Schmidt y Poli (1998) y Tatsumi (1986), el volcanismo producido por subduccién esta
ligado a la actividad magmatica desencadenada por la deshidratacion y/o fusion de la litosfera ocednica

(e.g. McGee et al,, 2017; Watt et al., 2013a). A partir de la litosfera subductada se pueden liberar y
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afiadir fluidos a la cufa del manto astenosférico, generando metasomatismo y fusién parcial en este.
El magma generado, al ser menos denso que la roca caja, comienza a ascender gradualmente a través

de la litosfera continental hacia la superficie (Fig. 1).

Tanto en la génesis de los magmas de subduccién como en su posterior ascenso ocurren
procesos que modifican su quimica, ya sea a través de adicion de fluidos y sedimentos a la cufia del
manto astenosférico, cristalizacion fraccionada, mezcla de magmas, asimilaciéon cortical u otros
procesos de diferenciaciéon magmatica (Sen, 2014; Wilson, 2007). A continuacién, se presentan de
manera breve los procesos principales involucrados en la génesis y evolucion de los magmas de arcos

continentales derivados del manto astenosférico.

1.1.1 Adicién de fluidos y sedimentos durante la génesis de los magmas

Durante la subduccién, rocas de la corteza oceanica, principalmente basalticas, en conjunto
con sedimentos que han resistido la friccion y erosion con la corteza continental, descienden a mayores
profundidades dentro del manto astenosférico, en donde comienzan a experimentar reacciones de
deshidratacion e incluso pueden fundirse parcialmente generando fundidos ricos en silice (Xu et al.,
2020). Estos autores sefalan que la placa de subduccién puede enriquecerse en agua debido a procesos
de epidotizacién, serpentinizacion y anfibolizacion y, en consecuencia, puede transportar una gran
cantidad de fluidos al manto profundo. A través de las reacciones de deshidratacién mencionadas
anteriormente, estos fluidos pueden afadirse posteriormente a la cufia del manto astenosférico
induciendo al metasomatismo y fusién parcial de este (Saunders et al., 1991; Schmidt y Poli, 1998;

Wilson, 2007; Xu et al., 2020).

Durante la génesis de magmas de subduccion, la adicién de componentes derivados de la
corteza continental a través de la erosion por subduccién del margen continental puede modificar su
quimica (e.g. Xu et al., 2020). En donde, la tasa de erosiéon por subduccién aumenta mientras mayor
sea el grosor de la corteza continental y menor sea el aporte de sedimentos a la fosa (Stern, 2004). Stern
(1991) afiade que el aporte de sedimentos oceanicos y continentales sera favorecido con rapidas tasas
de convergencia, bajos angulos de subduccion y climas aridos dominantes en el limite de placas.
Ademas, Gasparon y Varne (1998) destacan que sedimentos derivados del arco también pueden
depositarse en las fosas y luego subducir, por lo tanto, la contaminacién por la corteza continental y el

reciclaje de sedimentos pueden mostrar evidencias geoquimicas similares, lo que los hace dificil de
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distinguir. Por lo tanto, se debe considerar la cantidad de sedimentos depositados en la fosa, lo que
influye directamente en la cantidad de sedimentos subducidos. Ademas, la composicién de estos es un
factor importante, a menos que se asuma que ocurra un proceso de homogeneizacion quimica durante

los procesos de subduccion y fusion parcial (Gasparon y Varne, 1998).

1.1.2 Cristalizacion fraccionada

La cristalizacion fraccionada corresponde al proceso en el cual los cristales, al formarse, se
separan del magma, produciendo cambios quimicos en el magma residual. Se ha atribuido a la gravedad
como la principal fuerza que ayuda a que los cristales decanten y se separen del magma (Sen, 2014).
Sin embargo, segun Sparks et al. (1984), la conveccién del magma también puede separar los cristales
del liquido residual e incluso sugieren que este es el proceso dominante de fraccionamiento de magmas.
Estos autores afirman que la cristalizacion fraccionada por gravedad en muchas situaciones puede ser
improbable debido a que las camaras magmaticas suelen poseer corrientes de conveccion turbulentas
y tienden a mantener los cristales en suspension, ya que es probable que las velocidades convectivas

sean mayores que las de decantacion de los cristales.

Gutierrez y Parada (2010) sugieren que la distribucién espacial de las fases sélidas dentro de
una camara esta controlada por las velocidades de conveccién y decantacion, este dltimo depende de
la densidad del mineral. Respecto a las corrientes convectivas dentro de la camara magmatica, estos
autores sostienen que las plumas inciales migran hacia las paredes laterales, para luego ascender al
techo. En esta zona los flujos se enfrian y comienzan a descender por el eje central de la camara hacia
su base. Esto favorece el proceso de cristalizacion en esta zona del reservorio y, de manera posteriof,
comienzan a cristalizar minerales en las paredes laterales y el techo. Considerando estas condiciones,
los minerales mas densos como el olivino, clinopiroxeno y la magnetita se concentran mayormente en
la base, mientras que la plagioclasa (menos densa) tiende a estar en suspension, acumulandose

posteriormete en el techo y paredes superiores y laterales de la camara (Gutierrez y Parada, 2010).

Durante la evolucién magmatica, altas tasas de fraccionamiento cristalino favoreceran la
formaciéon de magmas mayormente diferenciados (Wilson, 2007). En el caso de magmas de
subduccién, este proceso favorecera la diferenciaciéon de magmas basalticos, derivados del manto

astenosférico, hacia composiciones mas félsicas.
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Cabe destacar que, en particular, para estudiar la distribucién de elementos entre ambas fases
(mineral y magma) se utiliza un coeficiente de particion establecido por Mclntire (1963). Este

coeficiente se expresa en la siguiente ecuacion:

mineral
elemento (i)

Cmagma
elemento (i)

Kd =

Donde Kd corresponde al coeficiente de particion y C es la concentracion del elemento en ppm
o porcentaje peso (Yowt.). Acorde a esta ecuacion, se establece que cuando Kd es igual a 1.0, el elemento
se distribuye de manera equitativa entre ambas fases. Un valor menor a 1.0 significa que el elemento
tiene mayor afinidad por el fundido y, por lo tanto, se le considera “elemento incompatible”. Cuando

el valor es mayor a 1.0, ocurre lo contrario y se denomina “elemento compatible” (Rollinson, 1993).

1.1.3 Contaminacion cortical

LLa contaminacién cortical es un proceso comunmente presente durante el ascenso de magmas
derivados del manto a través de la corteza continental y su comprension es fundamental para entender
la historia de los magmas diferenciados y los procesos magmaticos corticales asociados. L.a mayorfa de
los magmas diferenciados continentales de gran volumen son hibridos de fundidos basalticos derivados
del manto y rocas corticales (e.g. De Paolo et al., 1992). Aunque la evidencia fisica de la hibridacién a
veces se conserva en xenolitos y xenocristales, la mayorfa de los argumentos para la mezcla de la corteza
y el magma son evidenciados a través de la quimica, especialmente a través de isotopos radiogénicos
(Beard et al., 2005). La corteza continental es litolégicamente heterogénea, sin embargo, la
contaminacion suele ser selectiva y se genera por rocas de baja temperatura de fusion vy, por lo tanto,
se asimilan preferentemente tipos de rocas con altas proporciones de feldespato alcalino y plagioclasa

sodica (Wilson, 2007).

A continuacion, se explicara de manera breve los 2 mecanismos principales de contaminacion

cortical de magmas:

1.1.3.1 Asimilacion de roca caja

El proceso de “asimilaciéon de roca caja” establece que xenolitos provenientes de roca

adyacente a la cimara magmitica y/o de las paredes de los conductores alimentadores de los
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reservorios, a medida que se calientan, se funden parcialmente, disgregindose para finalmente
mezclarse y reaccionar con el magma huésped (Beard et al., 2005). Este mecanismo se da comunmente
en magmas de arco situados en zonas de corteza continental de gran espesor, ya sea a través de
asimilacién de rocas pluténicas (e.g. Dungan y Davidson, 2004), rocas volcanicas, subvolcanicas (e.g.
Ort et al., 1996), metamorficas (e.g. Diaz-Alvarado et al,, 2010) y/o sedimentarias (e.g. Ague y
Brimhall, 1987). Este proceso se puede favorecer en zonas de fluidos corticales ya que la baja densidad
que existe en estas zonas genera “estancamiento” del magma ascendente, favoreciendo la asimilacién

de roca adyacente (De Silva, 1989).

1.1.3.2AFC

Segun Bowen (1928) y De Paolo (1981), la variabilidad composicional de rocas volcanicas de
arco continental se atribuye cominmente a los procesos asociados de asimilacion y cristalizacion
fraccionada (AFC por sus siglas en inglés: Assimilation — Fractional Crystallization). De hecho, tanto
Bowen (1928) como Taylor (1980) sefialan que, aunque estos procesos se tratan a menudo por
separado, las consideraciones de equilibrio de calor sugieren que los dos deben estar acoplados.
Durante este proceso, un magma experimenta cristalizacion fraccionada y el calor latente resultante de
la cristalizacién proporciona el calor necesario para fundir parcialmente la roca caja. La fusién induce
a la asimilacion de ésta, homogeneizandose con el magma (Wanless et al., 2010). Estos mismos autores
afladen que, consecuentemente, los procesos de AFC pueden producir una amplia gama de tipos de
roca dependiendo de la composicion inicial del cuerpo magmatico y de la roca caja, y del grado de

cristalizacion fraccionada, fusién parcial y asimilacion.

1.1.4 Mezcla de magmas

El proceso de mezcla de magmas cumple un rol fundamental en la diversificacion
composicional de magmas en una amplia variedad de configuraciones tectonicas (Anderson, 1976;
Turner y Campbell, 1986; Wilson, 2007). El mecanismo principal de mezcla de magmas se da por el
transporte de magmas maficos e intermedios a una camara magmatica cortical que generalmente
contiene magmas mayormente diferenciados (Plechov, 2008). Turner y Campbell (1986) sefialan que
las nuevas entradas de magma en la camara suelen poseer viscosidades apreciablemente mas bajas que
las del magma huésped. Se ha demostrado que el grado de mezcla de magmas dentro de una camara

depende de las diferencias entre sus densidades, viscosidades y del caudal del magma entrante (Turner
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y Campbell, 1986). Por lo tanto, estos mismos autores sefialan que la mezcla de magma es ineficiente
cuando los magmas poseen viscosidades considerablemente diferentes. Por ejemplo, si un magma
basaltico entra al fondo de una camara magmatica que contiene magma riolitico, la mezcla de magma
sera ineficiente, generando un proceso de mzngling (Sen, 2004). En cambio, si ambos magmas poseen

composiciones similares, ambos se homogeneizaran de manera 6ptima (Turner y Campbell, 1980).

El mecanismo de mezcla de magmas y rellenado de cimaras magmaticas corticales por magmas
maficos se suele dar en la base de la corteza inferior, en una zona denominada “MASH” (Melting
Asimilation Storage Homogenization). Esta hipotesis fue establecida por Hildreth y Moorbath (1988),
quienes sostienen que los procesos de asimilacion cortical, almacenamiento (que implica cristalizacién

fraccionada) y homogenizaciéon de magmas ocurren juntos en esta zona.

Figura 1: Esquema de procesos petrogenéticos de magmas de subduccion. CF: Cristalizacion fraccionada; CC:
Contaminacién cortical; AFC: Asimilacién — cristalizacion fraccionada; MASH: Melting Assimilation Storage Homuogenization.
Fuente: Elaboracién propia.
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1.2 Indices petrogenéticos

Los procesos petrogenéticos explicados en la seccion anterior quedan registrados en la quimica
de las rocas igneas, y en la composicion y textura de sus cristales. Estos registros se denominaran como
o 1: L . . . .

indices petrogenéticos” y son cruciales para poder interpretar y determinar el rol de los mecanismos
petrogenéticos asociados a la génesis y evolucion de las lavas del volcan Barranco Colorado. A

continuacioén, se presentan indices para cada proceso basados en estudios anteriores.

1.2.1 Adicién de fluidos y sedimentos durante la génesis de los magmas

Segin Gasparon y Varne (1998), las rocas calco-alcalinas de arcos continentales poseen
mayores razones isotopicas de ¥’St/*Sr y menores valores de '“Nd/"**Nd en comparacién con basaltos
de dorsales meso-oceanicas (MORB), lo cual se atribuye a menudo al reciclaje de sedimentos
subducidos en las fuentes de magmas de arco. Respecto a las relaciones de *’Sr/*St, Stern (1991), a
través de un estudio de las tasas de sedimentacién en la fosa a lo largo del margen occidental de Chile
paralelo a la cordillera volcanica de los Andes, también atribuye el enriquecimiento de estas razones a
la tasa de sedimentos oceanicos subductados. En este estudio se determiné que las mayores tasas de
depositacion de sedimentos ocurren en la Zona Volcanica Norte (NVZ), evidenciado en mayores
contenidos *’Sr/*Sr en rocas volcinicas de arco. Por otro lado, Thirlwall et al. (1996) sefialan que

relaciones isotépicas de *Pb/***Pb aumentan por contaminacién de sedimentos oceanicos.

Durante el proceso de deshidratacion y fusion de la corteza oceanica, elementos tipo LILE
(Large lon Litophile Elements, e.g. K, Rb, Th, U, Ba) y LREE (Light Rare Earth Elements) se transfieren a
la cufia astenosférica (Saunders et al., 1991; Thirlwall et al., 1996). Por otro lado, los elementos HFSE
(High Field Strength Elements) como el Nb, Ta, Ti, P, Zr, etc., son insolubles en fluidos acuosos y
relativamente insolubles en fundidos hidratados, por lo que tienden a permanecer en la placa
subducida. Por lo tanto, con una participacion importante de fluidos, pueden existir razones altas de

LILE/HFSE en rocas de arcos continentales (Saunders et al., 1991).

Cabe destacar la presencia de sedimentos pelagicos en el océano. Estos también pueden ser
subducidos y contaminar la fuente de los magmas de arco (Wilson, 2007). Segtin Saunders et al. (1991),
estos sedimentos poseen bajas relaciones de Th/Ce (~0,002) y altas de Ba/Ce (~140) y LILE/ND.

Coincidentemente, Weaver et al. (1986) atribuyen bajas cantidades de Nb y altas de Ba en rocas

19



volcanicas de arco a la contaminacion por sedimentos pelagicos. Por otra parte, Wilson (2007) afiade
que este tipo de sedimento contiene altos contenidos de isétopos cosmogénicos de Be, de los cuales,
para prop6sitos petrogenéticos, el '"Be es el mas adecuado dado que posee una vida media mayor que
los otros (1,5 x 10° afios). Por consecuencia, la identificacion de '"Be en rocas volcanicas de arco sirve
para justificar el rol de los sedimentos oceanicos subducidos durante la génesis magmatica. Sin

embargo, su ausencia no significa lo contrario debido a su corta vida media.

1.2.2 Cristalizacion fraccionada

En general, grupos de rocas volcanicas que se asocian en un espacio y tiempo pueden mostrar
variaciones quimicas coherentes, las cuales pueden interpretarse en funcién de procesos de
cristalizacion fraccionada. Esto se puede analizar utilizando diagramas de variaciéon de Harker (1909),
en donde se grafica el porcentaje en peso de un 6xido o concentraciéon en ppm de un elemento traza
en funcién de un indice de diferenciacion. Este indice suele ser SiO, (Yowt.), Zr (ppm) o #Mg (#Mg =
(100 x Mg)/(Mg + Fe®)) para secuencias de rocas maficas (Wilson, 2007). En ocasiones, estos
diagramas de variacion muestran tendencias segmentadas, es decir, se presentan inflexiones que
generalmente evidencian la entrada o pérdida de una fase mineral (Rollinson, 1993; Wilson, 2007).
Estas inflexiones son notorias cuando el nimero de minerales fraccionados es pequefio, como ocurre
en magmas basalticos. De la misma forma, los diagramas de variacion de razones entre elementos
compatibles e incompatibles con una fase mineral en funcién de SiOs (%owt.) también se utilizan para
determinar el fraccionamiento de un mineral en particular (e.g. K/Rb vs SiO, para determinar

fraccionamiento de anfibol).

Cabe destacar que rocas igneas jovenes co-genéticas que s6lo han experimentado procesos de
cristalizacion fraccionada poseen, generalmente, razones isotépicas similares o iguales de ¥'Sr/*Sr (e.g.
Déruelle et al., 2002), ""Nd/"**Nd, **Pb/***Pb y *’Pb/**Pb. Esto se debe al lento decaimiento de ¥Rb
2 ¥St, "Sm a '""Nd, *°U a **Pb y **U a *’Pb, y a que la cristalizacion fraccionada no modifica estas
razones durante la evolucién magmatica, a comparaciéon de otros procesos como contaminacion

cortical y mezcla de magmas que sf lo hacen (Maaloe, 1985; Dickin, 2005).
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1.2.3 Contaminacion cortical

Hildreth y Moorbath (1988) estudiaron 15 estratovolcanes de andesita — dacitas pertenecientes
al arco andino entre las latitudes 33° — 37°S. Todos equidistantes a la fosa del margen de Chile (280 *
20 km) y sobre 90 km de la zona de Benioff. Lo particular de este segmento es el progresivo aumento
del grosor de la corteza continental desde sur a norte (30-35 km a 50-60 km). De sur a norte, K,O
(%owt.) aumenta de 1,1 a 2,4%, Ba de 300 a 600 ppm, Ce de 25 a 50 ppm, Ce/Yb y Hf/Lu se triplican
(en parte por la reducciéon de HREE debido a la presencia de granate en la corteza profunda), los
valores de ¥'St/%Sr se incrementan de 0,7036 a 0,7057 y los contenidos de LREE, Rb, Cs, Th, U y Sr
se elevan notablemente, mientras que FeOiu/MgO disminuye de ~2,5 a 1,4 y las razones de
"“Nd/"*Nd se reducen de 0,5129 a 0,5125. Estos autores atribuyeron estas variaciones quimicas a una
mayor contaminacién cortical en el norte del segmento, debido al mayor grosor de la corteza, lo que
permite un mayor tiempo de interaccion de los magmas con la roca adyacente. En particular, el alto
contenido de Sr (600-900 ppm) en andesitas de los volcanes del norte se puede producir por fusion

parcial de rocas de la corteza inferior ricas en plagioclasa (e.g. anortositas, gabros, granulitas, etc).

Trumbull et al. (1999) analizaron andesitas de un mismo segmento (25-26°S) perteneciente a
la cordillera de los Andes, originadas antes y después de un evento compresivo ocurrido durante el
Mioceno Tardio y Plioceno Inferior que engrosé la corteza, con el fin de observar e interpretar las
diferencias quimicas entre las muestras de ambas de edades, correspondientes al Mioceno y
Cuaternario. En las muestras mas recientes existe un enriquecimiento de LILE (Cs, Rb), Th, U, Sr,
¥St/*Sr y *Pb/*Pb y un empobrecimiento de ""Nd/'"*Nd, lo cual se atribuye a procesos de
contaminacion cortical. Ademads, en muestras post-Mioceno se observaron inclusiones de fundidos de
composicion riolitica, lo cual se puede asociar a procesos de mezcla de magma o contaminacién por
xenocristales de la roca caja. Dadas estas caracteristicas, concluyeron que existe un aumento de
“caricter cortical” en las andesitas con la disminucion de la edad, lo cual coincide con el aumento de
espesor de la corteza continental, favoreciendo el grado de contaminacion a través de asimilacion de

roca caja y fundidos corticales en la corteza inferior.

En cuanto a evidencias petrograficas, Streck (2008) sefala que texturas de reabsorcién y
zonaciones inversas en piroxenos pueden asociarse a procesos de contaminacion cortical y mezcla de

magmas. En otro estudio, Streck et al. (2007) concluyeron que olivinos anhedrales (de hasta ~4 mm)
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con nucleos de Fogos y bordes de reaccion de ortopiroxeno, en conjunto con ortopiroxenos ricos en
magnesio (H#Mg 85-88) caracterizados por poseer texturas de reabsorcién y bordes de reaccion
daciticos, corresponden a xenocristales provenientes de detritos ultramaficos que reaccionaron con el
magma huésped de composicién andesitica. La composicion dacitica de los bordes de los
ortopiroxenos lo atribuyen a la importante contribucién de material cortical dacitico. Similarmente,
Dungan y Davidson (2004) interpretaron la presencia de fenocristales altamente reabsorbidos de
plagioclasa calcica (Ang) y aglomerados de olivino (Fosssi) entrecruzados con microxenolitos de
textura pluténica ricos en augita como asimilacion cortical de rocas maficas — ultramaficas provenientes
de las raices plutonicas del arco. Por otro lado, segun Har y Rusu (2000), xenocristales de cuarzo (~1
mm) con bordes de reacciéon de augita (~100 pum; empobrecidos en Al) presentes en basaltos-
andesiticos de olivino calco-alcalinos fueron originados por contaminacién cortical por el basamento.
Xenolitos de composicion intermedia provenientes del basamento se afadieron al magma ascendente,
estos se disgregaron y los cristales de cuarzo reaccionaron con el fundido, provocando un crecimiento
de augita alrededor del borde del xenocristal de cuarzo. Este crecimiento es tangencial al borde cuando
el tiempo de reaccion es corto, en cambio, con un mayor tiempo, los clinopiroxenos crecen de manera

radial.

1.2.4 Mezcla de magmas

Trumbull et al. (1999) interpretaron inclusiones de vidrio parduzco y transparente coexistiendo
dentro de fenocristales de plagioclasa como “inclusiones de fundido”. Estas poseen una composicion
riolitica y difieren quimicamente de la masa fundamental dacitica. Segin Anderson (1976) y Halsor
(1989), estas inclusiones “fuera de rango” podrian evidenciar procesos de mezcla de magmas (e.g.
Shcherbakov et al., 2010; Singer et al., 1995; Trumbull et al., 1999). En tanto, Streck et al. (2007)
sostienen que la presencia de olivinos ricos en Mg (Fosy) en dacitas se atribuye a mezcla entre magmas
daciticos y maficos. Segin Clynee (1999), otro producto de mezclas de magmas daciticos y maficos
corresponde a fenocristales de cuarzo (originados en el magma huésped) con bordes de augita. En este
caso, estos piroxenos se forman debido a la difusién de Mg, Fe y Ca en la zona del liquido siliceo que
rodea al cuarzo. Este autor sostiene que los bordes de augita en el cuarzo podrian tener dificultades
para persistir a la convecciéon del magma, por lo tanto, la erupcién debid ocurrir poco después de la

mezcla de magmas.
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Respecto a otras caracteristicas petrograficas, Shcherbakov et al. (2010) identificaron
fenocristales de plagioclasas con zonaciones oscilatorias de patrones composicionales de Anso.go, los
cuales se encuentran intervenidos por texturas de reabsorcion que preceden a un aumento abrupto de
Ca (hasta Angs) seguido por una disminucion gradual del contenido de Ca hacia el borde. Segin estos
autores, estas caracteristicas pueden ser consideradas como productos de recargas de magmas maficos
que interactian y reaccionan con los magmas “huéspedes” (e.g. Singer et al., 1995; Tepley et al., 1998).
Dada esta situacion, sefialan que los fenocristales de plagioclasa se reabsorben en respuesta del
calentamiento que genera el magma de recarga y, posterior a la disolucién de fenocristales y mezcla de
magma mafico, ocurre un reequilibrio térmico que conlleva a un aumento de Ca, Mg, Fe, Ti, Sr y Ba
en zonas adyacentes a la de reabsorcion. Por otro lado, Singer et al. (1995) sugieren que el aumento de

Ca también puede ser generado por aumentos episodicos de H.O en el magma huésped.

1.3 Contexto geologico
1.3.1 Zona Volcanica Sur

A lo largo del margen occidental de Chile ocurre un proceso de subducciéon de la placa de
Nazca y Antartica bajo la placa Sudamericana, generando asi la actual cordillera volcanica de los Andes.
Esta cadena montafiosa posee una extension morfolégicamente continua de mas de 7.500 km a lo
largo del margen occidental de América del Sur. Segun Stern (2004), la cordillera andina esta
segmentada en regiones con distintas edades pre-andinas del basamento, diferentes espesores de la
corteza, tendencias estructurales, tectonica activa y volcanismo. Adicionalmente, afirma que este
ultimo ocurre en 4 regiones denominadas como Zona Volcanica Norte (NVZ), Central (CVZ), Sur

(SVZ) y Austral (AVZ).

Esta division se hizo en base a los diferentes angulos de inmersion de la placa subducida a lo
largo del margen, la oblicuidad de la convergencia, el grosor y la composicion de la corteza continental
(Tassara y Yafiez, 2003). Ademas, se encuentran separadas por diferentes dorsales oceanicas (Stern,
2004). Este altimo autor indica que la NVZ y CVZ se encuentran separadas por la dorsal de Nazca y,
entre la CVZ y SVZ, se encuentra la dorsal de Juan Fernandez. Similarmente, la SVZ y AVZ estan
separadas por la subduccion de la dorsal de Chile (Hervé et al., 2000), especificamente en los 46°16°S,

generando un gap volcanico entre los 46 — 49°S de 350 km (Orihashi et al., 2004). Cabe destacar que
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el volcanismo activo en la NVZ, CVZ y SVZ se produce por la subducciéon de la placa de Nazca y el
de la AVZ por la subduccién de la placa Antartica (Stern, 2004).

Stern (2004) afirma que la deformaciéon neotecténica cuaternaria produjo modificaciones
significativas en la topografia y también controla la ubicacién de los volcanes activos y, por lo tanto, la
distincion entre pequefios segmentos de arco dentro de zonas volcanicas mas grandes. Particularmente,
la SVZ incluye al menos 60 edificios volcanicos de los que se posee un registro histérico de su actividad
y se consideran potencialmente activos en Chile y Argentina, asi como tres sistemas gigantes de caldera
silicica y numerosos centros eruptivos menores (Stern, 2004). Segin Lopez-Escobar et al. (1995), esta
zona volcanica se ha dividido en 4 segmentos menores, denominados como Zona Volcanica Sur Norte
(NSVZ, 33-34.3° §S), Transicional (TSVZ, 34.3-37°S), Central (CSVZ, 37-41.5°S) y Sur (SSVZ, 41.5-
46°S) (Fig. 2).

Segun Hickey-Vargas et al. (2016), existen variaciones geoquimicas entre estos segmentos
debido al mayor grosor del manto litosférico y la corteza continental bajo el arco en la NSVZ y TSVZ
en comparacion con la CSVZ y SSVZ. De hecho, basaltos y andesitas basalticas de estratovolcanes del
arco volcanico evidencian diferencias en las razones isotépicas de *'Sr/*Sr, ""Nd/"*Nd y en las
propotciones de L.a/Yb. Existe una mayor razén de *’Sr/*Sr y menor "“Nd/'*Nd en volcanes de la
NSVZ respecto alos de la TSVZ, CSVZ y SSVZ. Ademis, La/Yb es mayor y mas vatiable en la NSVZ
y TSVZ, alcanzando valores de ~28 debido a que las proporciones de LREE sobre HREE aumentan
hacia el norte, mientras tanto, en la CSVZ y SSVZ las proporciones de La/Yb disminuyen a valores
~5. Hickey-Vargas et al. (20106), sostienen que esto puede deberse a la formacion de granate en la

corteza engrosada o a una disminucién de la tasa fusion parcial de la cufia del manto.

Particularmente, en la SSVZ, la convergencia oblicua de 22 — 30° de la placa de Nazca respecto
a la Sudamericana genera un deslizamiento paralelo al arco a lo largo de la Zona de Falla Liquifie —
Ofqui (ZFLO), comprendida entre los 38°S — 47°S (Stern, 2004). Esta es una falla de rumbo
transpresiva — dextral activa desde al menos los dltimos 6 Ma (Hickey-Vargas et al.,, 2016). Segun
Lépez-Escobar et al. (1995), este sistema de fallas, de 1.000 km de longitud y de orientacion NNE,
controla la ubicacién de muchos de los centros volcanicos mas grandes, asi como los conos

monogenéticos presentes en la SSVZ. Ademas, menciona que en esta zona el volcanismo postglacial
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ha dado lugar a numerosos estratovolcanes compuestos y cientos de centros eruptivos menores que

presentan alineamientos N50 — 70°E (e.g. Hualaihué, Yate, Michinmahuida y Maca-Cay: Mufioz, 2019).
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Figura 2: Subdivision de la Zona Volcanica Sur (SVZ). Ademas, se muestra la tasa de convergencia de la placa de
Nazca (imagen extraida y modificada de Mella y Hollanda, 2008). Derrames = Lavas basalticas y andesiticas.
Cuadro segmentado representa el area del mapa de geologia regional presentado en la Figura 3.
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Lépez-Escobar et al. (1995) anaden que la mayorfa de las cadenas volcanicas jévenes
(Pleistoceno superior-Holoceno), de orientacion NE, son extensionales y contienen principalmente
rocas basalticas porque el tiempo de residencia cortical de los magmas es corto (e.g. volcan
Hornopirén: Munoz, 2019). Contrariamente, complejos y edificios volcanicos antiguos (Pleistoceno
temprano) controlados por fracturas y fallas compresivas, de orientacion NW, presentan rocas
volcanicas mas félsicas producidas por un tiempo de residencia cortical mas prolongado en la corteza,
lo que favorece la evolucién y diferenciacion de magmas (e.g. volcan Chaitén: Mufioz, 2019).
Adicionalmente, los sistemas de fallas intra-arco (Cembrano y Lara, 2009), en conjunto con las fallas
de alto angulo heredadas en la corteza (Piquer et al., 2019), corresponden a factores importantes que
facilitan el ascenso del magma a través de la corteza en la SVZ. Ademas, Piquer et al. (2019) sefalan
que las intersecciones entre este tipo de estructuras generan volimenes de roca dafiada en donde la
permeabilidad aumenta considerablemente. Cabe mencionar que las fallas de la ZFLO con orientacion
N —§ pueden servir como una ruta directa para el ascenso magmatico en la CSVZ y SSVZ (Cembrano

y Lara, 2009).

1.3.2 Centros volcanicos de la SSVZ

Enla SSVZ, la corteza continental es relativamente delgada (~30 km) y las rocas volcanicas de
la regidn, en general, poseen bajos grados de diferenciacion magmatica, generando principalmente
basaltos y andesitas basalticas durante las erupciones de los volcanes existentes dentro de este
segmento (Watt et al., 2011a). Stern (2004) afirma que los volcanes presentes en la SSVZ (Fig. 3) se
encuentran sobre rocas metamorficas Paleozoicas profundamente erosionadas, intruidas por plutones
Mesozoicos y Cenozoicos y, en algunos casos, sobre rocas volcanicas del Mioceno y Plioceno. Ademas,
menciona que los volcanes Michinmahuida, Yates y Hualaihué estuvieron activos en el Pleistoceno

Tardio.

Durante el Holoceno, el volcan Apagado registra una erupcion plianiana hace 2,48 ka (Watt et
al., 2011b, Mella, 2013). Respecto al volcan Hudson, este ha tenido tres erupciones explosivas (VEI: 3
—5) y otras nueve de menor magnitud (VEI: < 3; Naranjo y Stern, 2004). Estos autores también indican
que del volcan Michinmahuida se tiene un registro de actividad historica que ocurrié en los afios 1834-
1835. Por otro lado, Amigo et al. (2013) afirman que el volcan Chaitén ha tenido 4 erupciones

holocenas, 2 de ellas plinianas. Estos autores ademas sostienen que el Michinmahuida ha tenido 7
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erupciones dentro del Holoceno, incluyendo 1 pliniana y otra subpliniana, esta ultima ocurrida hace

unos 500 afios.

Figura 3: Geologia regional (datos extraidos de SERNAGEOMIN, 2003) y centros eruptivos pertenecientes a la SSVZ
ubicados entre los 41° — 43°. Basamento pluténico del Mioceno se compone de granodioritas y los del Mesozoico se
constituyen de granodioritas, tonalitas y monzodioritas principalmente. El basamento metamoérfico se compone por
esquistos micaceos, esquistos maficos y anfibolitas principalmente y ademas forma parte del Complejo Metamérfico Bahia
Mansa. ZFLO: Zona de Falla Liquifie-Ofqui. Cuadro segmentado indica la zona representada en el mapa de geologia local
de la Figura 5.

27



A continuacién, se presentan antecedentes de eventos eruptivos, en conjunto con datos
geoquimicos y petrograficos de productos generados por los edificios volcanicos mayores
comprendidos entre los 41°50” y 43°00°S: Hualaihué¢ (41°53’S), Hornopirén (41°53’S), Huequi
(42°23’S), Porcelana (42°23’S), Michinmahuida (42°48’S) y Chaitén (42°50°S); con el fin de tener un
acercamiento de los procesos que ocurren en el segmento de la cordillera volcanica de los Andes en
donde se encuentra el volcan Barranco Colorado. Cabe destacar que las concentraciones de elementos

mayores se presentaran en porcentaje en peso (Yowt.).

1.3.2.1 Hualaihué

El volcan Hualaihué corresponde a un edificio volcanico erodado del Pleistoceno,
caracterizado por poseer un cono monogénetico anidado de escoria basaltica de edad holocena (Watt
el at. 2011b), correspondiente a la unidad mas reciente de este centro eruptivo (Mella, 2008; Mella,
2013, Watt et al., 2011b). Este cono de escoria se denomina como “volcan Apagado” y Watt et al.
(2011b) sostienen que a partir de este cono se generd una erupcion basaltica pliniana hace 2,87 — 2,48
ka, alcanzando una magnitud de ~5, la cual deposit6 1 km’ de escoria basaltica estratificada. Amigo et
al. (2018) afirman que el volcan Apagado posee un estilo eruptivo principalmente estromboliano y

efusivo con emision de lavas.

En cuanto a la petrografia de lavas del volcan Hualaihué, Loépez-Escobar et al. (1993),
observaron algunos basaltos y andesitas pleistocenas con fenocristales de plagioclasa (Anss.e),
clinopiroxeno (augita) y olivinos euhedrales con zonacién normal (Fosss). Adicionalmente, Lopez-
Escobar et al. (1991) 2 muestras obtenidas desde la caldera clasificadas como andesita basaltica y
andesita. Estas 3 muestras poseen textura porfirica, con fenocristales abundantes de plagioclasa (Ans.
ss) englobados en una masa fundamental compuesta principalmente por microctristales de plagioclasa,
clinopiroxeno, apatito, minerales opacos y, en ocasiones, vidrio volcanico. Segun Mella et al. (2009),
basaltos y andesitas con bajo contenido en magnesio originadas por este volcan poseen fenocristales

de olivino, clinopiroxeno y plagioclasa (ntucleos con An>90).

En cuanto a su geoquimica, se presentan contenidos de elementos traza de Cr (~25 ppm), Ni
(8 =15 ppm), Rb (~8 ppm), Ba (125 — 220 ppm) y La (5 — 11 ppm). Ademas, los valores isotopicos de

¥Sr/*Sr son mayores en comparacién con andesitas basélticas ricas en magnesio del volcan
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Hornopirén (Mella et al., 2009). Estos mismos autores sugieren altos grados de fusién parcial hidratada
en la génesis de estas lavas. Esto refuerza la teorfa de que su enriquecimiento en la razén isotopica de
¥’St/*St no estaria relacionado con asimilacion de corteza supetiot, pero si a una fuente radiogénica,

como lo pueden ser fluidos y sedimentos provenientes desde la placa de Nazca.

Respecto a la petrogénesis de sus magmas, Mella et al. (2009) concluyen, a través de modelos
geoquimicos cuantitativos de fusién dinamica no modal en sistema abierto (Zou, 2007) y datos
geotermobarométricos basados en plagioclasa y liquido en equilibrio (Putirka, 2005), una tasa de 15 —
23% de fusiéon parcial de un manto metasomatizado generado por un zput de fluidos >1,0 % v,
posteriormente, un fraccionamiento (30 — 40%) de olivino-clinopiroxeno en la corteza superior.
Respecto a los magmas parentales del volcan Apagado, Watt el al. (2013a), a través de estudios en
inclusiones fundidas, determinaron una tasa de fusion parcial de 17-20% en la cufia del manto

astenosférico favorecida por un input de ~0,63% de H,O.

1.3.2.2 Hornopirén

El volcan Hornopirén es un estratovolcan de pequefas dimensiones (Amigo et al., 2018). Watt
et al. (2011b) afirman la ocurrencia de erupciones holocenas frecuentemente efusivas y de baja a
moderada explosividad y, ademas, una explosiva de composicion basaltica originada hace ~5,7 ka de
magnitud ~4,5, generando un depésito de 0,34 km’. Respecto a la quimica de sus productos, segtiin
Mella et al. (2009), este edificio volcanico ha generado una importante actividad mafica (basaltos y
andesitas basalticas (<53% SiO,), andesitas basalticas ricas en magnesio (>5,5% MgO) y con
concentraciones de ALO; (16-17%), K,O (~1,0%), Rb (12 — 20 ppm), Ba (>290 ppm) y (La ~15 - 19
ppm). Ademas, se caracterizan por poseer fenocristales en equilibrio de olivino — plagioclasa. Por otra
parte, Lopez-Escobar et al. (1991) sefialan que la mineralogia de basaltos y andesitas de este volcan se
constituye principalmente por fenocristales de plagioclasa (Angr73), clinopiroxeno y, en menor
proporcién, por ortopiroxeno y olivino (Fosiz). Ademas, la masa fundamental se compone
principalmente por plagioclasa (Anw.e1) y, en menor cantidad, por clinopiroxeno, apatito, vidrio y

6xidos de Fe.

Segun Mella et al. (2009), la génesis de basaltos y andesitas — basalticas se influencié por un

bajo aporte de fluidos, evidenciado por una cristalizacién dominada inicialmente por olivino y
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plagioclasa. Ademas, afirma que modelos y datos geotermobarométricos basados en plagioclasa mas
liquido en equilibrio (Putirka, 2005) indican que las condiciones que mejor explican los patrones de
elementos trazas observados son un 8 — 10% de fusién parcial de un manto relativamente seco (<0,5%
fluidos), seguido por un fraccionamiento menor de olivino y plagioclasa en niveles intermedios a

inferiores de la corteza.

1.3.2.3 Huequi

El volcan Huequi posee 2 conos que alcanzan alturas de 1.124 ms.n.m. y 1.318 ms.n.m.
(Fuenzalida, 1979). Segun Watt et al. (2011a), el edificio se encuentra profundamente erosionado y
posee una gran secuencia de depositos de colapso en el flanco NW. Por otro lado, en la parte superior
del edificio volcanico se encuentran multiples domos de lava altamente erosionados. En cuanto a su
historia eruptiva, Gonzalez-Ferran (1995) documenté erupciones explosivas entre 1890 y 1920. De
manera mas reciente, Watt et al. (2011a) sugieren la ocurrencia de erupciones explosivas
moderadamente grandes a través de un estudio de depositos de tefra. Ademds, estos autores sefialan
un probable estilo eruptivo vulcaniano inferido por la composicion de las muestras (variables entre
andesita basaltica a dacita) y del magma parental ya que es rico en agua, produciendo, en consecuencia,

exsolucion de gas durante el ascenso magmatico.

En cuanto a datos petrograficos, Fuenzalida (1979) afirma que en la ladera occidental del
edificio volcanico afloran basaltos porfiricos con fenocristales englobados en una masa fundamental
hialopilitica. Predominantemente, los fenocristales son de plagioclasas (Ansosy) subhedrales a
euhedrales, algunas mayormente calcicas con zonacién normal y otras con zonacion inversa. Algunos
fenocristales poseen inclusiones de vidrio y minerales opacos. Otro mineral presente es el anfibol, que
corresponde al mineral ferromagnesiano mas abundante. Tienen formas anhedrales a subhedrales y se
caracterizan por estar fracturados y evidenciar texturas de reabsorcion. En menor cantidad, poseen
clinopiroxeno y ortopiroxeno subhedrales a euhedrales; algunos con coronas de reaccién. Por otro
lado, Lopez-Escobar et al. (1993) indico la presencia de un ensamblaje mineral en desequilibrio de

plagioclasa — olivino — ortopiroxeno — anfibol en andesitas y dacitas.

Fuenzalida (1979) clasific estas rocas como calco-alcalinas dado su alto contenido de Al,Os

(19,9%). Este mismo autor destaca la posibilidad de que haya ocurrido una mezcla de magmas basaltico
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y andesitico debido a la presencia de plagioclasa en distintos estados de reacciéon. Esta hipotesis
también fue respaldada por Lopez-Escobar et al. (1993), quienes sostienen que las andesitas y dacitas
del volcan Huequi muestran evidencias geoquimicas de mezcla de magmas basalticos y rioliticos, a

través de relaciones isotopicas de *'Sr/*Sr.

Por otro lado, en un estudio mas reciente, Watt et al. (2011a) afirman que las rocas extrusivas
generadas por el volcan Huequi varfan de andesita basaltica hasta dacita, y son muy distintivas en
comparacion con otros volcanes de la SSVZ, siendo rocas pobres en Ky ricas en Al, ademas contienen
fenocristales euhedrales de hornblenda. Watt et al. (2011a) concluyen que las composiciones de las
rocas volcanicas de este centro eruptivo en general sugieren una fuente de magma notablemente rica
en agua, que evoluciona a través de altos niveles de fraccionamiento y posterior desgasificacion para

producir lavas andesiticas porfiricas.

1.3.2.4 Porcelana

Seguin Moreno (1995), este edificio volcanico de 2 km de ancho (NW — SE) y 5,5 km de largo
(NE — SW), corresponde a un estratovolcan de 1.189 ms.n.m. con un crater de 400 m de diametro y
dos conos parasitos menores en el flanco y pie sur. Este volcan se encuentra parcialmente erosionado

por glaciares, por lo que su edad podria ser Pleistocena Superior Tardfa.

En muestras de coladas de lava se observaron fenocristales de plagioclasa y, en menor
proporcion, clinopiroxeno, olivino y anffbol. También se presenta vidrio volcanico y opacos que
componen la masa fundamental (Fuenzalida, 1979). Este mismo autor correlaciona (por su cercania y
distribucion espacial) afloramientos de basaltos en caleta Leptepu (ubicado al sur del fiordo Comau) a
emisiones recientes del volcan Porcelana. La mineralogia se constituye, en su mayotia, por plagioclasas
subhedrales a euhedrales con zonacién normal (Ansoss) y pitoxenos euhedrales y subhedrales. Por el
contrario, olivinos y anfiboles son escasos, ambos subhedrales y de un tamafio menor a 0,4 mm.
Adicionalmente, Fuenzalida (1979) realizé una caracterizaciéon geoquimica de la muestra de caleta

Leptepu, clasificindola dentro de la serie sub-alcalina con afinidades toleiticas.
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1.3.2.5 Michinmahuida

Segin Naranjo y Stern (2004), el volcan Michinmahuida (2.404 m) es un enorme
estratovolcan/caldera del Pleistoceno — Holoceno desatrollado a lo largo de una fisura de 14 km de
otientacién NE — SW. Este estratovolcan colapsd, generando un volumen de cz. 600 km’ y una caldera
en donde posteriormente se edificé un cono postglacial que forma parte de un sistema de centros
eruptivos de orientacion NE — SW (Lara et al., 2009). Se han descrito depésitos andesiticos y daciticos
originados por 7 erupciones durante el Holoceno, uno de ellos correspondiente a una ignimbrita,
caracterizandose por ser de tipo subplinianas y plinianas, estableciendo un VEI variable entre 3-5
(Amigo et al., 2013). Cabe destacar que segun (Naranjo y Stern, 2004), también se poseen registros
histéricos confiables de una erupcién explosiva en noviembre de 1742 y otro episodio de actividad

explosiva entre el 26 de noviembre de 1834 hasta mediados de marzo de 1835.

Lopez-Escobar et al. (1991) indican que la mineralogia de rocas basalticas y andesiticas del
volcan Michinmahuida consiste en fenocristales de plagioclasa (Angss) y, en menor proporciéon, de
ortopiroxeno, clinopiroxeno y olivino (Fone), englobados en una masa fundamental con
microcristales de plagioclasa, ortopiroxeno, apatito, 6xidos y vidrio en algunos casos. Adicionalmente,
Lopez-Escobar et al. (1993), describieron basaltos del volcan Michinmahuida que presentan
fenocristales de olivino con zonacién normal débil (Forses) que rara vez coexisten con augita e
hipersteno. Cabe destacar que identificaron en andesitas pequefios xenoctistales de olivino con

contenido de Fo en el rango Fozg..

En cuanto a la geoquimica de los basaltos, Lopez-Escobar et al. (1993) sostienen que los
valores de las relaciones K/Rb son compatables con basaltos de islas ocednicas (OIB) pero las
relaciones Rb/Cs son casi tres veces menores. Consecuentemente, estos bajos valores de Rb/Cs en
conjunto con altas razones isotépicas de *’Pb/***Pb indican una contribucién de sedimentos ocednicos
a la composicién de fluidos derivados de la placa oceanica. Adicionalmente, estos autores proponen
que valores relativamente altos y vatiables de 8O pueden reflejar grados variables de contaminacién
cortical en la corteza superior, teniendo en cuenta que el volcan Michinmahuida es de grandes
dimensiones y que, probablemente, sus magmas han experimentado mads de una etapa de

homogeneizacion durante su ascenso a la superficie.
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Por otra parte, los basaltos del volcan Michinmahuida estin mas enriquecidos en HFSE y en
Sr que los del volcan Hualaihué. Lépez-Escobar et al. (1993) sefialan que estas diferencias, en conjunto
con anomalfas negativas de Eu y altas razones de (FeO + FexO3)/MgO, pueden indicar
fraccionamiento de plagioclasa y olivino en niveles intermedios o inferiores de corteza, lo que puede
estar acompafado por procesos de asimilacion de corteza. Los distintos contenidos isotopicos de Sr
en las rocas del volcan Michinmahuida y Hualaihué indican fuentes isotépicas distintas y, por lo tanto,
diferentes linajes evolutivos. Para dar respuesta a esta problematica, Lépez-Escobar et al. (1993)
propusieron 2 hipétesis: 1) el manto, bajo la regién comprendida entre los 41°00° — 41°30’S, es
isotopicamente heterogéneo debido a la contaminacién por subduccion de sedimentos; 2) el manto
astenosférico (dentro de la misma regioén) y los magmas primarios son homogéneos, por lo que se
requieren diferentes grados de fusion parcial de la astenosfera, seguido por el ascenso y distintos grados

de interacciéon de magmas con la litosfera continental y contaminacion cortical.

1.3.2.6 Chaitén

El volcan Chaitén (2400 ms.n.m.) es una caldera postglacial de 3 km de diametro (Lopez-
Escobar et al., 1993) presentando en sus laderas secuencias de 400 m de potencia de composicién
andesitica a basaltica de edad Pleistocena (Mufioz et al., 2009). Durante el Holoceno este volcan ha
producido erupciones explosivas (VEI: 5) de composicion riolitica que ocurrieron hace 9,9 — 9,5 ka,
5,3 — 4,9 ka, ~300 afos y en 2008 (Amigo et al., 2013; Lara et al., 2013; Naranjo y Stern, 2004; Watt et
al., 2011b; Watt et al. 2013b). Los eventos eruptivos mas antiguos mencionados anteriormente fueron
de tipo plinianas (Amigo et al., 2013). Segiin Mufioz et al. (2009), la erupcién generada hace 9,9 — 9,5
ka gener6 un domo de composicion riolitica que evidencia un importante componente cortical a través
de composiciones isotopicas de Sr, Nd y Pb. Adicionalmente, Watt et al. (2013b) sugieren que la
erupcién mas grande generada por este volcan fue la que ocurrié hace ~4,95 ka segun el espesor y

alcance (radio de dispersion) del depésito.

En particular, las composiciones quimicas de productos volcanicos (obsidianas, fragmentos de
poémez y cenizas) generados durante la erupcion del 2008 son rioliticas (e.g. Castro y Dingwell, 2009)
y muestran patrones empobrecidos en MREE y HREE, en conjunto con una moderada anomalia
negativa de Eu sugiriendo aporte y diferenciacion cortical (Mufioz et al., 2009). Castro y Dingwell

(2009) concluyeron que esta erupciéon se produjo por un ascenso muy rapido de magma riolitico
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proveniente de una camara magmatica situada a 5 + 0,5 km de profundidad, demorandose sélo 4 horas
en llegar a la superficie. Estos autores sostienen que esta erupcion fue repentina porque sélo hubieron
sismos precursores 1 dia antes de la erupciéon, a diferencia de lo que ocurre comunmente con
erupciones que involucran magmas andesiticos y/ daciticos, en donde se generan sismos precutsores
semanas o meses antes del evento eruptivo. Castro y Dingwell (2009) sugieren que esta actividad

sfsmica pre-eruptiva genero fracturas y mejoré la permeabilidad para el ascenso magmatico.

En cuanto a la petrogénesis de las riolitas, Lopez-Escobar et al. (1993) proponen que las
diferencias en los patrones de REE y en composiciones isotdpicas de Str, Nd, Pb y O, entre riolitas del
volcan Chaitén y los basaltos de la regiéon comprendida entre los 41°30' — 46°00'S, indican fuentes
diferentes. La composicion isotdpica sugiere que las riolitas se originan en la corteza y, el bajo
contenido de ALO3, CaO, Sr, Cr, Co, MREE, HREE, en conjunto con la anomalfa negativa de Eu,
permiten interpretar que la plagioclasa y anfibol fueron fases residuales en su origen. Basandose en
esta teorfa, el magma primitivo de riolita de Chaitén se habria generado a partir de fusién parcial de
una fuente anfibolitica, lo que setfa confirmado por la baja relacién K/Rb. Estudios de Hanson (1978)
y Davidson et al. (1988) refuerzan esta hipétesis, ya que ellos afirman que las bajas relaciones K/Rb

son caracteristicas de los fundidos generados por bajos grados de fusiéon parcial de una fuente
anfibolitica dentro de la corteza. Lopez-Escobar et al. (1993) adicionan que el alto valor de 8O

sugiere que esta fuente probablemente se originé por metamorfismo de rocas que alguna vez

estuvieron cerca de la superficie de la Tierra.

A través de los antecedentes anteriormente descritos, es posible establecer una correlacion
entre la composicion de los productos volcanicos y el estilo eruptivo dominante en los distintos centros
eruptivos de la SSVZ (Tabla 1). Esto es coherente con lo establecido por Parfitt y Wilson (2007),
quienes indican que la composiciéon quimica del magma esta fuertemente ligada al estilo eruptivo ya
que, durante la diferenciacién magmatica, la viscosidad y la proporcion de volatiles tienden a aumentar
hacia mayores contenidos de silice, generando eventos eruptivos mas explosivos. Cabe destacar que
las tnicas evidencias que contradicen esta correlaciéon son las erupciones explosivas de composicion
basaltica de magnitud ~5 y ~4,5 generadas por el volcan Apagado y Hornopirén respectivamente

(Watt et al., 2011b).
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Por otra parte, en base a composiciones de muestras de lava de los volcanes de la SSVZ
presentados anteriormente, en conjunto con datos del volcan Barranco Colorado (extraidos de
Contreras, 2018); se elabord un diagrama TAS (Total Alkali Silica: 1.e Maitre et al., 1989) y un grafico
AFM (Total alcalis-MgO-FeO total; Irvine y Baragar, 1971) con el objetivo de comparar y clasificar

estas muestras (Fig. 4).

Tabla 1: Composicién quimica de productos volcanicos y estilo eruptivo de volcanes de la SSVZ.

Centro eruptivo Composicién quimica de sus Estilo VEI
productos eruptivo
Apagado Basaltos a andesitas Hawaiiano y 0-3*
estromboliano
Hornopirén Basaltos y andesitas basalticas Hawaiiano y 0-3%*
estromboliano
Huequi Andesita basaltica a dacita Vulcaniano 2-4%
Michinmahuida Andesitico y dacitico Subpliniano y 3-5
pliniano
Chaitén Riolitico Pliniano 5
*: VEI de erupciones de los volcanes Apagado, Hornopirén y Huequi fueron inferidos a partir del estilo eruptivo,
utilizando los criterios de Amigo et al. (2018), Newall y Self (1982) y Parfitt y Wilson (2007).
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Figura 4: Clasificacion de muestras de volcanes de la SSVZ. Imagen superior: diagrama T'AS; imagen inferior: grafico AFM.
Datos de Hualaihué, Hornopirén, Michinmahuida y Chaitén fueron extraidos de Lopez-Escobar et al. (1993).
Composiciones de volcan Huequi provienen de Lopez-Escobar et al. (1993) y Watt et al. 2011a. Datos de Barranco
Colorado son de Contreras (2018). Quimica de muestras de caleta Leptepu fue extraida de Contreras (2018) y Fuenzalida
(1979). Se asume que estos ultimos son productos del volcan Porcelana.

A partir de la Figura 4, se puede observar en el diagrama TAS una notable diferencia
composicional entre la muestra del volcan Chaitén y las de los demas volcanes, en donde la del Chaitén
corresponde a una riolita y las demas varfan desde basalto a andesita. Cabe destacar que una muestra
del volcan Michinmahuida esta fuera de esta tendencia y se clasifica como una traqui-andesita. Por otro
lado, la muestra mas empobrecida en SiO; es un basalto del volcan Hualaihué. Estas apreciaciones
muestran composiciones predominantemente maficas en volcanes al norte de la SSVZ (41°53’S —
42°23’S). Poco mas hacia el sur (42°48’S — 42°50’S) se presentan composiciones mas félsicas en los
volcanes Michinmahuida, Huequi y Chaitén. Esta variabilidad composicional dentro de un acotado
segmento podria estar relacionado a la ZFLO, ya que, segin Hickey-Vargas et al. (2016),
probablemente, la ZFLO mejora la permeabilidad de la corteza en la SSVZ, permitiendo la erupcion
de magmas geoquimicamente diversos a pequefia escala. Ademas, cabe destacar que ambos graficos
clasifican las muestras dentro de la serie magmatica sub-alcalina, mientras que el diagrama AFM las

categoriza dentro de la sub-serie de magmas calco-alcalinos.
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1.4 El caso enigmatico del volcan Barranco Colorado

A pesar de que se han realizado numerosos estudios geoquimicos y petrolégicos en los centros
eruptivos de la SVZ de los Andes entre las latitudes 33°00” y 41°30'S (Stern, 2004), estudios similares
son comparativamente escasos entre 41°30' y 46°00'S. Esto se debe principalmente a problemas
logisticos (poca accesibilidad, malas condiciones climaticas, densa vegetacion y glaciares masivos).
Dentro de los volcanes con pocos estudios, en los 42°23’S y 72°30°W se ubica el volcan Barranco
Colorado. Este es un pequefio estratovolcan de una altura de 1.060 ms.n.m. (900 m desde su base) que
posee una base elongada en direcciéon N — S de 2 x 5 km y un cono de piroclastos de 130 m de altura
(1.040 ms.n.m.) hacia la ladera suroeste del volcan, que corresponderia al centro eruptivo mas reciente
del volcan (Moreno, 1995). Segtiin Fuenzalida (1979), este edificio volcanico se encuentra, al parecer,
relacionado a fallas de direccion N — S y E — W y, ademas, posee coladas de lava postglaciales hacia el
NE y SE. Segin el mapa geolégico de Chile 1:1.000.000 de SERNAGEOMIN (2003), este edificio
volcanico se encuentra sobreyaciendo discordantemente a granodioritas, dioritas y tonalitas Miocenas
(unidad Mg); a granitos del Pérmico — Triasico (PTrg) y a la unidad metamorfica PzTrbm (b) del

Triasico compuesta principalmente por esquistos micaceos, metabasaltos y anfibolitas (Fig. 5).

Fuenzalida (1979) sefiala que este volcan ha generado andesitas basalticas de textura porfirica
con masa fundamental hialopilitica, con abundantes minerales opacos y microcristales de plagioclasa
(Anso7) rodeados por vidrio o en contacto con microcristales de piroxenos. Respecto a los
fenocristales, estos corresponden principalmente a plagioclasas subhedrales — euhedrales, en su
mayoria con zonaciones normales y alteracion en los bordes. En menor proporcién, se encuentran
piroxenos (predominantemente clinopiroxenos) subhedrales; algunos presentan maclas polisintéticas.
Por otro lado, Contreras (2018) estudié 2 muestras de lavas de este centro eruptivo, obteniendo
composiciones quimicas de elementos mayores y trazas. Este autor clasificd estas muestras como
andesitas calco-alcalinas. Una de estas andesitas posee textura porfirica con fenocristales de
plagioclasas (algunas zonadas) y, en menor proporcion, ortopiroxenos y olivinos subhedrales con
bordes de reaccion; englobados en una masa fundamental compuesta por microctristales de plagioclasa
y olivino. Otra andesita fue descrita con textura porfirica, presentando fenocristales de plagioclasas y
olivinos subhedrales con bordes de reaccién, y cuarzos (probablemente xenocristales) con texturas de

embahiamiento y bordes de reaccion.
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Figura 5: Geologia local (datos extraidos de SERNAGEOMIN, 2003, 2014). PIHf es del Holoceno; Mg del Mioceno; Kg
del Cretacico; Jg del Jurasico; PzTtbm del Paleozoico — Triasico; PTrg del Pérmico. PtzTrbm es una unidad del Complejo
Metamérfico Bahfa Mansa (BMMC, por sus siglas en inglés).

Hasta la fecha, solo existen datos petrograficos y geoquimicos obtenidos de estas 3 muestras
extraidas en el borde oriental del volcan (Contreras, 2018; Fuenzalida, 1979), correspondiente a la zona
mas accesible (en la orilla del fiordo Comau). Por lo tanto, no se posee una cantidad de datos
petrograficos y geoquimicos suficientes para comprender los procesos asociados al origen y evolucion
de las lavas de este volcan. Ademas, este edificio volcanico no registra erupciones en tiempos historicos
ni tampoco se han hecho dataciones isotopicas en sus productos mas recientes, consecuentemente, se
desconoce la actividad del volcan Barranco Colorado. Acorde a estas problematicas y carencia de

informacién, en este estudio se propone realizar una caracterizaciéon geoquimica y petrografica
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detallada de lavas de este volcan con el fin de identificar sus mecanismos petrogenéticos y, ademas,
determinar las edades de sus lavas mas recientes a través de dataciones “’Ar/*Ar. Esto ultimo, en
conjunto con la composicion quimica de sus productos, permitira evaluar la actividad y peligrosidad
del volcan para los centros poblados cercanos. Por lo tanto, la realizaciéon de un estudio geoquimico y

petrografico detallado sera una contribucion al conocimiento de la actividad volcanica de esta area.
1.5 Pregunta de investigacion

El presente estudio busca responder la siguiente interrogante: ¢Cual es la historia eruptiva del
volcan Barranco Colorado y qué mecanismos petrogenéticos estan asociados al origen y evolucion de

sus lavas?

1.6 Objetivo general

Comprender la historia eruptiva del volcan Barranco Colorado y los procesos petrogenéticos

involucrados en la generacion de sus lavas.

1.7 Objetivos especificos

1) Realizar un analisis geomorfoldgico, en conjunto con una correlaciéon geoquimica y petrologica
de lavas del volcan Barranco Colorado, con el fin de elaborar un mapa de distribucion de coladas.
i) Obtener e interpretar datos petrograficos y geoquimicos de roca total de lavas del volcan
Barranco Colorado para comprender sus mecanismos petrogenéticos.

iii) Realizar dataciones radiométricas “’Ar/”Ar para determinar la edad de las ultimas actividades
eruptivas del volcan y, por consiguiente, evaluar su peligrosidad.

iv) Llevar a cabo una comparacion a nivel regional entre los procesos petrogenéticos de las lavas

del volcan Barranco Colorado y otros centros eruptivos de la SVZ.
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2. METODOLOGIA

2.1 Area de estudio: ubicacion y zona de acceso

El volcan Barranco Colorado (42°23°S y 72°30°'W), de 1.060 ms.n.m. de altitud, se encuentra
en la Region de Los Lagos, Chile; especificamente en el borde suroccidental del fiordo Comau (Fig.
0). Para llegar a esta zona se debe navegar el fiordo Comau desde Hornopirén y recorrer ~48 km hacia
al sur hasta llegar justo en frente de la fundacion San Ignacio del Huinay (ubicada en el sector Huinay).
Cabe destacar que este edificio volcanico posee una forma cénica con pendientes de ~30°, densa

vegetacion y escasos senderos.

Figura 6: Ubicacién de zona de estudio. Imagen de la izquierda indica la localizacién de la Region de Los Lagos. Imagen de
la derecha muestra la zona de estudio. Las fallas observadas e inferidas fueron extraidas a partir de SERNAGEOMIN (2003).
La fotointerpretacion de fallas se hizo apoyandose en Moreno (1995).
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2.2 Revision bibliografica

En el marco de la practica profesional, previo al trabajo de campo, se llevé a cabo una
investigacion bibliografica de la zona de estudio sobre el volcan Barranco Colorado y de otros centros
eruptivos cercanos pertenecientes a la SSVZ, ademas de una interpretacion preliminar de la
geomorfologia del volcan, con el objetivo de planificar la campafa de terreno y establecer puntos de
interés (Fig. 7). En cuanto a investigaciones previas, se analiz6 el informe de Moreno (1995) que
consistié en un mapeo a través de un estudio fotogeoldgico a escala 1:1.000 de grupos y centros
volcanicos presentes en la SSVZ, entre ellos el volcan Barranco Colorado. Ademas, se utilizo la
ubicacién y composicion quimica de 4 muestras de la zona (2 de lava y 2 de basamento metamorfico)

obtenidas por Contreras (2018) en un proyecto antetior.

Figura 7: Mapa de puntos de interés pre-terreno.
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2.3 Campaiia de terreno

Durante la practica profesional, se realizé una campafia de terreno en el volcan Barranco
Colorado del 16 al 21 de enero de 2019, con el objetivo de identificar y describir macroscdpicamente
lavas generadas por el centro eruptivo. Durante esta etapa también se realizo la extraccion de muestras
de lavas para posteriores analisis petrograficos, geoquimicos y dataciones radiométricas. En total se
extrajeron 28 muestras: 20 de lavas y 8 de basamento (1 perteneciente a un intrusivo ubicado en el

borde sur del volcan y 7 de rocas metamorficas (Tabla 2)).

Tabla 2: Cédigos de muestras extraidas en la campafia de terreno.

Muestras de basamento Muestras de lavas
BCO01, BC02, BC03, BC04, BCO08, BC09, BC10, BC11A, BC11B, BC12, BC13, BC14, BC15, BC-16 Bomba,
BCO05, BCO6, BCO7 y BC23* BC16, BC17, BC18, BC19, BC20, BC21, BC22, BC24, BC25 y BC26
*Muestra de intrusivo

2.4 Trabajo de gabinete

Durante esta etapa se seleccionaron las muestras para la confeccion de secciones delgadas,
analisis quimicos de roca total y dataciones radiométricas *’Ar/*’Ar. Para esto se hizo una correlacion
en base a la ubicacién de las muestras de este estudio y las obtenidas por Contreras (2018) en un
proyecto anterior (Fig. 8). Cabe destacar que para estas ultimas se utilizara la misma codificacion
establecida por Contreras (2018). Luego, se descartaron algunas muestras segun distintos criterios
(Tabla 3), para asi enviar a analisis quimicos y confeccién de secciones delgadas sélo las muestras

necesarias, utiles y representativas.

Por otra parte, las lavas del volcan se encuentran cubiertas por abundante vegetacion, haciendo
dificil su identificacion, por lo tanto, un analisis geomorfologico con imagenes satelitales y la ubicacion
de las muestras puede conllevar un grado de incertidumbre. Por lo tanto, su identificacién se

corroborara con una correlacién geoquimica y petrografica de las muestras.
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Figura 8: Ubicacién de muestras obtenidas en campafia de terreno y por Contreras (2018).

Tabla 3: Muestras descartadas para analisis quimicos y confeccion de secciones delgadas

Muestra descartada Motivo

BC-12 Coincide espacialmente con muestra FC18 de Contreras (2018). Esta muestra sélo se

descarté para la elaboraciéon de secciones delgadas.

BC-17yBC-18 Coinciden espacialmente con muestra FC47 de Contreras (2018).
BC-11Ay BC-11B Se encuentran cercanas a las muestras BC — 09 y BC — 08.
BC-10 Cortresponde a un rodado, por lo tanto, existen muchas incertidumbres sobre la colada a la

que pertenece.

Para las dataciones radiométricas *“’Ar/*’Ar se seleccionaron 2 muestras, una de un flujo de lava
morfolégicamente bien preservado (flanco SE, muestra BC — 19) y otra de una bomba volcanica
ubicada a ~0,5 km del crater (BC — 16 Bomba). La buena preservacion de estas muestras indicarfa que
son los productos mas recientes del volcan y, por consiguiente, su dataciéon otorgarfa una buena

aproximacion para su ultima actividad eruptiva. Para la elaboraciéon de secciones delgadas se hicieron
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briquetas de 8 cm’ (4 cm de largo x 2 cm de ancho x 1 cm de profundidad), para los analisis quimicos

de roca total se prepararon briquetas de entre 1-10 g y, para las dataciones, se elaboraron briquetas de

~100 cm’® (300 g asumiendo una densidad de 3 g/cm’). A continuacion, en la Tabla 4 se presentan las

muestras que fueron seleccionadas para anilisis quimico de toca total y/o confecciéon de seccién

delgada.

Tabla 4: Muestras seleccionadas para analisis de roca total y elaboracion de secciones delgadas.

Muestra Localizacién Analisis de roca total Confeccion de seccion delgada
BC -08 42°22'48.24"S; 72°28'18.71"W X X
BC-09 42°22'39.80"S; 72°28'24.43"W X
BC-12 42°22'17.85"S; 72°28'41.61"W X

BC-13 42°22'28.49"S; 72°29'17.43"W X X
BC-14 42°22'59.40"S; 72°29'34.30"W X X
BC-15 42°23'46.08"S; 72°28'7.16"W X
BC-16 42°23'45.52"S; 72°28'11.20"W X X
BC -16 42°23'46.51"S; 72°28'13.66"W X X
Bomba

BC-19 42°24'30.96"S; 72°27'16.79"W X X
BC-20 42°24'46.10"S; 72°27'44.66"W X
BC-21 42°24'53.53"S; 72°28'2.48"W X
BC -22 42°24'55.34"S; 72°28'9.49"W X X
BC-24 42°24'52.59"S; 72°28'49.28"W X X
BC -25 42°25'1.02"S; 72°28'39.06"W X
BC -26 42°24'47.65"S; 72°27'31.04"W X X

Finalmente se escogieron 14

muestras para fabricar secciones delgadas (0,03 mm) v,

adicionalmente, 10 para analisis quimicos de roca total (mayores y trazas). Para realizar las dataciones

también fue necesario elaborar una seccion delgada adicional por cada muestra (BC — 16 Bomba y BC

~19).
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2.5 Petrografia

El estudio petrografico incluye una descripcion macroscépica de las muestras, en conjunto con

un analisis de secciones delgadas a través de microscopio de luz polarizada en la Universidad Austral

de Chile. Para la elaboracion de las secciones delgadas, se enviaron briquetas seleccionadas al Instituto

de Geologia Econémica Aplicada (GEA) ubicado en la Universidad de Concepcion.

2.6 Técnicas analiticas

Los analisis quimicos de roca total se realizaron en Laboratoire Geosciences Océan del Institut
Universitaire Européen de la Mer JUEM) quienes usan espectrometria de masas de plasma de emision
optica (ICP-OES) para los analisis quimicos de elementos mayores y menores, y espectrometria de
masas de plasma de alta resolucién acoplado inductivamente (HR-ICP-MS (Element XR)) Thermo
Scientific para elementos traza. En cuanto a las dataciones, estas se efectuaron en PANOPLY,
Laboratoire des Sciences du Climat et de ’'Environnement, Université Paris-Saclay, Francia; en donde
usan el método “’Ar/”Ar en masa fundamental (separan los xenoctistales porque podtian ser mucho
mas antiguos) con espectrometro de masas VG 5400 MICROMASS acoplado a una linea de extraccion

disenada para experimentos de calentamiento secuencial.

2.7 Interpretacion

Respecto a la interpretaciéon de datos geoquimicos y petrograficos, se utilizan indices
petrogenéticos propuestos en estudios anteriores. Particularmente, para los datos geoquimicos se usan
diagramas de variacién y clasificacion de rocas igneas a través de elementos mayores y trazas, en
conjunto con diagramas de distribucién de elementos de tierras raras y multi-elementos con el objetivo
de determinar procesos petrogenéticos, caracterizar la fuente magmatica, estimar tasas de fusioén parcial
no-modal, cristalizacién fraccionada y contaminacién cortical. Para el procesamiento de datos y

realizacion de los diagramas mencionados se usa el software Microsoft Excel.
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3. RESULTADOS
3.1 Nuevos afloramientos

Previo a la realizacion de este trabajo, sélo se habian encontrado afloramientos de lava en el
borde este del volcan (e.g. Fuenzalida 1979; Contreras 2018). Durante la campafia de terreno fue
posible describir un total de 18 afloramientos de lava sin evidencias de erosion glacial, los cuales se
distribuyen principalmente en el borde S, N y E del edificio volcanico (Fig. 8). Estas se encuentran
sobreyaciendo discordantemente a rocas metamorficas y plutonicas pertenecientes al basamento. Por

problemas de logistica y accesibilidad no fue posible avistar afloramientos en la ladera W.

En general, las lavas observadas poseen textura fluidal, aunque en ocasiones se observa una
superficie irregular con fragmentos angulosos, probablemente generados por la erosién de los cuerpos
de agua. Ademas, cominmente poseen un color negro — grisiceo y pequefios fenocristales de

plagioclasa y olivino que no superan los 2 mm (Figs. 9-12).

Dentro de los afloramientos mas importantes observados, se encuentra una bomba volcanica
(BC — 16 bomba) que posee escasa vegetacion ubicada en la ladera E (Fig. 13) y una colada de lava
morfolégicamente bien preservada ubicada en la ladera ESE del volcan (muestra BC — 19) (Fig. 14).
Dadas estas caracteristicas, se infiere que podrian representar la actividad maés reciente del centro

eruptivo.

Figura 9: Afloramiento de ~3 m de espesor donde se colect6 a la muestra BC — 08 ubicado en el borde NNE del volcan
Barranco Colorado.
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SSE NNW

Figura 10: Afloramiento de ~4 m espesor donde se colect6 la muestra BC — 09 ubicado en el borde E del volcan Barranco
Colorado, caracterizado por presentar disyunciones columnares.

Figura 11: Afloramiento de 4 — 5 m de espesor donde se colect6 la muestra BC — 16, ubicado en la ladera E. No presenta
una extensa vegetacion en su supetficie, sin embargo, se encuentra mal preservado.
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Figura 12: En el borde N se encuentra un afloramiento de 2 coladas probablemente generadas en eventos diferentes.
Debido a problemas de accesibilidad, sélo se extrajo una muestra de la colada inferior (BC — 14) perteneciente a la “colada
NNW Inf” (Fig. 17) que, segin el principio de superposicion de capas, corresponderia a la mas antigua de las 2. Estrella
amarilla representa la zona de extraccion de la muestra.

Figura 13: Bomba volcanica de ~1 m? (x: 1 m; y: 1 m; z: 1 m) ubicado en la ladera E.
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Figura 14: Afloramiento de lava que se distribuye a lo largo de una pequefia seccion del borde ESE del volcan, donde se
colect6 la muestra BC — 19. El afloramiento es de un espesor de 3 — 4 m y de una extension horizontal de ~20 m.

Respecto al basamento, este es metamérfico — igneo ya que se observaron rocas metamorficas
(anfibolitas) y plutdnicas (tonalita de biotita) subyaciendo las lavas del volcan. Sus raices afloran a lo
largo del rio Punta Calle (ubicado en el borde sur) y del rio que limita el borde norte del volcan.

Ademas, también fue posible encontrar afloramientos en la ladera y borde E del volcan (Fig. 15).

NEES X

1m

a b

Figura 15: Afloramientos de basamento. a) afloramiento de basamento ubicado en el borde E del volcan, donde se colectd
la muestra BC — 07. b) afloramiento de gran espesor (10 — 15 m) a lo largo de una quebrada ubicada en la ladera E (muestra
BC - 02). En ambos se observé una foliacion de cuatzo, plagioclasa, anfibol y biotita (todos en la misma orientacién).
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Acorde a lo establecido por SERNAGEOMIN (2003, 2014), estas anfibolitas son
correlacionables a la unidad PzTrbm (b) de edad Paleozoico-Triasico y las tonalitas de biotita son parte

de las rocas intrusivas Mg del Mioceno (Fig. 5).

3.2 Agrupacion de muestras e identificacion de posibles coladas de lava

El volcan se encuentra cubierto por una densa vegetacion, por lo tanto, la identificacion de
coladas de lava conlleva una incertidumbre considerable, por consiguiente, estas se denotaran como
“posibles coladas de lava”. Los contactos entre estas no fueron observados y no se logré llegar a las
partes altas del volcan debido a la poca accesibilidad. Sin embargo, a través de un analisis
geomorfologico utilizando imdagenes satelitales y de elevacion digital (DEM), en conjunto con la
ubicacion de las muestras obtenidas y las de Contreras (2018), se lograron identificar 8 zonas en donde
se distribuyeron “posibles coladas de lava” (Fig. 16). Estas coladas se agruparon por zona en funcién
de las proximidades entre ellas y sus geomorfologias. Sin embargo, a pesar de los criterios
anteriormente mencionados, en la Seccién 4.1 se corroborara esta interpretacion a través de una

correlacién geoquimica y petrografica de las muestras.

Cabe mencionar que la distribucion hacia el norte de las “coladas SW” y “NNW” (ver “colada
superior no muestreada” de la Fig. 12) presentes en la Figura 16 fueron completamente inferidas a
través de imagenes satelitales y DEM debido a que, por complicaciones del terreno, no fue posible

llegar a esas zonas del volcan.

A partir del mapa presente en la Figura 16, se agruparon las muestras por cada grupo de
“posibles coladas” segun area (Tabla 5); con excepcién de la muestra BC16 — Bomba ya que
corresponde a una bomba volcanica. Ademas, cabe destacar que estas agrupaciones seran utilizadas

para presentar los datos geoquimicos en la Seccién 3.4.

Tabla 5: Muestras agrupadas por “posibles coladas de lava” segun area.

Posibles coladas de lava segiin zona | Muestra

N BC-13yFC18.

NNW Inf BC - 14.

NNE BC-08,BC-09,BC—-11A,BC-11ByBC-12
E BC-15yBC-16.
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ESE BC-18,BC - 19 y FC47.

SE BC - 20y BC - 26.
S BC-21,BC-22yBC-25.
SW BC-24

Figura 16: Distribucién de posibles coladas de lava del volcan Barranco Colorado. Colada SW aparentemente se habtia
generado desde otro cono situado en la ladera SW.

En el mapa se puede apreciar que, aparentemente, la muestra BC — 24 pertenece a una colada
generada por otro centro de emisién ubicado en la ladera SW del volcan. Por otro lado, cabe destacar
que la muestra BC — 23 corresponde a un afloramiento de intrusivo que sélo se distribuye a lo largo

del rio Punta Calle y se encuentra subyaciendo el flujo de lava “SW”.
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3.3 Petrografia

3.3.1 Descripciéon macroscopica

En general, las muestras de basamento corresponden a rocas metamorficas caracterizadas por
poseer, en su mayorfa, fenocristales de anfibol y plagioclasa y, en menor proporcién, cuarzo y
moscovita. Ademas, presentan alteraciones de epidota y clorita en menor medida. Este basamento se
encuentra intruido por granitoides de grano medio, caracterizados por presentar una textura faneritica
con fenocristales de cuarzo, plagioclasa, biotita y anfibol. Por otra parte, todas las muestras volcanicas
corresponden a rocas de color negro grisaceo de textura porfirica. Poseen fenocristales de olivino y
plagioclasa que no superan el 10% y 20% respectivamente, englobados en una masa fundamental
afanitica, en ocasiones vesicular. La descripcion macroscopica de las muestras extraidas en terreno se

presenta en el Anexo 1.

3.3.2 Descripcion microscopica

Para efectos de este tipo de descripcion solo se analizaron las muestras volcanicas debido a que
son las de principal interés para cumplir los objetivos propuestos. Ademas, cabe recordar que para las
muestras BC — 16 Bomba y BC — 19 se posee un duplicado, por lo tanto, se describié un total de 16
secciones delgadas. Estos duplicados se denotaron como “BC — 16 Bomba (2)” y “BC — 19 (2)”. La
descripciéon petrografica detallada se presenta en el Anexo 2. Adicionalmente, es importante
mencionar que desde esta seccion en adelante se utilizaran las abreviaciones “ol, pl, cpx, opx, amp y

» . : . . L . ’
op” para referirse alos minerales de olivino, plagioclasa, clinopiroxeno, ortopiroxeno, anfibol y opacos

respectivamente.

Globalmente, las muestras presentan una masa fundamental que varfa entre un 75 — 85%
respecto a la roca total. En general, esta se conforma por microcristales de plagioclasa, clinopiroxeno,
minerales opacos y vidrio. Este dltimo varfa entre 5 — 30% (dentro de la masa fundamental), siendo las
muestras BC — 13 y BC — 16 Bomba las que poseen menor y mayor proporciéon de vidrio
respectivamente. En las muestras BC — 08, BC — 09, BC — 13, BC — 14, BC — 25 y BC — 26 se presenta
una textura traquitica con algunas transiciones graduales a afieltrada, caracterizada por poseer
microcristales de plagioclasa orientados de forma subparalela gradando a aleatoria en algunas zonas vy,

subordinadamente, microctristales de clinopiroxeno, opacos y vidrio rellenando los intersticios entre
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las plagioclasas (Figs. 17 y 18). Mientras tanto, muestras BC — 15, BC — 16 y BC — 16 Bomba presentan
texturas afieltradas, debido a que los microcristales de plagioclasa se encuentran dispuestos de forma
aleatoria, entrecruzandose en ocasiones. En menor proporcion también se identificaron texturas
traquiticas (BC — 20, BC — 21 y BC — 22) e intersertales (BC — 19 y BC — 24). Al igual que en las demas
muestras, en estas se aprecian microcristales de plagioclasa, clinopiroxeno, minerales opacos y vidrio
rellenando los intersticios (a excepcion de BC — 24). Cabe destacar que los microcristales que

componen las masas fundamentales no muestran texturas de desequilibrio.

Respecto a los fenocristales, estos varfan de entre 15 — 25% respecto a la roca total. En general,
las muestras poseen una asociaciéon mineral de pl — ol — cpx — qz. S6lo en 5 muestras esto no ocurre,
como lo es en BC — 08 (pl — ol — cpx — qz — amp), BC — 24 (pl — chl — amp — ep — qz), BC — 09, BC-
13 y BC — 14 (pl — ol — cpx — opx — qz) (Tabla 6). Particularmente, todos los fenocristales de cuarzo
son anhedrales y poseen texturas de desequilibrio (embahiamiento) y, con frecuencia, poseen coronas
de reaccién de clinopiroxeno * vidrio (Fig. 19). La incompatibilidad quimica evidenciada por la
coexistencia con olivino, en conjunto con estas texturas, indica que los cristales de cuarzo
corresponden a xenocristales. Respecto al total de fenocristales, estos se presentan entre un 5 — 20%,
promediando un ~9%. Ademas, poseen tamafios de entre 300 y 2000 um. Por otra parte, la muestra
BC — 24 se encuentra alterada por minerales secundarios de chl, ep y amp que ocurren en

microfracturas (Anexo 2, Seccion n).

Figura 17: Masa fundamental de textura traquitica — afieltrada englobando fenocristales de olivino y plagioclasa. Muestra
BC - 08.
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Figura 18: Masa fundamental de textura traquitica englobando fenocristales de plagioclasa. Muestra BC — 20.

En particular, las plagioclasas frecuentemente presentan zonaciones y/o texturas de
reabsorcion como sieve y dusty (o de “colador”) tanto en los bordes como en el centro del cristal (Figs.
20 y 21). Respecto a los olivinos, estos comunmente presentan texturas de reabsorcion y/o bordes
corroidos. Sin embargo, también hay ejemplares que se presentan en equilibrio en todas las muestras
a excepcion de BC — 26, en donde, consiguientemente, corresponderian a xenocristales (posiblemente
de la corteza inferior) y/o a fases cristalizadas en profundidad que fueron posteriormente arrastradas
durante el ascenso magmatico. Cabe mencionar que solamente los olivinos, plagioclasas y cuarzos (con

menor frecuencia) presentan en ocasiones 2 poblaciones de diferentes tamafos.

En algunos casos se observaron olivinos euhedrales a subhedrales parcialmente reabsorbidos,
caracterizados por poseer un tamafio considerablemente mayor al resto de los fenocristales. Dada esta
particularidad podrian tratarse de olivinos relictos (Fig. 22). También se evidencian texturas
glomeroporfidicas (camulos de un sélo tipo de mineral) de plagioclasa y olivino, y cumuloporfidicas
(cimulos de dos o mas tipos de minerales) de ol — pl, cpx — pl y ol — pl — cpx (Fig. 23). Los fenocristales
que componen estas texturas suelen poseer tamafios considerablemente mayores respecto al resto de
fenocristales. En casos particulares, estos cristales muestran formas euhedrales a subhedrales y no
presentan vidrio en los intersticios. Sin embargo, con mayor frecuencia estos cimulos presentan vidrio
entre los cristales (subhedrales a anhedrales) y texturas de reabsorcion dominantes. Segun Stewart
(1975) y Castro y Stephens (1992), estos dltimos corresponderian a xenocristales derivados de la

disgregacion de un xenolito mafico.
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c d

Figura 19: Xenocristales de cuarzo de muestras BC-15 (a y b) y BC-08 (c y d). En a) y b) se presentan coronas de reaccién de
vidrio y clinopiroxeno. En ¢) y d) se aprecian xenocristales de cuarzo de tamafios relativamente mayores, con texturas de
embahiamiento y sin coronas de reaccion.

Figura 20: Fenocristales de plagioclasa con zonacién y texturas sieve. Se puede observar vidrio rellenando las cavidades
generadas por la reabsorciéon. Estos podtian corresponder a inclusiones fundidas. Muestra BC — 19(2).
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Figura 21: Fenocristales de plagioclasa con texturas dusty. a) y b) Fenocristal de plagioclasa con textura dusty predominante
en los bordes (muestra BC — 08). ¢) y d) Fenocristales de plagioclasa con textura dusty predominante en casi todo el cristal,
excepto en los bordes (muestra BC — 15).

Figura 22: Fenocristales relictos de olivino, caracterizados por poseer texturas de reabsorcion en el borde del cristal. Muestra
BC-13.
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Figura 23: Cumulos de fenocristales. a) y b) Textura cumuloporfidica compuesta por ol — pl — cpx. ¢) y d) Textura
glomeroporfidica de pl, que ademas poseen texturas sieve y probables inclusiones fundidas. Por otro lado, €) y f) evidencian
una textura glomeroporfidica de fenocristales de ol subhedrales sin vidrio entre los intersticios. En todas las imagenes se
puede observar una orientacién preferente de microcristales de pl entorno a las texturas descritas. Imagenes a) y b)

pertenecen a BC—19 (2); ¢) yd) a BC - 13;¢) y f) a BC - 08.
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A continuacion, se presenta una sintesis de las caracteristicas petrograficas de cada muestra,

incluyendo ademas descripciones de muestras extraidas por Contreras (2018) (Tabla 6).

Tabla 6: Resumen de caracteristicas petrograficas de muestras de lavas del volcan Barranco Colorado.

BC |BC |BC |BC |BC |BC BC |BC |BC |BC |BC |BC [BC |FC |FC
- |- |- |- |- |- |BC=16|- |- |- |- |- |- |- |- |-
08 |09 |13 |14 |15 |16

ii BEBN o b
. V077007 ~ 7
WO 17 3 o 0 RN 5

" ///%//%///%///%---/// //// //// //// ///% //// ///

%%%

X
X

//
//

. /

o
de ol —pl

. / .
Cumuloporfid /

e -C X I X | i %
Text. . -
Cumuloporfidic / /
de ol — pl — cpx . .
Text. / / . /
Intrafasiculada d
pl en cpx %

Ar mbreadas = No presenta; x = Presenta; Xc ocristal; *: iner

propia a partir de secciones delgadas l boradas por Contre (2018)
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3.4 Geoquimica

Los resultados geoquimicos obtenidos a través del ICP-OES (Tabla 7) otorgaron, en general,
composiciones con bajo contenido de pérdida por ignicion (LOI por sus siglas en inglés: Los on Lgnition).
LOI representa la masa de humedad y material volatil que posee la muestra, por lo tanto, un alto
contenido de LOI evidencia una importante alteracién quimica. En consecuencia, las muestras
presentan poca alteracién y buenas condiciones para ser analizadas. Sélo la muestra BC — 16 posee una
pérdida por ignicion medianamente elevada (3,24%), sin embargo, igual sera considerada para la
interpretacion de datos. Por otro lado, la concentracion de elementos trazas se obtuvo a través del
ICP-MS (Tabla 8). Cabe destacar que ambas técnicas analiticas arrojaron resultados para el Sr, Ba, Sc,
V, Cr, Co, Ni, Y, Zr y Nb, los cuales poseen una buena correlacion, a excepcion de los elementos con
contenidos mas bajos como el Cr, Ni y Nb (Fig. 24), debido a que estos se encuentran cerca del limite
de deteccion del ICP-OES, por lo tanto, para la interpretacion de elementos trazas se utilizaran los

resultados del ICP-MS.

ICP-OES (ppm)
0,1 1 10 100 1000
1000

/ ® Sr
/ ®Ba
100

Sc
L 4 oV
oCr
Co
o Ni
oY
8 o o/
1 ® Nb

10

ICP-MS (ppm)

0,1

Figura 24: Correlacion entre datos obtenidos por ICP-OES e ICP-MS.
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Tabla 7: Resultados de ICP-OES. Valores de 6xidos mayores estan en %wt., y elementos trazas en ppm. Valor de Ti (ppm)
fue calculado a partir de la concentracion de TiOs.

BC-16

BC-08 | BC-12|BC-13| BC-14 | BC-16 | .~ | BC-19 | BC-22 | BC-24 | BC-26
SiO, 61,1 60,8 59,6 62,4 60,2 53,6 57,1 54,8 59,5 63,9
TiO, 0,68 0,67 0,69 0,64 0,55 1,05 0,62 0,95 1,17 0,50
ALO; 15,7 15,8 15,8 15,5 16,1 173 15,9 17,1 15,0 15,8
Fe,0;3 6,2 6,2 6,6 5,9 5,6 8,8 7.2 8,4 8,1 5,1
MnO 0,111 0,109 | 0,114 | 0,106 0,098 | 0,147 | 0125 | 0141 | 0,126 | 0,098
MgO 4,19 439 5,30 3,73 3,54 5,76 6,28 5,87 2,42 2,35
CaO 6,36 6,28 6,51 5,87 4,82 8,68 7,93 8,15 434 5,27
Na,0 3,38 3,38 3,36 3,43 3,04 3,38 2,89 3,32 451 3,53
K:0 1,73 1,72 1,61 1,88 1,72 0,96 1,14 1,09 1,56 1,92
P20s 0,150 | 0,145 | 0,139 | 0,139 0,097 | 0255 | 0,092 | 0233 | 0326 | 0,115
LOI 0,55 0,55 0,03 0,02 3,42 0,17 0,52 20,30 1,99 0,86
Total | 100,16 | 100,07 | 99,67 | 99,59 99,21 99,71 | 99,77 | 99,69 | 99,08 | 9945
St 3137 | 3198 | 3266 | 2957 2528 | 4433 | 2490 | 4226 | 2577 | 2652
Ba 397,1 4028 | 3774 | 4391 4328 | 2680 | 271,0 | 2952 | 4380 | 456,
Sc 19,4 18,9 19,5 17,7 17,5 27,1 253 24,6 227 14,1
\% 137,8 1355 | 1428 | 1250 1208 | 2031 | 1750 | 1846 | 1773 98,5
Cr 1983 | 2114 | 2854 | 1768 155,9 1449 | 2810 | 1817 3,8 40,7
Co 20,8 20,4 232 18,4 17,3 27,8 27,5 28,3 14,3 13,2
Ni 52,3 60,8 99,0 423 343 55,6 89,3 71,4 1,9 13,8
Y 20,1 20,0 19,9 20,1 17,1 24,1 17,2 22,7 29,0 18,7
Zt 98,1 96,3 93,3 88,8 57,7 132,1 78,2 1255 | 1235 86,3
Nb 5,0 45 47 49 41 5,9 2,9 6,0 6,9 54
Ti 4080,6 | 40647 | 4136,69 | 3841,26 | 344160 | 6290,73 | 3733,75 | 5711,66 | 7234,99 | 3068,07

Tabla 8: Resultados de elementos traza mediante ICP-MS.

BC-08|BC—-12|BC-13|BC-14 | BC-16 | BC - 16 Bomba | BC-19 | BC-22 |BC-24 | BC - 26
Y 20,1 20,0 19,9 20,1 17,1 24,1 17,2 22,7 29,0 18,7
Zr 98,1 96,3 93,3 88,8 57,7 132 78,2 126 124 86,3
Li 2720 | 2803 | 2269 | 2646 | 33739 14,12 20,53 | 14,64 | 2897 | 3380
Be 1,14 1,15 1,11 1,17 1,13 1,05 0,30 1,11 1,14 1,17
Sc 1911 | 18,61 | 1942 | 1777 | 17,60 2742 2547 | 2466 | 2361 | 1438
\ 129,13 | 127,38 | 134,65 | 11749 | 11434 200,41 166,43 | 18120 | 177,18 | 95,02
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Cr | 17578 | 17897 | 259,99 | 163,07 | 153,11 138,04 266,30 | 17478 | 2,03 | 37.33
Mn | 80578 | 789,01 | 827,23 | 75239 | 697,50 1058,38 912,41 | 102577 | 936,41 | 711,50
Co | 20,14 | 2088 | 2363 | 17,74 | 17,00 28,61 2731 | 2807 | 1504 | 1215
Ni | 4799 | 5550 | 8917 | 3876 | 3124 49,41 8328 | 6593 0,53 | 12,04
Cu | 2198 | 2256 | 3431 | 2828 | 34,79 46,47 40,66 | 3498 | 2353 | 1890
Zn | 5482 | 5563 | 5661 | 50,60 | 57,67 67,74 5896 | 8049 | 7740 | 51,16
Y 1931 | 1910 | 1886 | 19,07 | 16,51 23,44 17,02 | 2251 | 2853 | 1829
Zr | 9484 | 9213 | 9032 | 86,35 | 54,78 130,75 7744 | 12990 | 11945 | 8543
Nb | 513 5,17 492 5,44 465 5,79 3,23 5,95 6,83 5,39
Mo | 097 1,01 0,78 1,10 0,92 0,73 0,72 0,70 0,38 1,00
Cs 2,80 2,73 2,07 3,07 2,89 0,91 2,06 0,65 1,89 3,41
Rb | 58,64 | 5856 | 51,30 | 66,06 | 60,87 22,30 39,62 | 2835 | 57,64 | 70,10
Ba 397 403 377 439 433 268 271 295 438 456
Th | 507 5,00 471 5,67 4,68 2,59 3,14 3,09 3,74 5,45
U 1,26 1,27 1,17 1,36 0,95 0,68 0,79 0,78 1,12 133
Nb 5,0 45 47 49 41 5,9 2,9 6,0 6,9 5.4
Ta | 041 0,41 0,39 0,45 0,38 0,36 0,26 0,38 0,44 0,44
La | 1571 | 1542 | 1481 | 1647 | 14,61 14,64 9,51 1521 17,87 | 1623
Ce | 3391 | 3339 | 32,12 | 3546 | 30,02 33,73 2136 | 3460 | 41,13 | 3452
Pb | 1030 | 964 8,34 9,98 8,51 6,43 6,84 12,58 742 | 10,71
Pr 417 413 3,99 432 3,81 449 2,74 445 5,51 425
St 314 320 327 296 253 443 249 423 258 265
Nd | 1650 | 1636 | 1585 | 1687 | 1485 19,11 1125 | 1853 | 2343 | 1647
Sm | 3,62 3,60 3,49 3,63 3,18 441 2,69 4,20 5,46 3,53
Eu | 093 0,94 0,04 0,89 0,82 1,31 0,77 1,22 1,48 0,86
Gd | 3,60 3,58 3,46 3,54 3,14 4,54 2,87 423 5,54 3,50
Tb | 056 0,56 0,54 0,55 0,48 0,70 0,47 0,66 0,86 0,53
Dy | 337 3,32 3,28 3,29 2,88 422 2,91 3,98 5,16 3,21
Ho | 0,69 0,69 0,67 0,68 0,59 0,87 0,61 0,82 1,04 0,65
Er 1,97 1,95 1,92 1,93 1,66 2,46 1,77 2,32 2,81 1,86
Yb 1,90 1,88 1,86 1,86 1,64 233 1,73 2,21 2,50 1,84
Lu | 029 0,29 0,28 0,28 0,25 0,35 0,26 0,33 0,36 0,28
Hf | 261 2,54 2,50 2,46 2,02 3,23 2,21 3,18 3,32 2,53
W 1,20 123 1,06 1,42 1,39 0,48 0,87 0,56 3,50 1,53
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3.4.1 Clasificacion y caracterizacion geoquimica

Para clasificar, caracterizar y comparar la geoquimica de las muestras se utilizara la agrupacion
de muestras resumida en la Tabla 5, con el fin de graficar los datos en funcién de las posibles coladas

identificadas agrupadas por area.

En primer lugar, en base a la concentraciéon de elementos mayores se utilizan los diagramas
TAS (Le Maitre et al., 1989), AFM (Irvine y Baragar, 1971) y FeO*/MgO vs SiO, (Miyashiro, 1974).
Cabe mencionar que los resultados geoquimicos de elementos mayores, en conjunto con las
composiciones obtenidas por Contreras (2018), se normalizaron a 100 con LOI = 0 (Anexos 3 y 4)
antes de ser procesados. Luego, se calculé FeO* a partir del contenido de Fe,Os* (en el resultado del
analisis toda la concentraciéon de Fe esta en forma de Fe;Os) acorde a lo establecido por Kelley y
Cottrell (2009), quienes afirman que el promedio global de la proporcion de Fe en magmas de arco es

de 25% para Fe;Os y 75% para FeO.

Por lo tanto, se procedi6 a calcular %Fe a partir de %Fe,Os* a través de las masas molares
(MM) de Fe y O.

(2 X MMp,)
%Fe = ——— X %Fe,0
MMF€203 27s

Luego, para obtener el porcentaje de Fe™ y Fe™ se multiplico %Fe por 0,75 y 0,25
respectivamente y, finalmente, se calcul6é %FeO y %Fe,Os a través de las siguientes ecuaciones para,

posteriormente, determinar FeO*.

woFe0 = —F"_ gpe,0, = BFE %Fe0" = %Fe0 + 0,8998 X %oFe,0
Oe_(M—IWFe) 0623—W ore0” = %Fel + 0, X Yore,Us
MMF@O MMF@zOg

Los valores de FeO* se encuentran en Anexo 5.

Una vez hecho estos célculos, se elaboraron los diagramas anteriormente mencionados. Por un
lado, el TAS muestra una variabilidad quimica que comprende desde andesita basaltica hasta dacita,

evidenciando una clara tendencia hacia un enriquecimiento en alcalis y SiO», lo cual esta relacionado a
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procesos de diferenciacién magmatica. Cabe destacar que la muestra BC — 24 (colada SW) se desvia de

esta tendencia, mostrando un leve enriquecimiento en alcalis (Fig. 25).

16 : : . : .
Llitrabasic ! Basic ! Intermediate ! Acid
14  Adkaline i i i
i i i Colada NNW Inf (BC-14)
12 i i i ® Coladas N (BC-13)
o 4 Coladas N (FC18)
\' 10 U ® Coladas NNE (BC-08)
= et 4 Coladas NNE (BC-12)
5 81 @ Coladas E (BC-16)
Zf . | , BBC - 16 Bomba
=X oPe ® ® Colada ESE (BC-19)
4 | e o A A A Colada ESE (FC47)
,1[/ i i ® Coladas SE (BC-20)
2 ® Coladas S (BC-22)
,’/ : : SuhalkalinefThoIei:iitic Coladas SW (BC-24)
0 — - : ; : : :
38 43 48 53 58 63 68 73 78
%SiO,

Figura 25: Clasificacion de diagrama TAS de muestras de lavas del volcan Barranco Colorado.

El diagrama TAS clasifica las muestras dentro de la serie magmatica sub-alcalina, por lo tanto,
se procedio a usar el diagrama FeO*/MgO vs SiO,y AFM para determinar si estas corresponden a la
sub-setie de magmas toleiticos y/o calco-alcalinos en base al entiquecimiento de FeO* (Figs. 26 y 27).
Segun estos diagramas, las muestras corresponden a la sub-serie de magmas calco-alcalinos a excepcion
de BC — 24 segun Miyashiro (1974). Sin embargo, la clasificaciéon de Miyashiro (1974) es ambigua, ya
que los contenidos de MgO y FeO* pueden variar de forma independiente, por lo tanto, el aumento
de la raz6n FeO*/MgO puede producirse por un aumento de FeO* o un empobrecimiento de MgO.
Por otro lado, en el diagrama AFM se puede observar que inicialmente el magma experimenta un
empobrecimiento de MgO, generando asi un leve aumento aparente en el contenido de FeO*. Luego,
las muestras siguen una tendencia de empobrecimiento de FeO* debido al fraccionamiento de
minerales ferromagnesianos como olivino, piroxeno y, probablemente, anfibol y 6xidos de Fe
(magnetita y/o ilmenita). Posteriormente, la tendencia continia hacia un enriquecimiento en alcalis.

Lo mencionado anteriormente es caracteristico de magmas calco-alcalinos.
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Figura 26: Clasificacion de magmas sub-alcalinos de Miyashiro (1974).
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Figura 27: Grafico AFM de Irvine y Baragar (1971). Se utilizé la misma leyenda de Figura 26.
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3.4.2 Indice Toleitico

El calculo del Indice Toleitico (THI) es un método establecido por Zimmer et al. (2010) para
cuantificar el enriquecimiento de Fe de un conjunto de rocas co-genéticas. Este se obtiene a través de

la siguiente ecuacion:

En donde Feoy representa el promedio del contenido de FeO* con MgO = 4 £ 1% y Feqg
corresponde al promedio de FeO* con MgO = 8 + 1%. Se escogié un contenido de MgO =4 + 1%
debido a que esta concentracion es lo suficientemente baja para que exista una variabilidad significativa
de FeO* durante la diferenciacién magmatica. Por otra parte, la eleccion de MgO = 8 £ 1% representa
un contenido lo suficientemente alto como para evitar el predominio de factores como procesos de
cristalizacion fraccionada, asimilacion de la corteza y mezcla de magma; por lo tanto, esta se aproxima

a la concentracién primaria del magma.

Para efectos de este estudio, ninguna muestra contiene un valor de MgO = 8 * 1%. En estos
casos, segun Zimmer et al. (2010), es posible realizar una regresion lineal de los datos para poder

interpolar los valores de Feosy Feog con MgO igual a 4 y 8% respectivamente (Fig. 28).

8,5

8

o © ® FcO*
......... Lineal (FeO%)

0,00 1,00 2,00 3,00 4,00 5,00 6,00 7,00
%MgO

Figura 28: Grafico de dispersion de datos de %FeO* en funcién de %MgO. En la figura se presenta la ecuacién
de la recta obtenida a través de la regresion lineal.
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Realizando la regresion de datos, se obtiene la siguiente ecuacién de la recta:
y = 0,3481x + 4,7488

Con una pendiente positiva de 0,3481 y un intercepto de 4,7488. En donde y = %FeO*; x =
%MgO.
Entonces,
Feg, = 0,3481 X 4% + 4,7488
Feg, = 6,14%

Feyg = 0,3481 X 8% + 4,7488
Fegg = 7,53%
Por lo tanto,
THI = 0,81
Segun Zimmer et al. (2010) los magmas toleiticos son enriquecidos en Fe, por lo tanto, poseen
un THI > 1. Por otro lado, los calco-alcalinos son empobrecidos en Fe y tienen un THI =< 1. Esto
indica que las lavas de este estudio corresponden a magmas calco-alcalinos, lo que coincide también

con el diagrama AFM vy la clasificaciéon de Miyashiro (1974).

El valor de THI también sirve para estimar el contenido de agua del magma parental debido a
que existe una correlacion negativa entre los valores de THI y la concentracién de agua, a pesar de las
variaciones significativas en los parametros de subduccién para diferentes arcos, como lo es la
inmersion y edad de la corteza en subduccion, régimen térmico, composiciéon del sedimento en
subduccién y variaciones en los procesos de fusion y cristalizaciéon dentro de diferentes escenarios

tectonicos (Zimmer et al., 2010).

Este contenido de HO se obtiene a través de la siguiente ecuacion:
1,26 — THI
H20 (Wt%) +12= exp [W]

Finalmente, se obtiene un %H,O de 4,015 £ 1,2.
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3.4.3 Diagramas bivariantes

Debido a que es probable que este conjunto de muestras esté relacionado co-genéticamente,

es importante identificar la variacién quimica entre ellas. El método que se usa con mas frecuencia es

el diagrama de variacién, en donde es posible observar tendencias y/o fuertes coherencias geoquimicas

entre elementos mayores y/o trazas, sugiriendo la existencia de procesos petrogenéticos como

fraccionamiento de minerales, contaminacion cortical y/o mezcla de magmas (Rollinson, 1993)

3.4.3.1 Diagramas de Harker

Uno de los diagramas de variaciéon mas usados son los establecidos por Harker (1909). Estos

grafican la variacién de los 6xidos mayores en funcién del contenido de SiO» debido a que este 6xido

aumenta su proporcion durante la evolucion magmatica (Fig. 29).
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Figura 29: Diagramas de Harker (1909).

Si bien las tendencias e inflexiones presentes permiten interpretar la entrada o salida de una
fase mineral (Rollinson, 1993), se debe considerar que algunas muestras de este estudio poseen
xenoctistales de cuarzo y/o aglomeraciones de xenoctistales compuestos por olivino — clinopiroxeno,
olivino — plagioclasa y clinopiroxeno — plagioclasa, lo que puede alterar los valores de MgO, SiO,,

FCO*, CaO y Ale%
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En general, las concentraciones de MgO, ALO;, FeO*, CaO y TiO; disminuyen a medida que
aumenta SiO,. En contraste, K,;O aumenta progresivamente. Por otro lado, Na;O tiende a disminuir

y luego aumenta progresivamente.

Particularmente, la tendencia de MgO aumenta ligeramente entre los ~56-58% de SiO,. Para
esta problematica se establecen 2 hipdtesis que seran discutidas en detalle en la siguiente seccion,

considerando todos los resultados.

1) Asumiendo que todas las muestras son co-genéticas, este aumento de MgO se debe a
la presencia de cimulos que contienen ol y cpx ya que, precisamente, las muestras que
presentan este aumento de MgO (colada ESE) poseen texturas cumuloporfidicas de ol
— cpx, ol — pl, texturas glomeroporfidicas de ol y cpx y, en el caso de FC47, se presentan
olivinos relictos. Ademais, coincidentemente estas muestras evidencian un leve
enriquecimiento de CaO, lo que puede relacionarse a las mismas caracteristicas

mencionadas debido a que los clinopiroxenos contienen CaO.

2) Las muestras BC — 22 y BC — 16 Bomba no son co-genéticas con las demds muestras,
lo que significa que estas provienen de un magma parental diferente, indicando que la
evolucion del resto de las muestras comenzarfa con BC — 19 ya que es las mas

enriquecida en MgO y empobrecida en SiO».

Debido a que se presenta la posibilidad de que BC — 22 y BC — 16 Bomba no sean co-genéticas
con las demas muestras, se pueden establecer diferentes procesos que expliquen las tendencias
presentes en los diagramas. Por un lado, asumiendo que todas las muestras son co-genéticas, la
disminucién temprana de ALO; sugiere fraccionamiento de plagioclasa y/o clinopitoxeno (augita).
Ademas, acorde a lo que se observa en la tendencia de CaO, la disminuciéon de ALO; se correlaciona
positivamente con CaO, sugiriendo un fraccionamiento de plagioclasa cilcica y/o augita. Por el
contrario, asumiendo que BC — 22 y BC — 16 Bomba no son co-genéticas con el resto, ocurriria un
leve fraccionamiento de plagioclasa calcica entre ~57 — 60% de SiO,, en conjunto con un posible co-

fraccionamiento de piroxeno debido a una disminucién simultanea de Al,Os y CaO.

Cabe destacar que la muestra BC — 16 (colada E) posee un valor elevado de Al,Os, desviandose

de la tendencia, lo que puede ser producto de meteorizacion ya que esta muestra presenta un alto LOI
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(3,42%) y/ 0 a procesos de contaminacion cortical, coincidiendo con la descripcion petrografica ya que

en esta muestra se observaron texturas cumuloporfidicas de pl — cpx, pl — ol y glomeroporfidicas de

pl.

Como se mencioné en la Seccion 3.4.1, las muestras evidencian una evolucién dentro del
campo calco-alcalino, mostrando un empobrecimiento de FeO* debido al fraccionamiento de
minerales ferromagnesianos como olivino y piroxeno, en conjunto con el probable fraccionamiento
temprano de anfibol y éxidos de Fe. Asumiendo que todas las muestras son co-genéticas, esto también
se evidenciaria en el diagrama de TiO,, ya que presenta un continuo empobrecimiento, lo que indicaria

fraccionamiento temprano de ilmenita.

Por dltimo, sélo si todas las muestras fuesen co-genéticas, la disminucién de Na,O entre el 56
— 59% de SiO; indicarfa fraccionamiento de plagioclasa sédica. A partir del 59% de SiO; su
concentracién aumenta porque ya no fraccionan fases compatibles con Na. Por otra parte, K,O exhibe
una pendiente positiva a través de toda la serie debido a que K es un elemento incompatible, por lo
tanto, se aprecia un enriquecimiento aparente a medida que aumenta el contenido de SiO; debido a la

disminucién de MgO, FeO*, ALLO; y CaO principalmente.

Cabe destacar que la muestra BC — 24 (colada SW) no forma parte de las tendencias en los
diagramas de FeO*, TiO,y Na,O. Segun su petrografia y geoquimica, esto puede explicarse por tres
posibles razones: 1) Proviene de una fuente magmatica diferente al resto de las muestras; 2) Bajo aporte
de fluidos en su génesis; 3) Alteraciéon que origind minerales secundarios de ep, amp y chl presentes

en microfracturas.

3.4.3.2 Ni vs SiO;

Este grafico sirve para determinar el fraccionamiento de olivino ya que el Ni es compatible con

este mineral, por lo tanto, un empobrecimiento de Ni puede indicar fraccionamiento de olivino (Fig.

30).
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Figura 30: Diagrama de variacién de Ni en funcién de SiO; (Yowt.).

A partir del diagrama se puede distinguir que las muestras BC — 16 Bomba y BC — 22 se apartan
de la tendencia evolutiva. Esto apoya la segunda hipétesis establecida en la seccién anterior, la cual
establece que estas muestras no son co-genéticas con el resto de las muestras. Por otra parte, en el
diagrama se presenta una pendiente negativa bien pronunciada entre ~57 — 60% de SiO», reflejando
un empobrecimiento continuo de Ni e indicando fraccionamiento de ol. Ademas, cabe destacar el
enriquecimiento en Ni para la muestra BC — 13 ya que, considerando que esta muestra posee un 59,74%
de SiO,, la causa mas probable de este enriquecimiento pueden ser procesos de contaminacion de

xenolitos maficos, lo que podtia ser fundamentado por la presencia de olivinos relictos en esta muestra.

3.4.3.3 Crvs SiO;

Este diagrama sirve para determinar el fraccionamiento de piroxeno ya que el Cr es compatible
con este mineral, por lo tanto, un empobrecimiento de Cr puede indicar fraccionamiento de piroxeno

(Fig. 31).

Al igual que en el diagrama anterior (Fig. 31), se aprecia que las muestras BC — 16 Bomba y BC
— 22 se apartan de la tendencia. Por otro lado, se evidencia un continuo empobrecimiento de Cr que
sugiere un fraccionamiento de piroxeno. Este empobrecimiento coincide con el de Ni (Fig. 30), por lo

tanto, probablemente ocurre un co-fraccionamiento de piroxeno y olivino.
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Figura 31: Diagrama de variacién de Cr en funcién de SiOa (Yowt.).
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Este diagrama es utilizado para estudiar el fraccionamiento de anfibol, dado que el Rb es

incompatible y el K es compatible con este mineral (Fig. 32).
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Figura 32: Diagrama de variacién de K/Rb en funcién de SiO» (Yowt.).
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La distribucion presenta una tendencia entre 53 — 57% de SiO, caracterizada por una pendiente
negativa pronunciada, indicando un empobrecimiento continuo de K generado probablemente por
fraccionamiento temprano de anfibol. Sin embargo, segiin lo establecido anteriormente, es posible que
las muestras BC — 22 y BC — 16 Bomba no sean co-genéticas con las demas muestras, por lo tanto,
existe la posibilidad de que esta interpretacion de fraccionamiento de anfibol (entre estas muestras y

BC —19) no sea valida.

Cabe sefialar que se presenta una pendiente negativa suave entre ~57 — 62%, evidenciando
propotciones relativamente constantes de K/Rb. Esto puede sugerir que no hubo un fraccionamiento
anffbol, sin embargo, previamente a través del diagrama de Harker de FeO* (Fig. 29), se interpret6 un
posible fraccionamiento de anfibol, lo cual es apoyado por la alta concentracion de %H-O en el magma
parental (4,015 £ 1,2%). Por lo tanto, es posible que esta suavizacion de la curva se deba a un aumento
de K por procesos de contaminacién cortical en corteza media y/o supetior, permitiendo sostener la

posibilidad del fraccionamiento de anfibol.

3.4.3.5 Ba/Sr vs SiO;

Este diagrama permite discriminar el fraccionamiento entre feldespato alcalino y plagioclasa
durante la diferenciacion magmatica debido a que Ba es compatible con feldespatos alcalinos e

incompatible con plagioclasas. En tanto, el St es muy compatible con plagioclasa (Rollinson, 1993).

En la Figura 33 se pueden apreciar 3 tendencias. En la primera, comprendida entre ~54 — 57%
de SiOs, se observa un ligero enriquecimiento de Ba sobre St, lo que puede reflejar las primeras etapas
de cristalizaciéon de plagioclasas, probablemente ricas en Ca (fase anortita). Luego se observa una
pendiente positiva elevada entre ~57 — 62% de SiO,, representando nuevamente un enriquecimiento
de Ba sobre St y, por lo tanto, fraccionamiento de plagioclasa. Finalmente, entre ~62 — 65% de SiO;
se presenta una tendencia plana, lo que podtia reflejar un fraccionamiento de feldespato alcalino (afs)
debido a que esta fase suele formarse en las ultimas etapas de diferenciaciéon magmitica y/o a la
acumulacion de plagioclasas, lo que aumentaria el contenido de St y permitirfa suavizar la curva. Cabe
recordar la posibilidad de que BC — 16 Bomba y BC — 22 no son co-genéticas con las demas muestras,
por lo tanto, se debe considerar un grado de incertidumbre para la interpretacion de fraccionamiento

de plagioclasa entre ~54 — 57% de SiO..
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Figura 33: Diagrama de variacién de Ba/St en funcién de SiOz (Yowt.).

3.4.3.6 Diagramas de variacion entre elementos altamente incompatibles

La razon entre un par de elementos altamente incompatibles, cuyos coeficientes de particion
globales son casi idénticos, no variara significativamente durante procesos de cristalizacion fraccionada
y experimentara una pequefia variaciéon durante la fusion parcial por lotes (Rollinson, 1993). En el caso
de la fusiéon del manto, existen grupos de elementos que tienen coeficientes de particion casi idénticos
durante este proceso: Cs — Rb — Ba (Fig. 34), U — Nb — Ta — K, Zr — Hf — Sm, entre otros (Rollinson,
1993; Sun y McDonough, 1989). Ademas, por esta caracteristica, es esperable que las graficas bivariadas
entre pares de elementos pertenecientes a estos grupos muestren una aproximacion de la razén de
estos elementos en la fuente (Rollinson, 1993). Cualquier variacion en la relacion indica heterogeneidad

en la fuente (Bougault et al., 1980).
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Figura 34: Diagramas de variacién entre Cs — Rb — Ba. En la grafica de Rb — Cs no se presentan FC18 ni FC47 por
falta de datos.

Como se puede apreciar en la Figura 34, ambos diagramas muestran una buena correlacién,

sugiriendo una fuente mantélica homogénea.

3.4.4 Diagramas de distribucion de REE y multi — elementos

Previamente, para comparar graficamente las distribuciones de REE de las muestras se debe
eliminar el efecto Oddo-Harkins, que corresponde a la ocurrencia de concentraciones mas altas para
los elementos con numero atémico par en comparaciéon con los que tienen nimero atébmico impar.
Para hacer esto, las composiciones quimicas se deben normalizar respecto a una composicién conocida
(condritos, manto primitivo, entre otros), lo que servira para suavizar la curva de distribucion vy,
ademas, para tener un sistema de referencia y as{ poder interpretar las tendencias. Ademas, se debe
tener en cuenta que el patrén REE de una roca ignea esta controlado por la quimica y mineralogfa de

su fuente, y por los equilibrios fundido — cristal que han tenido lugar durante la evoluciéon magmatica.

En primer lugar, se elaboré una distribucion normalizada a condrito en base a la composicion
de Sun y McDonough (1989), dando lugar al diagrama presente en la Figura 35. A partir de este grafico
se obsetva, en general, un ligero enriquecimiento de MREE sobre HREE ((Sm/Lu)x = 1,68 —2,55) y
una cutva mas empinada entre LREE y MREE ((La/Sm)x = 2,04 — 2,87).
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Figura 35: Diagrama de distribucién de REE normalizado a condrito (Sun y McDonough, 1989). Muestras FC18 y FC47
no se presentan por falta de datos. La compatibilidad de los elementos aumenta de izquierda a derecha.

La tendencia entte MREE y HREE puede indicar fraccionamiento de anfibol y/o
clinopiroxeno, aunque cabe destacar que los coeficientes de particion de MREE y HREE son mas
altos en el anfibol. Por otro lado, la pendiente negativa entre LREE — HREE se debe a un
enriquecimiento relativo de LREE, lo que puede estar asociado a bajas tasas de fusion parcial de un
manto fértil (tipo manto primitivo), a adicion de fluidos a la fuente magmatica (Saunders et al., 1991),
como también a procesos posteriores como fraccionamiento de fases primarias como olivino,
plagioclasa, clinopiroxeno y ortopiroxeno ya que no son compatibles con LREE (Rollinson, 1993);
y/o contaminacién cortical (Thitlwall et al., 1996). Ademas, en todas las muestras (a excepcion de BC
— 24, BC — 22 y BC — 16 Bomba) se observa una leve anomalia de Eu, lo que puede evidenciar

fraccionamiento de plagioclasa.

Adicionalmente, utilizando la composicion de Manto Primitivo de McDonough y Sun (1995)

se elaboro el siguiente diagrama de distribucion de multi-elementos (Fig. 36).

76



1000

—_
(o]
[«]

—_
(=)

Normalizado a manto primitivo

1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1

Cs RbBaTh U NbTa K La Ce Pb Pr St Nd Zr Sm Eu Ti Dy Y Yb Lu

Figura 36: Diagrama de distribucién de multi-elementos normalizado a Manto Primitivo (McDonough y Sun,

1995). Muestras FC18 y FC46 no se presentan por falta de datos.
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En general, se presenta un enriquecimiento en LILE sobre HESE ((Cs/Yb)x = 6,19 — 38,95) y

anomalfas negativas de Nb, Ta y Ti (HFSE), sugiriendo procesos de asimilaciéon cortical. Mientras

tanto, el enriquecimiento en Rb y las anomalfas positivas de K y Pb pueden reflejar una importante

contaminacién cortical en un contexto de subduccion. Estas caracteristicas son tipicas de magmas de

arco continental (Saunders et al., 1991), de hecho, la distribucion que presentan las muestras se asemeja

bastante al promedio de andesitas de arco continental (Kelemen et al.,
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2007; Fig. 37).
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Figura 37: Diagrama comparativo de distribuciones de multi-elementos normalizados a Manto Primitivo entre muestras de

este estudio y el promedio de andesitas de arco continental de Kelemen et al. (2007).
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Las altas razones LILE/HFSE pueden indicar un rol importante de la adicién fluidos acuosos
a la fuente magmatica a partir de la deshidratacion y fusion de la corteza oceanica, debido a que los
LILE son elementos moviles, a diferencia de los HFSE que son inmdviles, por lo tanto, los LILE se
transfieren preferencialmente a la cufia astenosférica (Pearce, 1983; Saunders et al., 1991; Rollinson,
1993; Thirlwall et al., 1996). Otro factor que puede influir en esta relacion LILE/HFSE es la presencia
de granate, anfibol y/o clinopiroxeno en la fuente magmatica y/o fraccionamiento de estas mismas
fases ya que los HFSE son altamente compatibles con el granate y ligeramente compatibles con anfibol

y clinopiroxeno, pero con este ultimo sélo se da con frecuencia en magmas andesiticos (Rollinson,

1993).

3.5 Geocronologia

Dataciones radiométricas “’Ar/”Ar otorgaron edades negativas de -128,8 = 107,4 ka (26) y -
87,4 £ 62,1 ka (20) para las muestra BC — 19 y BC — 16 Bomba respectivamente (Fig. 38), debido a
que se detecté una concentracién negativa de Ar radiognético (*’Ar), reflejando una cantidad por

debajo de los limites de deteccion. Esto se realizé a través de un calentamiento secuencial entre 636 y

1180°C para BC — 19 y, entre 639 y 1182°C para BC — 16 Bomba (Anexo 6).

Age (ka)

Cumulative ¥Ar Released (%0)
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Figura 38: Resultados de edades para muestras BC — 19 (imagen superior) y BC — 16 Bomba (imagen inferior). Linea negra
indica el rango considerado para el calculo.

Lo anterior es coherente con una edad post-glacial esperadas para las muestras datadas a partir
de observaciones geomorfolégicas que no evidencian erosion glacial del edificio volcanico.
Considerando que la dltima glaciacién ocurrida en Chiloé continental, denominada Llanquihue, se
desarroll6 entre 25 — 14 ka antes del presente (Heusser, 1990), la edad de las muestras deberia ser, por
lo menos, menor a ~14.000 afos (entre Pleistoceno Superior y Holoceno). Incluso, cabe considerar la
posibilidad de que la edad sea aun mas reciente ya que Davies et al. (2020) han determinado la
ocurrencia de eventos glaciales durante el Holoceno entre los periodos ~12 — 10 ka, ~6 —4 kay ~2 —
1 ka; a través de una correlacion de dataciones de morrenas ubicadas en el segmento norpatagonico.
Esto ademas es coherente con una reconstruccion paleoclimatica que sugiere estadios frios en esos

periodos del Holoceno (Davies et al., 2020).
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4. DISCUSION

4.1 Identificacion de coladas de lava y posibles eventos eruptivos

Anteriormente, en la Seccién 3.2, se elaboré un mapa de distribucién de “posibles coladas de
lava” agrupadas por zonas. Sin embargo, la densa vegetacion y la carencia de datos petrograficos y
geoquimicos genera incertidumbre respecto a esta identificacién. Por lo tanto, a través de los datos
obtenidos, se llevara a cabo una correlacion petrografica y geoquimica de las muestras, con el fin de
identificar y asociar con mayor exactitud las coladas de lava generadas por el volcan vy,
consiguientemente, determinar posibles eventos eruptivos, considerando la posibilidad de que las

coladas generadas en un mismo evento eruptivo posean composiciones similares.

Respecto a la petrografia, las descripciones macroscopicas realizadas no constituyen un aporte
significativo para cumplir este objetivo debido a que se observé una asociacion mineral similar en casi
todas las muestras, en donde sélo varian las proporciones entre las fases minerales. Por el contrario,

las descripciones microscépicas entregan una informaciéon mas detallada y critica (Tabla 06).

Las muestras, en general, presentan asociaciones minerales y texturas similares, sin embargo,
se puede destacar lo siguiente:

e Sélo las muestras BC — 09, BC — 13, BC — 14 y FC18 presentan ol — pl — cpx — opx —
qz, aunque el opx esta en baja proporcion (<5%).

e La muestra BC — 24 se encuentra alterada y posee minerales secundarios, por lo que
no es correlacionable con las demds muestras.

e Las muestras BC — 15, BC — 16, BC — 16 Bomba poseen texturas afieltradas. BC — 19
y BC — 24 presentan textura intersertal. El resto posee textura traquitica — afieltrada.

e [as muestras BC — 15 y BC — 16 presentan texturas intrafasiculares de pl dentro de
Cpx.

e BC-08, BC-09, BC-13, BC - 16 Bomba, BC — 19, BC — 21, BC — 22, BC — 25,
BC - 26, FC18 y FC47 poseen texturas de reabsorcion en ol y pl.

e BC-08,BC-09, BC-14, BC - 15, BC — 16 Bomba, BC — 19, BC — 20 y BC — 26

muestran texturas glomeroporfidicas de ol y pl (ambas en la misma lamina).

80



En cuanto a la geoquimica, en la Seccién 3.4 se evidencia una buena correlacién entre las
muestras anteriormente agrupadas (Tabla 5). Sin embargo, cabe destacar que la muestra BC — 16
Bomba se correlaciona bien con la muestra BC — 22 (coladas S) y la muestra BC — 14 (colada NNW

Inf) tiene buena correlacion con la muestra BC — 16 (coladas E).

Para explicar mejor estas coherencias quimicas entre muestras, a través de los datos
geoquimicos se establecen pares o grupos de muestras que presentan similitudes significantes en los
diagramas de elementos mayores hechos en la seccion anterior. De igual forma, se observan semejanzas
en los diagramas bivariantes de elementos trazas. Estas relaciones se resumen en la Tabla 9.

Tabla 9: Pares y/o grupos de muestras que presentan similitudes quimicas evidenciadas en diagramas de elementos mayores
y trazas.

°/oFeo§§(§4go vs - - - - -

Wromvsion | : :

Ba/Srt vs %Si0O; X X X
R :

x = el par/grupo presenta similitud en el diagrama; Area sombreada = el par/grupo no presenta similitud.

Finalmente, en base a estas comparaciones geoquimicas y petrograficas, en conjunto con el
analisis previo hecho en la Seccion 3.2 (Fig. 10), se confirma la anterior agrupacion de “posibles coladas

de lava” segun zona de distribucion (Tabla 5).

Por otra parte, la buena correlacién geoquimica y petrografica permite proponer la probable
ocurrencia de al menos 7 eventos eruptivos (Tabla 10) asumiendo que la buena correlacién entre las

muestras pueda atribuirse a que estas se originaron en un mismo evento eruptivo, considerando la
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probabilidad de que las coladas emanadas en una misma erupciéon posean composiciones similares. Sin
embargo, también cabe destacar la posibilidad de la ocurrencia de 2 o mas eventos eruptivos que hayan
emanado coladas de composicion similar. Por lo tanto, la propuesta de 7 eventos eruptivos conlleva
un grado de incertidumbre. De todas maneras, se puede establecer con certeza que el volcan Barranco

Colorado corresponde a un volcan poligenético.

Tabla 10: Muestras asociadas a un mismo evento eruptivo.

Evento Evento Evento Evento Evento Evento Evento
eruptivo SW | eruptivo SE | eruptivo ESE eruptivo S eruptivo E eruptivo NNE | eruptivo N
BC-24 BC-20y BC-19,BC- | BC-25,BC- | BC-16,BC- BC-08,BC - BC-13y
(coladas SW). BC-26 18 y FC — 47 22,BC-21 15 (coladas E) y | 09, BC — 12, BC FC-18
(coladas SE). | (colada ESE). (coladas S) y BC — 14 (colada - 11AyBC- (coladas N)
BC-16 NNW Inf). 11B (coladas
Bomba. NNE).
Muestras BC — 11A, BC — 11B, BC — 17 y BC — 18 fueron correlacionadas inicamente por su ubicacion.

Respecto al “evento eruptivo S”, la muestra BC — 16 Bomba, aunque no coincida
espacialmente, se correlaciona bien con la muestra BC — 22 (coladas S) dado que posee importantes
similitudes petrograficas y geoquimicas. La Gnica diferencia petrografica importante son sus texturas,
ya que la BC — 22 posee una traquitica — afieltrada y la BC — 16 Bomba una afieltrada. Esto
probablemente es por una mayor tasa de enfriamiento de la BC — 16 Bomba ya que corresponde a una
bomba volcanica y su proceso de enfriamiento en superficie es mas rapido que la de una colada.
Ademas, por esta misma caracteristica, es razonable que esta muestra se ubique lejos de las “coladas

S” ya que durante el evento eruptivo esta bomba pudo haber sido eyectada en otra direccion.

Por otra parte, respecto al “evento eruptivo E”, la muestra BC — 14 (colada NNW Inf) se
correlaciona bien geoquimicamente con la muestra BC — 16 (coladas E) y esta dltima bien
petrograficamente con la BC — 15 (coladas E). A pesar de esto, la muestra BC — 14 se ubica en el borde
noroeste del volcan, en comparacion con las otras 2 muestras que se localizan en la ladera este. Es
probable que durante el evento eruptivo hayan emanado 2 flujos, uno hacia el este y otro hacia el
noroeste. Este ultimo fue descrito en un afloramiento (Fig. 12), en donde la colada correspondiente a
la muestra BC — 14 se encuentra bajo otra (denominada como “coladas NNW”’; Fig. 17) que no pudo

ser muestreada por problemas de accesibilidad.
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Cabe destacar que el grupo de “coladas NNW” no fue considerado para la proposicion de

posibles eventos eruptivos debido a que estas coladas no fueron muestreadas.

4.2 Procesos petrogenéticos

4.2.1 Texturas

Las muestras volcanicas analizadas en este estudio presentan una textura porfirica con una
proporcion relativamente constante entre fenocristales (15 — 25%) y masa fundamental (75 — 85%).
Ademas, las masas fundamentales suelen presentar una textura traquitica — afieltrada y, en menor
medida, traquitica, afieltrada e intersertal; componiéndose en su mayoria por microcristales de pl (50 —
70%) que en ocasiones presentan 2 poblaciones de tamafio variable; microcristales de cpx, minerales
opacos y proporciones relativas de vidrio (5 — 30%). Las texturas descritas reflejan una historia de
cristalizacion caracterizada por una alta tasa de nucleacidn, contrarrestada por una alta tasa de
enfriamiento y, por lo tanto, una baja tasa de crecimiento. Sin embargo, las diferentes poblaciones de
plagioclasa evidencian una variacion de estas tasas durante el ascenso magmatico. Particularmente, las
texturas traquitica y traquitica — afieltrada conservan (en la orientacién de las plagioclasas) el flujo

magmatico debido a un rapido enfriamiento de la colada (Gonzalez, 2015; Lopez y Bellos, 2000).

En general, los fenocristales de plagioclasa, olivino y clinopiroxeno presentan texturas de
desequilibrio evidenciado en texturas de reabsorcion. Estas texturas se caracterizan por presentar
corrosion en las caras, aristas y/o vértices de los cristales, provocados por un reequilibrio entre el cristal
y el fundido bajo nuevas condiciones termodinamicas (variaciones de T, P, H»O, fugacidad de oxigeno,
entre otros) y/o por cambios quimicos en el magma generados por contaminacion cortical y/o mezcla
de magmas. Esta disolucién puede ser periférica, eliminando progresivamente el material cristalino de
los bordes de cristales euhédricos hasta producir cristales anhedrales con bordes redondeados; o

generalizada, afectando a todo el cristal (Streck, 2008).

Particularmente, se identificaron frecuentes zonaciones en fenocristales de plagioclasa (Tabla
0), reflejando reajustes incompletos entre los cristales y el fundido debido a un enfriamiento rapido
(Lépez y Bellos, 2006) y/o a cambios composicionales del magma mas acelerados que la tasa de

difusién del cristal. Estas texturas de desequilibrio, tedricamente, se originan cuando las plagioclasas
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se re-homogenizan espontaneamente bajo nuevas condiciones de temperatura mas estables (y
generalmente mas bajas), con el fin de estar en equilibrio con el magma residual. Este proceso genera
una zonaciéon “normal”, que suele estar caracterizada por un decrecimiento de Ca y un aumento
progresivo de Na desde el centro hasta el borde del cristal. Sin embargo, estas zonaciones también
pueden ser “inversas” u “oscilatorias”, presentando enriquecimientos oscilantes o intercalados de Na
y Ca. Lo anterior puede ser explicado por variaciones ritmicas de presiéon de fluido debido al ingreso
de H,O al sistema y/o por la inyecciéon de magma miéfico al magma “huésped” (Shcherbakov et al.,

2010; e.g. Singer et al., 1995; Tepley et al., 1998).

Adicionalmente, se presentan fenocristales de plagioclasa con texturas sieve en todas las
muestras e incluso frecuentemente se presentan reabsorciones en cristales zonados y texturas dusty.
Shcherbakov et al. (2010) asocian la textura sieve al calentamiento que genera un magma de recarga.
Similarmente, Tsuchiyama (1985) indica que la textura dusty se asemeja a un “tamiz” y se genera en
respuesta de variaciones de temperatura del sistema (magma) el cual reacciona con el cristal de
plagioclasa debido a un desequilibrio térmico. Estos eventos suelen estar relacionados a un aumento
de Ca en las zonas adyacentes a la reabsorcion debido a un posterior reequilibrio térmico luego de la
disolucién cuando ocurre una mezcla con un magma mafico y de mayor temperatura (e.g. Singer et al.,
1995; Tepley et al., 1998; Shcherbakov et al., 2010). Adicionalmente, Singer et al. (1995) sefialan que,
ademas del aumento de Ca, también se producen aumentos de Mg, Fe, T1, Sr y Ba luego del evento de
disolucion. Estos autores también sefialan que estas texturas y el aumento de Ca se pueden producir
por aumentos episodicos de H,O en el magma. De hecho, Putirka (2005) indica que el H,O disuelto
en el magma es el componente mas importante en los procesos de equilibrio entre pl — liq debido a
que el H>O tiene una alta influencia en los grupos hidroxilos, los cuales se unen preferentemente al Na

en lugar de Ca, reduciendo la actividad del Na,O. Esto explicaria el aumento de Ca por un aumento

de H,O.

Las muestras también se caracterizan por presentar de manera frecuente texturas
glomeroporfidicas de pl y ol, y cumuloporfidicas de ol — cpx y ol — pl. Estos pueden estar asociados a
procesos de contaminacién cortical (Castro y Stephens, 1992; Stewart, 1975) vy, juzgando por la
mineralogia de estas texturas, probablemente corresponden a asimilaciones en la corteza inferior y/o
media de rocas maficas e intermedias (posiblemente gabros, anortositas, granulitas, entre otros),

posiblemente formando xenolitos que luego se disgregan y finalmente quedan xenocristales agrupados
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en cumulos. Sin embargo, no todos los cumulos corresponden a xenocristales debido a que, segin el
criterio de Stewart (1975), las aglomeraciones sin vidrio intersticial no indican necesariamente procesos
de contaminacién cortical, sino que pueden ser fases cristalizadas en reservorios magmaticos que son
arrastradas por el magma ascendente. Adicionalmente, Amma-Miyasaka y Nakagawa (2003) indican
que este tipo de aglomeracién se compone por cristales en equilibrio entre si y en desequilibrio con el
magma (masa fundamental). En este estudio se observaron cimulos de ol, pl y ol — pl con estas
caracteristicas, lo que podria indicar, segin la mineralogia de estos cumulos, la presencia de al menos
1 reservorio magmatico ubicado, probablemente, en la corteza inferior. Esto se apoya con la posible
contaminacion cortical en corteza inferior interpretada anteriormente ya que en €stos reservorios se
genera un “‘estancamiento del magma”, lo que facilita la fusion y asimilacién de la roca caja (De Silva,

1989).

En todas las muestras analizadas se observaron xenocristales de cuarzo con texturas de
embahiamiento y, en ocasiones, presentando coronas de reaccion de clinopiroxeno (F vidrio)
frecuentemente dispuestos de forma tangencial al contorno del cristal de cuarzo. En menor medida,
también se presentan de forma radial. El origen y desarrollo de estas texturas pueden ser explicadas
pot procesos de mezcla de magma (e.g. Clynne, 1999; Lopez y Bellos, 2006) o contaminacion cortical
(e.g. Har, 2005; Har y Rusu, 2000; Sato, 1975). Considerando que en este estudio no hay evidencias
geoquimicas de mezclas de magmas de composiciones muy diferentes (e.g. magma dacitico y mafico),

el proceso de contaminacion cortical es el mas coherente para la formacion de estos xenoctristales.

Por ultimo, cabe destacar la predominante ausencia de texturas de desequilibrio en los
microcristales que componen la masa fundamental, lo que podria reflejar la presencia de un reservorio

magmatico somero.

4.2.2 Geoquimica

Segun el diagrama AFM y el de Miyashiro (1974), las muestras corresponden a la sub-serie
magmatica calco-alcalina, reflejando condiciones oxidantes en la evoluciéon magmatica y sugiriendo un
importante rol de la adicién de fluidos a la fuente mantélica. Los magmas calco-alcalinos comunmente
se relacionan a zonas de subducciéon dado que en este contexto se suelen producir magmas

empobrecidos en Fe (Rollinson, 1993; Wilson, 2007; Zimmer et al., 2010). Este agotamiento de Fe
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puede generarse por la supresion de la cristalizacion de plagioclasa como resultado de un alto contenido
de agua y/o por la cristalizacién temprana de fases ricas en Fe, como la magnetita y anfibol, que

requieren una alta fugacidad de oxigeno y/o concentracién de H,O (Zimmer et al., 2010).

De manera particular, la muestra BC — 24 (colada SW) se clasifica en la sub-serie magmatica
toleitica segin Miyashiro (1974), sin embargo, esta muestra presenta minerales secundarios de anfibol,
epidota y clorita debido a alteraciones, probablemente, generadas por fluidos hidrotermales.
Coincidentemente, estos 3 minerales pueden contener Fe y, por lo tanto, son la causa mas probable de
este enriquecimiento. Sin embargo, cabe destacar que esta muestra también presenta un contenido
significativamente mayor de TiO», Na,O y REE que el resto de las muestras. El enriquecimiento de
TiO; puede reflejar una menor tasa de adicion de fluidos, lo que inhibirfa la cristalizacion de ilmenita,
permitiendo que el Ti se enriquezca en el magma residual. Por otra parte, el enriquecimiento de Na,O
y REE puede deberse a una baja tasa de fusioén parcial y/o a heterogeneidades mineraldgicas en la
region de la fuente magmatica. Sin embargo, debido a la alteraciéon que presenta esta muestra, no es
posible determinar con certeza la adiciéon de fluidos ni la tasa de fusién parcial. Por lo tanto, sus
diferencias quimicas se atribuyen a la presencia de minerales secundarios de amp, ep y chl en
microfracturas. Esta alteracién puede estar relacionada a interacciones con fluidos hidrotermales

provenientes de los “géiseres de Porcelana” que se ubican cercanos a esta muestra (Anexo 7).

Acorde al diagrama TAS, las muestras se clasifican en el rango de andesita basaltica a dacita,
sugiriendo un rol importante de procesos de cristalizacién fraccionada en la evolucion magmatica. En
tanto, los diagramas bivariantes entre razones de elementos altamente incompatibles con coeficiente
de particiéon global similar (Cs — Rb — Ba) reflejan que la fuente mantélica de las muestras es
homogénea. Por otra parte, el diagrama de Harker de MgO (Fig. 29), en conjunto con los diagramas
de Ni y Cr vs SiOs, sugieren que las muestras BC — 22 y BC — 16 Bomba provienen de un magma
parental distinto a las demas muestras. Adicionalmente, considerando que BC — 22 y BC — 16 Bomba
son las muestras que poseen una menor concentraciéon de SiO,, es incoherente que estas evidencien
patrones mas enriquecidos en REE que las demas muestras (a excepcion de BC — 24; Fig. 35). Por lo
tanto, esto refuerza la posibilidad de que estas muestras pertenezcan a otra fuente y/o se hayan
generado a partir de un magma parental de diferente composiciéon. Otra particularidad que se debe
considerar es que, precisamente, las muestras BC — 16 Bomba y BC — 22 presentan un menor

enriquecimiento en LILE (Cs, Rb, Ba) que las demas muestras, sugiriendo condiciones diferentes en
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la génesis magmatica (tasa de fusiéon parcial y/o adiciéon de fluidos) y/o diferentes grados de
contaminacién cortical durante la evolucion de estas muestras en comparacion con las demas lavas

(Fig. 36).

Estas caracteristicas discutidas anteriormente apoyan la hipotesis de que las muestras BC — 16
Bomba y BC — 22 no son co-géneticas con las demads lavas, por lo tanto, si bien el diagrama TAS
evidencia una variaciéon quimica entre andesita basaltica y dacita, s6lo se debe considerar una evolucién
magmatica desde andesita (BC — 19) a dacita (BC — 20), ya que las muestras dentro de este rango serfan

co-genéticas y, por lo tanto, es posible interpretar procesos de diferenciacién magmatica.

Asumiendo lo anterior, el diagrama de Harker de FeO* muestra un continuo empobrecimiento
debido a fraccionamiento de minerales ferromagnesianos como olivino, piroxeno y, probablemente,
de anfibol. Este fraccionamiento de anfibol se apoya con la presencia de este mineral en la muestra BC
— 08. Sin embargo, esto no se evidencia en el diagrama Rb/K vs SiO,, lo cual podtia refutar la
posibilidad del fraccionamiento de este mineral. Sin embargo, procesos de contaminacién cortical
podrian aumentar la concentracion de K y suavizar la curva, permitiendo mantener la posibilidad del

fraccionamiento de anfibol (Fig. 32).

Respecto a los diagramas de Ni y Cr vs SiO», se evidencia un co-fraccionamiento de olivino y
piroxeno entre ~57 — 60% de SiO,. Contemporineamente, el diagrama de Ba/Sr vs SiO; sugiere un
fraccionamiento de plagioclasa. Esto es coherente con lo presentado en los diagramas de Harker ya
que también se observa un fraccionamiento de plagioclasa (probablemente célcica debido al aumento
simultaneo de Na;O) en conjunto con una precipitaciéon de piroxeno debido a la disminucién y
correlaciéon positiva de las concentraciones de AlLO; y CaO. Ademas, se decarta un posibe

fraccionamiento de feldespato alcalino debido a que no se observaron estos minerales en las muestras.

Respecto a los elementos trazas, los diagramas de distribuciéon de REE normalizados a condrito
muestran un enriquecimiento en LREE sobre MREE y HREE, evidenciando procesos de
contaminacién cortical y/o adiciéon de fluidos a la fuente magmatica (Saunders et al., 1991; Thirlwall
etal., 1996). Elleve enriquecimiento de MREE sobre HREE puede indicar fraccionamiento de anfibol.
Adicionalmente, las razones de (Tb/Yb)x y (Gd/Yb)x muestran valores de entre ~1,2 — 1,5y ~1,3 —

1,8 respectivamente, sugiriendo una fuente mantélica dominada por peridotita de espinela, ya que una
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fuente de peridotita granate se asocia a valores de (ITb/Yb)x > 1,8 y (Gd/Yb)x > 2 (Rooney, 2010,
Wang et al., 2002).

Por otra parte, en el diagrama normalizado a manto primitivo se observan las siguientes

caracteristicas:

- Enriquecimiento de LILE sobre HESE, lo que puede reflejar una importante adiciéon de
fluidos (Gill 1981; Pearce 1983; Saunders et al., 1991; Tatsumi et al., 1986) y/o sedimentos
oceanicos a la fuente (Davidson, 1987; Gasparon y Varne, 1998), como también procesos
de contaminacién cortical. Segun Weaver et al. (1986), el enriquecimiento en LILE sobre
Nb puede atribuirse a contaminaciéon por sedimentos pelagicos. Sin embargo, se debe
considerar que la tasa de erosion por subducciéon aumenta mientras mayor sea el grosor de
la corteza continental (Stern, 2004) y, ademas, que el aporte de sedimentos oceanicos y
continentales a la fuente se favorece con rapidas tasas de convergencia, bajos angulos de
subduccién y climas aridos dominantes en el limite de placas (Stern, 1991). Estos factores
son mayormente caracteristicos en la NVZ (e.g. Gasparon y Varne, 1998), por lo tanto, se
descarta que un mput de sedimentos oceanicos y pelagicos sea un agente principal del
enriquecimiento en LILE.

- Anomalias positivas de Pb y K, y negativas de Nb, Ta y Ti, probablemente asociados a
procesos de contaminacion cortical.

- Anomalias negativas de Eu que pueden reflejar procesos de cristalizacion fraccionada de

plagioclasa.

4.2.2.1 Concentracion de agua en el magma parental

Previamente en la Seccién 3.4.2 se calculé el Indice Toleitico (THI) segun el método propuesto
por Zimmer et al. (2010), asumiendo que todo el conjunto de muestras volcanicas de este estudio es
co-genético. Sin embargo, segun lo discutido anteriormente, es probable que las muestras BC — 22 y
BC — 16 Bomba no sean co-genéticas con las demas muestras. Por lo tanto, de la misma forma que se
calcularon los valores previamente obtenidos de THI y concentraciéon de H,O en el magma parental,

se obtendra un THI sin considerar estas muestras ni tampoco la muestra BC — 24 debido a que sus
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concentraciones de FeO* estan alterados por minerales secundarios (Fig. 39), para posteriormente

calcular la concentracion de agua (Tabla 11).
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Figura 39: Grafico de dispersion de datos de %FeO* en funcién de %MgO sin considerar las muestras de la colada ESE. En
la figura se presenta la ecuacion de la recta obtenida a través de la regresion lineal y el coeficiente de determinacion (R?).

Tabla 11: Valores de THI y %H>O de magma parental.

THI Concentracion de H>O (Yowt.)
Todas las muestras 0,81 4,015+ 1,2
Sin considerar muestras descartadas. 0,753 488+ 12

Estos valores de %H,O para el magma parental son coherentes con lo propuesto
anteriormente, en donde el enriquecimiento en LILE se debe principalmente por una importante
adicion de fluidos a la fuente. Ademas, estos fluidos pueden producir el ambiente oxidante 6ptimo

para el fraccionamiento de anfibol que se sugirié previamente.

4.2.2.2 Composicion de Ia fuente mantélica y tasas de fusion parcial

Para determinar la composicion de una fuente mantélica se pueden utilizar abundancias y
proporciones de REE. Primeramente, se modelaron composiciones quimicas en funcién de diferentes
tasas de fusién parcial a partir de un manto de lherzolita — espinela considerando que la fuente
probablemente estd dominada por espinela segtn los valores de las razones de (Tb/Yb)x y (Gd/Yb)x

(acorde a los criterios de Rooney, 2010 y Wang et al., 2002). Estos modelos se harin en base a
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composiciones de diferentes fuentes mantélicas tales como DMM (Depleted MORB mantle), EMORB
(Enriched MORB), SCLM (Subcontinental Lithospheric Mantle) y PUM (Primitive Upper Mantle), con el fin de
determinar la composicion quimica de la fuente de las muestras. Ademas, se utilizaran las muestras BC
— 16 Bomba y BC — 22 (coladas S) debido a que son las mas primitivas y, ademas, porque es probable
que no sean co-genéticas con las demas muestras. También se utilizara la muestra BC — 19 (colada
ESE) debido a que es la mas enriquecida en MgO y empobrecida en SiO; del resto de las muestras,

por lo tanto, BC — 19 puede entregar una aproximacion de la composicion del magma parental.

Durante la fusiéon parcial de una fuente mantélica de lherzolita — espinela, las razones
MREE/HREE y LREE/HREE no varfan significativamente porque los REE tienen coeficientes de

particién aproximadamente similares en espinela (Ellam, 1992).

Para modelar las composiciones de fusiéon parcial para cada tipo de fuente se utilizara la
ecuacion para “fusiéon por lotes no-modal” de Shaw (1970), ya que este modelo es adecuado
considerando una fuente permeable (manto superior) y zonas de acumulacién de magma como la zona

de MASH vy posibles reservorios magmaticos.

¢/ 1

L

O "D +FA-P)

Con:
- (" = Concentracién del elemento i en el liquido (fundido).
- C = Concentracién del elemento i en la roca fuente.

- F =Tasa de fusion parcial.
—li . .. .,
- D= Z(p m, Di(p 9 = Coeficiente de distribucién de la roca fuente.

—li . .. ., .
- b= Zq, Py Di(p 9 = Coeficiente de distribucién de los minerales.
- mg¢= Fraccién de la fase mineral @ en el protolito.

- Pe= Fraccién de la fase mineral ¢ contribuyendo al liquido.

Para elaborar los modelos (Fig. 40) se utilizaron las mineralogfas (7¢) de lherzolita — espinela
de Johnson y Wood (1998) para las fuentes DMM, PUM y EMORB; y de McDonough (1990) para la
fuente de SCLM; en conjunto con porcentajes relativos de minerales que funden contribuyendo al
liquido (Kinzler, 1997). Ademas, se usaron los coeficientes de particion segun McKenzie y O’Nions

(1991), composicion de tierras raras de DMM de Workman y Hart (2005), PUM de McDonough y Sun
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(1995), EMORB de Sun y McDonough (1989) y SCLM de McDonough (1990). Los valores de los

coeficientes de particion utilizados, porcentajes relativos de los minerales que funden (Pp) y de C/?

normalizados a condrito (Sun y McDonough, 1989) se presentan en los Anexos 8 y 9 respectivamente.

Normalizado a condrito
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Fusion parcial Lhe - Sp (fuente PUM)
100

BC - 16 Bomba

Colada ESE (BC
-19)

Coladas S (BC -
22)

Normalizado a condrito

X 0,15

o 0,2

l 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1

Ia Ce Pr Nd Sm Eu Gd Tb Dy Ho Er Yb Lu

Fusion parcial de Lhe-Sp (fuente SCLM)
1000

BC - 16 Bomba

Colada ESE (BC-
19)

Coladas S (BC-22)
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Figura 40: Modelo de fusion parcial por lotes no-modal. Curvas grises representan Cinq normalizados a condrito (Sun y
McDonough, 1989). Mineralogia de Lhe — Sp para DMM, PUM y EMORB: 53% ol, 27% opx, 17% cpx y 3% sp. Lhe —
Sp para SCLM: 62% ol, 24% opx, 12% cpx y 2% sp.
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A partir de los diagramas anteriores se puede observar que las fuentes SCLM y PUM otorgan

una buena aproximacion, excepto por las proporciones de LREE ya que, por un lado, el diagrama para

la fuente SCLLM presenta concentraciones relativamente similares de MREE y HREE entre las

muestras y las composiciones de fundido, pero un mayor contenido de LREE para los fundidos.

Similarmente, la fuente PUM otorga una buena aproximaciéon en MREE y HREE, sin embargo, las

composiciones de las muestras presentan un notable enriquecimiento de LREE respecto al fundido

(Fig. 40), lo cual podria ser explicado a través de grados muy altos de contaminacién cortical. Estas

condiciones podrian sugerir una fuente de composicion SCLM + PUM (Fig. 41).
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Figura 41: Comparacién entre composiciones de muestras y de fundidos de Iherzolita — sp con diferentes fuentes mantélicas
en funcién de tasas de fusioén parcial, ambas normalizadas a condrito (Sun y McDonough, 1989). Los marcadores de los
diagramas representan distintas tasas de fusion (20%, 15%, 12%, 10%, 8%, 6% y 4%).
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En la figura anterior se puede obsevar que una fuente de composiciéon hibrida de SCLM —
PUM (60-40%) es la que se acopla mejor a las muestras. Ademas, es importante destacar que esto
indica que las muestras BC — 22, BC — 16 Bomba y BC — 19 provienen de una misma fuente, sin
embargo, proceden de diferentes magmas parentales generados a partir de distintas tasas de fusion

parcial (Fig. 42). Valores de C/? se presentan en el Anexo 10.

Fusioén parcial de Lhe-Sp (fuente de 60% SCLM - 40% PUM )

100 ‘ e BC - 16 Bomba
—Q

Colada ESE
(BC-19)

Coladas S (BC-
22)

10 } ® —A———

A 0,12

Normalizado a condrito

o 02

1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1 1

Ia C¢e Pr Nd Sm Eu Gd Tb Dy Ho Er Yb Lu

Figura 42: Modelo de tasas de fusién parcial por lotes no-modal a partir de fuente de SCLM-PUM. Composiciones de muestras
y fundidos estin normalizados a condrito.

Los resultados otorgan una tasas de fusion parcial de ~12% y ~20% para la formacion de los
magmas parentales de las muestras BC — 16 Bomba y BC — 22, y BC — 19 respectivamente. Esto es
coherente con la quimica de las muestras ya que una menor tasa de fusiéon para BC — 16 Bomba y BC
— 22 puede explicar el menor contenido en MgO y mayor concentracion de alcalis, Al,Os y TiO; en
comparacion con la tendencia definida por las otras muestras (e.g. Walter, 1999), considerando que el
Mg es un elemento compatible y, por el contrario, tanto los alcalis como el Al y Ti son mas
incompatibles. Para la muestra BC — 19 ocurre lo contrario (enriquecimiento en MgO y
empobrecimiento en KO , Na,O ; ALO; y TiOs ), lo que es coherente con la mayor tasa de fusion

obtenida para esta muestra (20%).

Esto se apoya con los patrones de REE y multi-elementos presentes en las Figuras 36 y 37.
Respecto al diagrama de tierras raras normalizado a condrito, las muestra BC — 19 presenta un notorio
empobrecimiento en REE, lo cual es coherente con su alta tasa de fusioén parcial (~20%). Por otro
lado, BC — 16 Bomba y BC — 22 presentan la segunda tendencia mas enriquecida (por detras de BC —

24), siendo consistente con una menor tasa de fusion (~12%). Respecto al diagrama multi-elementos
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normalizado a manto primitivo, las muestras BC — 22 y BC — 16 Bomba evidencian un menor
enriquecimiento en LILE (Cs, Rb y Ba) que las demas muestras, sugiriendo un menor aporte de fluidos
durante la génesis magmatica. Esta menor adiciéon de fluidos serfa coherente con una menor tasa de
fusion, dado que los fluidos derivados de las placas pueden controlar el grado de fusion bajando las
temperaturas del solidus (McCulloch y Gamble, 1991). Siguiendo la misma logica, la tasa de fusion
parcial obtenida para la colada ESE (muestras BC — 19 y FC47) es relativamente alta (20%), siendo
coherente con el importante zput de fluidos (evidenciado en el enriquecimiento en LILE y en la

concentracion de ~4,88 £ 1,2% de H,O en el magma parental).

Cabe recordar que estos modelos de fusion parcial por lotes no-modal se ajustan mejor a rocas
poco evolucionadas (basaltos), por lo que se debe considerar un grado de incertidumbre dado que las

muestras modeladas son mas evolucionadas (andesitas basalticas y andesita).

Como se indic6 anteriormente, el modelo de fusion sugiere una fuente de lherzolita de espinela
con una composiciéon hibrida de SCLM — PUM (60-40%), por lo tanto, es probable que la fuente
mantélica se ubique en el campo de estabilidad de la espinela, situandose a una profundidad menor o
igual 2 60 km y a ~2.0 GPa de presién (Robinson et al., 1998). Esto es congruente con los resultados
obtenidos a través del método establecido por Ellam (1992) (Fig. 43). Este autor sostiene que las
variaciones de Ce y Sm pueden producirse potencialmente por variaciones en el grosor de la litosfera,

en consecuencia, las relaciones Ce/ Yb y Sm/Yb son indicadores sensibles de los cambios en el espesor

100
a EBC - 16 Bomba
Q0
o {J
~ 10
Q ® Colada ESE (BC-19)
)
® Coladas S (BC-22)
1
0,5 Sm/Yb 5

Figura 43: Diagrama Ce/Yb vs Sm/Yb (Ellam, 1998). Se debe considerar que los resultados indican una fuente
enriquecida. Se presenta una profundidad variable entre ~62,5 y ~64 km para la fuente de las muestras, lo que es
coherente con el campo de estabilidad de la espinela, profundidad y presién anteriormente estimadas.

95



de la litosfera y pueden otorgar la profundidad de la fuente mantélica. Ademas, los procesos de

cristalizaciéon fraccionada no modifican de forma significativa estas proporciones.

4.2.2.3 Tasas de cristalizacion fraccionada y contaminacion cortical

Las variaciones quimicas entre andesita a dacita presentes en el conjunto de muestras (desde
BC - 19 a BC — 20), en conjunto con los diagramas multi — elementos y REE, evidencian procesos de
diferenciacién magmatica producidos principalmente por procesos variables de contaminacién cortical
y cristalizacion fraccionada. Las variaciones de REE son criticas para determinar estos procesos y, en
consecuencia, se utilizarin para modelar las tasas de cristalizacién fraccionada y/o contaminacién

cortical.

Este modelo supone que muestras co-genéticas evolucionan a través de diferentes tasas de
cristalizacion fraccionada * contaminacion cortical a partir de un magma parental. La composicion del
magma parental se suele atribuir a la muestra mas primitiva, por lo tanto, se utilizara la composicién
de fundido a partir de la tasa de fusion parcial de ~20% calculada anteriormente para la muestra BC —
19 (colada ESE). Ademas, se hara otro modelo para las muestras BC — 16 Bomba y BC — 22 ya que
evolucionaron a partir de un magma parental de otra composicion, originado por una tasa de fusion

parcial de ~12% y, probablemente, una menor adicién de fluidos.

Se debe considerar que el fraccionamiento de minerales como olivino, clinopiroxeno,
ortopiroxeno, anfibol y/o plagioclasa aumenta las concentraciones de REE en el magma residual (a
excepcion del Eu®* ya que es compatible con plagioclasa). Sin embargo, cabe destacar que los minerales
que poseen un mayor coeficiente de particiéon para MREE y HREE son el anfibol y clinopiroxeno.
Por otro lado, procesos de contaminacién cortical en corteza supetior y/o media pueden aumentar
significativamente las concentraciones de LREE y MREE en menor proporciéon. A partir de esta
misma légica, se usard la muestra mas enriquecida en REE para determinar la tasa de cristalizacién
fraccionada * contaminacién cortical (Fig. 44) ya que corresponde a la mas evolucionada (BC — 26:
dacita). Cabe mencionar que la muestra BC — 24 se descarta para estos analisis ya que su alta

concentracién en REE puede estar asociado a los minerales secundarios de amp, ep y chl.
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Normalizado a condrito

Notmalizado a condrito

Para calcular las tasas de cristalizacion fraccionada se utilizara la ecuaciéon de Rayleigh:

lig
C.
= (1-x)bi1
CO
i
Con:
- Cl9= concentracién del elemento i en el magma residual.
- G = concentracion del elemento i en la fuente (magma inicial).
g

- X = tasa de cristalizacién fraccionada (masa de minerales/masa magma inicial).

- Di= Coeficiente de particion global.
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Figura 44: Modelo de tasas de cristalizacion fraccionada normalizado a condrito (McDonough y Sun, 1989). No se
presentan tasas para las muestras BC — 19, BC — 16 Bomba y BC — 22 debido a que sus composiciones se explican de buena
forma sélo con la tasa de fusion.

A partir del modelo de cristalizacién fraccionada (valores en Anexo 11) se observa una tasa de
15% para la muestra BC — 26 (colada SE) suponiendo que fraccioné un cumulado compuesto por 35%
amp, 35% cpx y 30% pl. Sin embargo, esta composicién no se ajusta completamente bien a la de la
muestra, sugiriendo la necesidad de un aporte cortical (Fig. 45). Por otra parte, no se presentan tasas
de cristalizacion fraccionada para las muestras BC — 19, BC — 16 Bomba y BC — 22 debido a que las
composiciones obtenidas por las tasas de fusion se acoplan bien a la tendencia de estas muestras, por
lo que no ocurre una notable cristalizacion fraccionada de anfibol y clinopiroxeno. Sin embargo, para
BC - 16 Bomba y BC — 22 se requiere un ligero enriquecimiento en LREE, lo cual puede ser explicado

a través de procesos de contaminacion cortical (Fig. 45).

Cabe destacar que este escenario no descarta un fraccionamiento de ol, opx y/o contaminacioén
cortical por xenoctistales de cuarzo debido a que estos minerales son muy incompatibles con REE,
por lo tanto, un fraccionamiento o contaminacién de estos minerales no afectara significativamente

los patrones de REE.
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Figura 45: Modelo de tasas de contaminacién cortical £ cristalizacién fracccionada normalizado a condrito (McDonough
y Sun, 1989). Para el modelo se utilizaron composiciones de cortezas de Rudnick y Fountain (1995).

Para el modelo de tasas de contaminacion cortical £ cristalizacion fraccionada se utilizé una
ecuacion de balance de masas. Por un lado, para la muestra BC — 26 (coladas SE) se hizo un balance
de masas entre el magma formado por cristalizacion fraccionada calculada anteriormente (Fig. 44) y
un 30% de contaminacién de corteza continental superior a través de la siguiente ecuacion:

C.liq — Ciliq (X) x 0’7 + Cicorteza superior % 0’3

L

En donde:

- (" = Concentracion del elemento 7 en el fundido.
- CM(X) = Concentracién del elemento 7 en el magma residual que experiment6 una tasa de
cristalizaciéon de 15% (X = 0,15).

C»corteza superior —
i

= Concentracion del elemento 7 en la corteza superior.
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Por otra parte, para las muestras BC — 16 Bomba y BC — 22 no se obtuvieron tasas de
cristalizacién significantes, por lo tanto, se hizo un balance de masas entre la composicion del magma
parental (en funcion de una tasa de fusion de 12%) y un 30% de contaminacién por corteza continental
media.

li tal i
Ci q _ Cima‘gma parenta % 0’7 + Cicorteza media % 0’3

Con:

- Cl"= Concentracion del elemento 7 en el fundido.

(C;magma parental —
i =

Concentracion del elemento 7 en el magma parental.

C'corteza media —
; =

Concentracién del elemento 7 en la corteza media.

Las tasas obtenidas se ajustan bien a las composiciones de las muestras (Anexo 11),
evidenciando un importante rol de la contaminacion cortical durante la diferenciacion magmatica. A
partir de los resultados se puede establecer una evolucién magmatica para la dacita (BC — 26) definida
por un 15% de cristalizacion fraccionada (35% amp, 35% cpx y 30% pl) y un 30% de contaminacién
cortical por corteza superior. Esto tltimo apoya la hipétesis establecida en el diagrama K/Rb vs SiO»
(Fig. 33), ya que esta contaminacién puede aumentar la concentracién de K, suavizando la curva y, por
lo tanto, permitiendo justificar un fraccionamiento de anfibol durante la evolucién magmatica.
Ademas, cabe destacar la particularidad de que la composicién de la muestra BC — 19, siendo una
andesita (57,52% de SiO»), pueda explicarse relativamente bien s6lo con la composiciéon del magma
parental. Esto estarfa relacionado a la contaminaciéon cortical evidenciada en los xenocristales de

cuarzo, ya que este mecanismo puede generar un enriquecimiento en SiO».

4.2.3 Comparacion entre el volcan Barranco Colorado y volcanes de la SVZ
4.2.3.1 Génesis Magmdtica

Primeramente, se compararan las condiciones de la génesis magmatica de las lavas del volcan
Barranco Colorado con las lavas producidas por los volcanes de la SVZ: Llaima, Villarrica, Osorno,
Hualaihué y Hornopirén. Se escogieron estos centros eruptivos porque han generado, principalmente,
lavas maficas (basaltos y andesitas basalticas) y, por lo tanto, menos diferenciadas, lo que es crucial

para entender procesos en la fuente.

100



Segun Turner y Langmuir (2015), la variedad composicional de los magmas de arco continental
se puede explicar por dos modelos: 1) Estas variaciones dependen de la estructura térmica de la corteza
oceanica subductada (@ = edad de la losa X velocidad de convergencia X sin(angulo de inmersion)),
asumiendo que la cufia del manto posee una estructura térmica constante. Segun este modelo, las
cortezas oceanicas mas calientes aportaran un mayor flujo de fluidos ricos en elementos incompatibles
(e.g. LILE y LREE) a la cufia del manto. 2) Esta diversidad quimica del arco se debe a diferentes tasas
de fusién parcial en la cufia astenosférica, asumiendo un aporte constante de fluidos de la losa y una
estructura térmica variable en la cufia del manto. Esta variabilidad en la cufia del manto depende del
grosor de la litosfera bajo el arco, ya que esto genera una deflexion de las isotermas de menor
temperatura a una mayor profundidad, restringiendo el proceso de fusiéon parcial en la cufia del manto
a un ambiente de mayor presion, sugiriendo que con un mayor espesor de la litosfera sub-arco se

produciran menores tasas de fusion parcial.

A partir de estos dos modelos, Turner et al. (2016) sostienen que las condiciones de la génesis
magmatica en la SVZ se ajustan mejor al segundo modelo descrito debido a que la estructura térmica
de la corteza oceanica subductada no varfa significativamente a lo largo del segmento. En contraste, el
espesor de la corteza continental varfa significativamente entre 50 — 30 km desde norte a sur,
influyendo directamente en las condiciones de fusién parcial del manto sub-arco. Por lo tanto, el
principal factor de las variaciones quimicas es la estructura térmica del manto, mientras que la adicién

de fluidos y sedimentos de la losa producen efectos de segundo orden.

Segun Turner et al. (2010), las tasas de fusioén parcial en los volcanes de la SVZ (entre ~34 -
~41°S) varian entre 6 — 12% desde norte a sur (asumiendo un ~0,6% de H>O en el manto), siendo
coherente con las variaciones del espesor de la corteza. Para este estudio, Turner et al. (2010)
incluyeron los volcanes Llaima, Villarrica y Osorno, por lo tanto, las fusiones parciales de los magmas
de estos volcanes estan dentro del rango mencionado anteriormente. Sin embargo, este estudio no
consideré volcanes de la SSVZ como el Hornopirén, Hualaihué, Apagado y Barranco Colorado. Mella
et al. (2009) y Watt et al. (2013a) calcularon las tasas de fusion parcial para los volcanes Hornopirén,
Hualaihué y Apagado. Por un lado, segun Mella et al. (2009), los magmas del volcan Hornopirén se
generaron a partir de la fusién parcial (tasa de 8 — 10%) de un manto relativamente seco (zput <0,5%
de fluidos). Por otra parte, segiin estos mismos autores, las lavas del volcan Hualaithué se formaron a

partir de una alta tasa de fusion parcial (15 —23%) de un manto metasomatizado generado por un input
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> 1,0% de fluidos. En tanto, Watt et al. (2013a) determinaron una tasa de fusion parcial de 14 — 17%
para el volcan Hornopirén con un mput < 0,3% de H,O, mientras que muestras del volcan Apagado

se originaron a partir de una fusién parcial de 17 — 20% con un zmput de 0,63% de H,O.
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Figura 46: Comparacién entre composiciones de muestras de lavas de volcanes de la SVZ y de fundidos de lherzolita — sp
con diferentes fuentes mantélicas en funcién de tasas de fusion parcial, ambas normalizadas a condrito (Sun y McDonough,
1989). Los marcadores de los diagramas representan distintas tasas de fusion (de izquierda a derecha: 20%, 15%, 12%,
10%, 8%, 6% y 4%)).
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Coincidentemente, las tasas de fusién parcial de los volcanes Hornopirén y Hualaihué son
coherentes con las calculadas a partir de los diagramas de La/Yb vs Yb y La/Yb vs La (Fig. 46). En
estas graficas se ingreso6 el promedio de las composiciones de lavas maficas generadas por cada volcan
en el modelo de fusién parcial para las lavas del volcan Barranco Colorado (Fig. 41), con el fin de

comparar las tasas de fusion parcial y las fuentes mantélicas.

A partir de la figura anterior se puede apreciar que las muestras de los volcanes Hornopirén y
Hualaihué se ajustan a una composiciéon de fuente mantélica similar a las del Barranco Colorado.
Ademas, segin el modelo, estos centros eruptivos evidencian tasas de fusion parcial relativamente
mayores al resto de volcanes de la SVZ (~12 — 20%). Por otra parte, las composiciones de los volcanes
mas ubicados al norte de la SVZ (Villarrica, Osorno y Llaima) no se ajustan bien al modelo ya que
presentan distintas tasas de fusion parcial en cada diagrama. Por un lado, en el diagrama La/Yb vs La
se obtienen tasas menores a ~12% (siendo coherente con lo establecido por Turner et al., 20106), sin
embargo, en la grifica de La/Yb vs Yb se presentan mayores tasas de fusién debido a una menor
concentracién de Yb. Esta particularidad puede sugerir que la fuente de estas lavas posee granate, lo
que permitirfa empobrecer los magmas en HREE (Yb). Esto es coherente con el mayor espesor de la
corteza en este segmento de la SVZ ya que la fusion parcial se produciria a una mayor profundidad,

permitiendo la estabilidad del granate.

Complementando lo anterior, siguiendo el modelo establecido por Turner y Langmuir (2015),
este aumento en las tasas de fusién parcial en los volcanes de la SSVZ (Hornopirén, Hualaihué y
Barranco Colorado) puede estar relacionado a un menor espesor de la corteza en este segmento del
arco (~30 km), induciendo una menor presion en la cufia astenosférica, permitiendo un mayor grado
de fusion parcial. A pesar de que no se poseen datos de la profundidad del Moho continental que
separa la corteza continental del manto sub-litosférico bajo estos volcanes de la SSVZ, estas se pueden

interpolar utilizando los datos de Tassara y Echaurren (2012) y Turner et al. (2016) (Fig. 47).

103



55

El Q
= g
=
g 45 DQ ~
@ o~
R ~__ @
Y
: o W
o) e
< 35 - - \'
>
2w o o
E ~o
g 25
g
=
g 20
[al
15
33 34 35 36 37 38 39 40 41 42 43
Latitud (°S)

@ Don Casimiro @ Planchoén-Peteroa O Descabezado Grande OTatara San Pedro

O Longavi @ Antuco @ Callaqui @ Tolhuaca

@ Llaima @ Villarrica © Mocho-Choshuenco @ Puyehue

@ Antillanca © Osorno A Hornopirén O Hualaihué

¢ Barranco Colorado

Figura 47: Profundidad del Moho bajo los volcanes de la SVZ. Profundidades para los volcanes Hornopirén, Hualaihué y
Barranco Colorado fueron interpoladas. Modificado de Turner et al. (2016).

La interpolacién de datos en la grafica anterior muestra una menor profundidad del Moho
continental para los volcanes Hornopirén, Hualaihué y Barranco Colorado en comparacién con el
resto de la SVZ. Esto indica un menor espesor de la corteza continental en este segmento de la SVZ,
lo que podria favorecer el proceso de fusién parcial en la cufia del manto. Sin embargo, esta diferencia
de profundidades sdlo es significativa para el volcan Barranco Colorado, ya que la profundidad del
Moho bajo los volcanes Hualaihué y Hornopirén es similar a la del volcan Osorno y Mocho-
Choshuenco. Por un lado, la mayor tasa de fusion del manto en la génesis magmatica del volcan
Hualaihué puede estar asociado a un mayor zput de fluidos (>1%: Mella et al., 2009; 0,63% de H,O:
Watt et al., 2013a), considerando que los fluidos pueden controlar el grado de fusién bajando las
temperaturas del so/zdus (McCulloch y Gamble, 1991). Similarmente, la génesis magmatica del volcan

Barranco Colorado se influencié por una importante adiciéon de fluidos (4,88 * 1,2% de H»O en el
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magma parental), por lo que existe la posibilidad de que la alta tasa de fusién que presenta este volcan

se deba a una combinacién de factores entre la adicion de fluidos y el espesor de la litosfera.

Continuando con esta comparacion, se elaboré un diagrama multi-elementos normalizado a
manto primitivo utilizando composiciones de lavas maficas (basaltos y/o andesitas basalticas) de los
volcanes Llaima, Villarrica, Osorno, Hualaihué, Hornopirén y Barranco Colorado (muestras BC16 —

Bomba, BC — 22 y BC — 19) y Osorno (Fig. 48).
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Figura 48: Diagrama multi-elementos normalizado a Manto Primitivo (McDonough y Sun, 1995) de muestras volcanes de
la SVZ.

El diagrama evidencia patrones tipicos de magmas de subduccién de arco continental,
caracterizados por mostrar anomalias negativas de HFSE (Nb, Ta) y positivas de Pb. Estas anomalfas
sugieren procesos de contaminacion cortical, siendo el volcan Barranco Colorado el que muestra una
mayor anomalia positiva de Pb. Las principales diferencias que se pueden observar en las distribuciones
es el relativo enriquecimiento de LILE (Rb, Ba) y LREE (La, Ce) respecto a los MREE, HREE y
HFSE. Estos enriquecimientos se pueden producir por una importante adicion de fluidos y sedimentos
al manto, en conjunto con procesos de contaminacién cortical. Sin embargo, considerando que estas
muestras son maficas, los procesos de diferenciacién magmatica como asimilacién y cristalizacion
fraccionada son mas limitados. Por lo tanto, se puede interpretar que una adicién variable de fluidos y

sedimentos es el principal responsable de este enriquecimiento.
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En la grafica se observa que las lavas del volcan Barranco Colorado son las que presentan un
mayor entiquecimiento en LILE (Rb, Ba) y una alta razén LILE/Nb, sugiriendo un importante znput
de fluidos, indicando que este mecanismo petrogenético cumple un rol importante en la fusiéon del
manto. Por otro lado, el enriquecimiento en LILE y LREE del volcan Hualaihué relativamente mayor
que el del volcan Osorno. Considerando que la profundidad del Moho es similar bajo ambos volcanes,
la mayor tasa de fusiéon parcial del Hualaihué puede asociarse a una mayor adicién de fluidos. Por
ultimo, se puede notar que las muestras de los volcanes Villarrica y Llaima presentan una mayor
concentracion de LILE que el volcan Hualaihué. Este mayor enriquecimiento puede estar asociado a
la menor tasa de fusién parcial presente en estos volcanes (Turner et al., 2016), siendo este factor el

mas importante en el proceso de fusién de la cufia del manto.

Por ultimo, cabe analizar la particularidad de que los magmas parentales de los volcanes Huequi
(Watt et al., 2011a) y Barranco Colorado son significativamente hidratados. Considerando la cercanfa
entre estos dos centros eruptivos (~5 km de distancia desde W a E), esto podria indicar una importante
adicion de HoO en esta region de la cufia del manto, constituyendo una diferencia importante respecto
al resto de volcanes de la SSVZ. Este mayor aporte de H.O puede estar relacionado a distintos

parametros en la subduccion y/o en el segmento de corteza que comprende estos dos volcanes.

Segun Watt et al. (2013a), la temperatura de la superficie de la corteza oceanica subducida bajo
los volcanes Apagado y Hornopirén (ubicados en la misma latitud a ~10 km de distancia) aumenta de
W a E, generando una menor concentracion de agua presente en los fluidos liberados hacia el manto
sub-arco del volcan Hornopirén (ubicado mas al este). Siguiendo la misma logica, sefialan que una
temperatura relativamente baja de la superficie de la corteza subductada bajo el volcan Apagado
favorece un mayor input de HoO. Considerando la cercanfa de este volcan con el Huequi y Barranco
Colorado, dentro de este acotado segmento, este puede ser un factor que facilite la adicion de H.O

durante la génesis magmatica.

4.2.3.2 Evolucion Magmdtica

Las lavas del volcan Barranco Colorado evidencian caracteristicas distintivas en comparacion
con otros volcanes de la SSVZ. En primer lugar, las lavas de este volcan varian desde andesita basaltica

a dacita, caracteristica que sélo tiene en comun con el volcan Huequi, mientras que los demas volcanes
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poseen variaciones quimicas mas acotadas entre basaltos, andesitas basélticas y/o andesitas, a
excepcion de los volcanes Michinmahuida y Chaitén que también han producido traqui-andesitas y
riolitas respectivamente (Fig. 4). En cuanto a la petrografia, las lavas del volcan Barranco Colorado
muestran asociaciones minerales (ol — cpx — opx — pl — gz = amp) que no se presentan en ningun otro
volcan, siendo el unico edificio volcanico con lavas que contienen xenocristales de cuarzo. Ademas,
cabe destacar la presencia de anfibol (muestra BC — 08), ya que estos sélo son comunes en las lavas

del volcan Huequi.

Para comparar los procesos involucrados en la evolucién magmatica de estos volcanes, se

elabor6 un diagrama multi-elementos normalizado a manto primitivo (Fig. 49).
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Figura 49: Diagrama multi-elementos de muestras de volcanes de la SSVZ normalizado a Manto Primitivo (McDonough y
Sun, 1995).

En el diagrama multi-elementos se observan patrones caracterizados por presentar anomalias
positivas de Pb y negativas de Nb y Ta, las cuales se pueden asociar a procesos de contaminacioén
cortical. Otra caracteristica importante es el enriquecimiento en LILE (Rb, Ba, Sr, Pb) y LREE (La,
Ce) por sobre HFSE (Nb, Ta), MREE (Sm, Dy) y HREE (Yb, Lu, Y). Estos enriquecimientos y
anomalfas son mas pronunciados en las muestras del volcan Chaitén (s6lo LREE y LILE), Barranco
Colorado y Huequi, sugitiendo mayores grados de adicién de fluidos y/o asimilacién cortical. Sin
embargo, cabe considerar la posibilidad de que el enriquecimiento que evidencian las muestras del

volcan Chaitén se deba a procesos de cristalizacion fraccionada dado que estos productos son mas
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evolucionados (composicién riolitica). Ademas, respecto a este volcan cabe consignar que el marcado
empobrecimiento en MREE y HREE se debe a que el anfibol es una fase residual en su génesis

magmatica (LLopez-Escobar et al., 1993).

4.2.4 Modelo petrogenético

En base a lo discutido en la seccién anterior, se propone que los magmas parentales de las lavas
del volcan Barranco Colorado se originaron a partir de una tasa de fusiéon parcial de ~20% y ~12%
(s6lo para BC — 16 Bomba y BC — 22) de una fuente de lherzolita de espinela de composicion SCLM
— PUM (60-40%), a una profundidad variable de ~62 — ~64,5 km. En particular, la alta tasa de fusion
de ~20% fue gatillada por una importante adiciéon de fluidos (4,88 +1,2% de HxO en el magma
parental) y favorecida por un delgado espesor de la corteza bajo el arco. Este mismo proceso es
responsable de un importante enriquecimiento en LILE (Fig. 48). Por otra parte, la tasa de fusion
parcial de ~12% es menor debido, posiblemente, a una menor adicién de fluidos, evidenciado en el
empobrecimiento en LILE de las muestras BC — 26 Bomba y BC — 22 en comparacién con BC — 19.
Cabe destacar que durante esta génesis magmatica no es descartable la adiciéon de sedimentos oceanicos
y/o continentales, sin embargo, el enriquecimiento en LREE se debe principalmente a procesos

posteriotes de contaminacion cortical en corteza media y/o supetior (Fig. 45).

Posterior a la génesis magmatica, porciones de magma ascienden a través del manto sub-
litosférico y la corteza continental, experimentando procesos variables de cristalizacion fraccionada (ol
T cpx * opx £ amp * pl * 6xidos de Fe) y contaminacién cortical. Por un lado, la composicion de la
muestra mas evolucionada (BC — 26: dacita) fue dominada por una tasa de 15% de cristalizacion
fraccionada (35% amp, 35% cpx y 30% pl), en conjunto con un 30% de asimilacién cortical por corteza
superior. Por otro lado, la diferenciacion magmatica para las muestras BC — 16 Bomba y BC — 22 se

explica con un 30% de contaminacién cortical de corteza media.

Estos procesos también pueden ocurrir en conjunto tanto en la zona de MASH como en los
reservorios (Fig. 50). Esto puede ser fundamentado a través de la presencia de cimulos de cristales
con y sin vidrio intersticial (texturas glomeroporfidicas y cumuloporfidicas) de ol, pl, ol — ply ol — cpx.
Segun el criterio de Stewart (1975), los cumulos sin vidrio intersticial conformados por minerales
subhedrales y/o euhedrales, pueden corresponder a fases cristalizadas en reservorios magmaticos que

son posteriormente arrastradas por el magma ascendente. A partir de la mineralogia de estos cimulos,
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probablemente se formaron en un reservorio magmatico presente en la corteza inferior. Por otra parte,
los cumulos con vidrio intersticial corresponderian a aglomerados de xenocristales, formados a partir
de la disgregacion de xenolitos maficos e intermedios. Esta asimilaciéon puede ocurrir en la zona de
MASH, en los reservorios y en los conductos alimentadores de los reservorios. A su vez, esta
contaminaciéon puede favorecerse en las zonas de acumulaciéon de magma (MASH y reservorios)

debido al estancamiento de este, lo que facilita la fusién y asimilacién de roca caja (De Silva, 1989).

Las frecuentes texturas sieve y dusty presentes en plagioclasas pueden sugerir que el reservorio
de la corteza inferior se alimenta a través de reinyecciones de magma mafico provenientes de la zona
de MASH ya que, segun Scherbakov et al. (2010), estas texturas se forman debido al calentamiento que
genera un magma de recarga. De forma similar, T'suchiyama (1985) sostiene que la textura dusty se
genera por variaciones de temperatura del sistema (magma) el cual reacciona con el cristal de
plagioclasa debido a un desequilibrio térmico. Sin embargo, también cabe considerar la posibilidad de
que este proceso (y consigo la generacion de texturas de desequilibrio) se desarrolle en la zona de
MASH a través de reinyecciones de magma mafico provenientes del manto superior (Hildreth y

Moorbath, 1988).

Por dltimo, en todas las muestras los microcristales estan en equilibrio con la masa
fundamental, lo que puede indicar una presencia de una camara magmatica somera (Fig. 51). Este
reservorio puede estar asociado a la contaminacion por el basamento evidenciado en los xenocristales
de cuarzo ya que el estancamiento del magma puede favorecer este proceso. Sin embargo, esta
asimilacién también puede ocurrir en los conductos superiores que alimentan al volcan. Cabe destacar
que estos xenoctistales presentan frecuentemente coronas de reaccion de clinopiroxeno dispuestos,
mayoritariamente, en forma tangencial al borde del cuarzo. Segiin Har y Rusu (2000), esta disposicion
tangencial se debe a periodos cortos de reaccion, lo que es coherente con lo propuesto por Clynne
(1999), quién sostiene que estos cristales de clinopiroxeno pueden tener dificultades para persistir a la

conveccion del magma, por lo que la erupcion debid ocurrir poco después de la asimilacion.

109



(]

Figura 50: Modelo petrogenético. Imagen superior representa una vista general de los mecanismos petrogenéticos
asociados a la génesis y evolucion de las lavas del volcan Barranco Colorado. Imagen inferior esquematiza los procesos que
ocurren en la zona de fusién parcial de la cufia del manto astenosférico.
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Figura 51: Representacion de procesos que ocurren en los reservorios del sistema magmatico del volcan Barranco Colorado.
Fuente: Elaboracién propia.
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4.3 Evaluacion de peligrosidad y amenazas del volcan Barranco Colorado

Segun el Global Volcanism Program (GVP) de la Swithsonian Institution, un volcan se considera
geolbgicamente activo cuando cumple con una de estas 3 condiciones: 1) se encuentra en fase eruptiva;
2) ha entrado en erupcion en un tiempo historico; 3) registra un evento eruptivo dentro de los ultimos
10.000 afios, constituyendo una alta probabilidad de “despertar”. Acorde a las edades negativas
obtenidas y la ausencia de erosién glacial en el edificio volcanico, el volcan Barranco Colorado podria
cumplir con esta ultima condicién, asumiendo una edad post-glacial probablemente holocena (<10 ka)
para las muestras BC — 16 Bomba y BC — 19 considerando la ocurrencia de glaciaciones en el segmento
norpatagonico durante el Holoceno (Davies et al., 2020). Estas condiciones categorizan al volcan

Barranco Colorado como un centro eruptivo potencialmente activo.

La ausencia de depositos de caida puede significar la ocurrencia de sélo erupciones efusivas en
este volcan, sin embargo, esto no es coherente con la composicién de sus lavas, las cuales varian desde
andesita basaltica a dacita, en donde la composicion andesitica es la mas frecuente. Segun Parfitt y
Wilson (2007), la composicion quimica del magma esta fuertemente ligada al estilo eruptivo. A partir
de este principio, estos autores sostienen que composiciones variables entre andesita basaltica a dacita
estan comunmente relacionadas a erupciones vulcanianas, constituyendo un indice de explosividad
(VEI) variable de 2 — 4. Lo anterior también se fundamenta con el importante zzput de H,O, ya que un
aumento de volatiles en el magma favorece el grado de explosividad de las erupciones (Parfitt y Wilson,
2007). De forma adicional, cabe considerar la posibilidad de la ocurrencia de erupciones
freatomagmaticas debido a que este volcan se sitia en el borde del fiordo Comau, permitiendo la
posibilidad de infiltraciéon de agua en el sistema magmatico-hidrotermal somero durante su ascenso

cerca de la superficie.

Considerando lo anterior, es probable que los piroclastos estén cubiertos por la densa
vegetacion del volcan y/o formen patte del suelo que cubre las lavas debido a que, probablemente, los
eventos eruptivos no sean lo suficientemente recientes como para que estos depositos se conserven.
Entre otras posibilidades, es probable que se hayan erosionado debido a la alta pluviosidad

caracteristica de la region y/o estén depositados en el fondo del fiordo.
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En base a los productos del Barranco Colorado y composicién quimica de estos, es posible
proponer los siguientes escenarios que pueden conformar una amenaza para la poblacién mas cercana
(Hornopirén) compuesta por ~3629 habitantes segun los resultados del Censo de 2017, y para los

habitantes del fiordo.

e FErupciones explosivas de baja intensidad con emisién de coladas y eyeccion de

material balistico de corto alcance.

e Frupciones efusivas con generaciéon de coladas lo suficientemente extensas para

alcanzar el fiordo (~2-3 km).

e Formacioén y posterior colapso de domos y coladas tipo domo-coulée, que conlleven
consigo flujos de bloques y cenizas (Voight, 2000); pudiendo incluso gatillar tsunamis
en el fiordo.

e FErupciones mayores (no registradas) plinianas o subplinianas con abundante
generacion de tefra y potenciales corrientes piroclasticas, con la posibilidad de que

estas ultimas se adentren en el fiordo y causen un tsunami.

Los factores descritos anteriormente, en conjunto con la potencial edad holocena del volcan,

constituyen una amenaza considerable.

Por otra parte, se presentan una serie de caracteristicas que permiten determinar que este volcan
es muy poco susceptible a colapsos laterales. Primeramente, no se observaron deslizamientos de
detritos ni depresiones o “cicatrices” en formas de “U” o “V”, las cuales corresponden a vestigios
tipicos de este tipo de procesos (Romero et al., 2021). Adicionalmente, la edad relativamente joven del
volcan, en conjunto con sus pequefias dimensiones y carencia de pendientes empinadas, disminuyen
la influencia de procesos erosivos que puedan favorecer la generacion de colapsos laterales (Romero
et al., 2021). Ademas, su baja altitud (1.060 ms.n.m) igualmente constituye una baja probabilidad de
colapso (Voight, 2000).

Respecto a implicancias estructurales, frecuentes intrusiones magmaticas en volcanes
acompafiadas por intensa deformacion y sismicidad pueden favorecer la inestabilidad de un edificio
volcanico (Romero et al., 2021; Voight, 2000). Segin Romero et al. (2021), estas intrusiones se

producen de manera mas frecuente en volcanes maficos que estan ligados a sistemas estructurales
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transtensionales. Si bien, el volcin Barranco Colorado se encuentra asociado a un sistema de fallas
transtensional (ZFLO), es importante destacar su cercania a fallas reactivadas de larga vida oblicuas al
arco de orientacion NNW y que también esta relacionado a fallas de orientaciéon E-W. Este control
estructural puede aumentar los tiempos de residencia cortical del magma y, consecuentemente,
favorecer los procesos de cristalizacion fraccionada y contaminacion cortical (Lopez-Escobar et al,,
1995), siendo coherente con la quimica y procesos petrogenéticos anteriormente obtenidos. Esta
particularidad disminuirfa la frecuencia de intrusiones magmaticas en el edificio, reduciendo la

susceptibilidad a colapsos laterales.
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5. CONCLUSIONES

En base a los resultados obtenidos y a las discusiones previamente expuestas, se presentan las

siguientes conclusiones:

e Tas muestras BC — 16 Bomba y BC — 22 (coladas S) son co-genéticas, sin embargo, provienen
de un magma parental diferente al resto de las muestras. Por un lado, BC — 16 Bomba y BC —
22 evolucionaron a partir de un magma parental generado por una tasa de fusiéon parcial de
~12% de una fuente de lherzolita de espinela de composicion SCLM — PUM (60 — 40%) a una
profundidad variable de ~62,5 — ~64 km dentro de la cufia astenosférica. Por otro lado, a
través de una tasa de fusion de ~20% de esta misma fuente se origin6 el magma parental del
resto de las muestras. Este proceso de fusion parcial se favorecio por un delgado espesor de la
corteza continental (~30 km) y, en el caso de la tasa de ~20%, fue también beneficiado por
una importante adicién de fluidos, evidenciado en la alta concentracion de H,O en el magma
parental (4,88 * 1,2%) y en el enriquecimiento en LILE de las muestras comprendidas entre

BC —19 (colada ESE) y BC — 26 (coladas SE).

e Durante la evoluciéon del magma parental de BC — 16 Bomba y BC — 22 no ocurrié un
fraccionamiento significativo de anfibol, clinopiroxeno y/o plagioclasa ya que la composicion
del magma parental se ajusta bien a las composiciones de MREE y HREE de las muestras. En
tanto, el leve enriquecimiento en LREE de las muestras se puede explicar con una tasa de
contaminacion cortical de 30% por corteza media. Por otra parte, la composicion de la muestra
BC —19 puede ser explicada s6lo con la composicion del magma inicial generado por un ~20%
de fusién parcial, mientras que la evolucién magmatica de la muestra mas evolucionada (BC —
26: dacita) se explica a través de una tasa de 15% de cristalizacion fraccionada (35% amp, 35%
cpx vy 30% pl) + un 30% de contaminacién cortical por corteza superior. Respecto a la
evolucion de ambos magmas parentales, no se descarta un fraccionamiento de ol, opx y/o
contaminacién cortical de basamento (xenocristales de cuarzo) ya que, al ser estos minerales
incompatibles con REE, su fraccionamiento y/o asimilacién no modificara significativamente

el patrén de REE en los modelos.
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Segun los modelos de fusion parcial de La/Yb vs Yb y La/Yb vs La, los volcanes de la SSVZ
(Barranco Colorado, Hualaihué y Hornopirén) presentan mayores tasas de fusion parcial (~12
— 20%) que el resto de los volcanes de la SVZ ubicados mas al norte (~6 — 12%). Esto es
coherente con el menor espesor de la corteza presente en este segmento de la SVZ. Ademas,
de forma subordinada, durante la petrogénesis de los magmas del Barranco Colorado y

Hualaihué ocurre un mayor zput de fluidos, facilitando la fusién parcial de la cufia del manto.

La ausencia de texturas de desequilibrio en los microcristales que componen las masas
fundamentales sugiere la presencia de un reservorio magmatico somero. Por otro lado, los
cumulos de cristales de pl, ol, ol — cpx y ol — pl sugieren procesos de asimilacién en la corteza
inferior y/o media y, ademds, la posible presencia de un reservotio en la corteza inferior. Sin
embargo, se sugiere realizar estudios de geotermobarometria de estos cimulos para determinar
sus composiciones y sus condiciones P — T de formacién y, consiguientemente, corroborar
estas hipotesis. Por otra parte, en las muestras se presentan frecuentes texturas de reabsorcion
en plagioclasa, olivino y clinopiroxeno, generadas por reequilibrios entre el cristal y el fundido
bajo nuevas condiciones termodindmicas y quimicas producidas por contaminaciéon y
reinyecciones de magma a los reservorios. Esto ultimo se apoya con las texturas de reabsorcion
(sieve y dusty) y zonaciones presentes en las plagioclasas. Sin embargo, para determinar
detalladamente los procesos asociados a la formacion de estas texturas se debe hacer un analisis

quimico mineral en estos cristales y en las inclusiones fundidas presentes en algunos ejemplares.

El volcan Barranco Colorado corresponde a un centro eruptivo poligenético que ha generado
coladas de lava distribuidas en las laderas NNW, N, NNE, E, ESE, SE, S y SW. Dataciones
“Ar/”Ar, en conjunto con la ausencia de erosién glacial en las lavas, confirman edades post-
glaciales potencialmente holocenas para su actividad mas reciente, permitiendo clasificarlo
como un volcan potencialmente activo. Segun la quimica de sus productos, este volcan puede
producir erupciones efusivas y explosivas de baja intensidad con generaciéon de coladas y
abundante material balistico. Ademas, caracteristicas geomorfoldgicas y estructurales permiten
establecer una baja susceptibilidad a colapsos laterales, sin embargo, es posible la formacién y
posterior colapso de domos, generando flujos de bloques que incluso puedan gatillar un

tsunami en el fiordo. I.a combinacion de estos factores conforman una amenaza considerable.
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7. ANEXOS

Anexo 1: Descripciéon macroscopica de las muestras de terreno.

Muestra

Descripciéon macroscopica

Nombre

BC - 01, BC - 02,
BC - 03, BC - 04,
BC - 05, BC - 06,
BC - 07

Cortresponden a rocas de color verde claro a
tonalidades grisdceas, de fabrica planar, caracterizada
por la abundante presencia de anfiboles anhedrales a

subhedrales. Ademds, poseen cuarzo, plagioclasa y
moscovita. Se observa una misma orientaciéon
preferencial de todos minerales mencionados.
Ademis, se presentan alteraciones de epidota y

clorita en menor proporcion.

Anfibolita

BC - 08

Roca de color negro grisaceo de textura porfirica
con fenocristales de olivino anhedral y plagioclasa
anhedral a subhedral presentes en ~8% y ~15% de
abundancia respectivamente. Los tamafios de los
olivinos varfan entre 1-3 mm y los de plagioclasa
entre 1-4 mm.

Basalto porfirico de
plagioclasa.

BC-09

Roca de color negro grisaceo con textura porfirica
vesicular y con fenocristales de olivino y plagioclasa
presentes en un 6% y 15% respectivamente, ambos
subhedrales. El tamafio de los cristales de olivino es
de ~1 mm y los cristales de plagioclasa varfan entre

1-3 mm.

Basalto porfirico
vesicular de
plagioclasa.

BC-10

Esta muestra corresponde a un rodado encontrado
en un pequeflo canal que desemboca en la playa
Punta Soledad. Posee un color gtis oscuro con
presencia de plagioclasa en tan s6lo 1%. Los cristales
son anhedrales.

Andesita afanitica.

BC-11Ay BC -
11B

Rocas de color negro-grisiceo con fenocristales de
olivino y plagioclasa con porcentajes de abundancia
de 5% y 1% respectivamente. La forma de los
olivinos varfa entre anhedral y subhedral; la forma de
las plagioclasas es anhedral. Los tamafios de ambos
minerales no superan el milimetro. Estos
fenocristales estan englobados en una masa
fundamental afanitica.

Basalto porfirico con
plagioclasa.

BC-12

Roca de color gris oscuro con fenocristales de
plagioclasa subhedral y olivino anhedral. Los
porcentajes de abundancia son de 10% para la
plagioclasa y 1% para el olivino. La textura de la roca
es porfirica vesicular. Por otro lado, la plagioclasa no
supera los 2 mm de tamafio y los olivinos son de 1
mm.

Basalto porfirico
vesicular de

plagioclasa.




BC-13

Roca de color gris con textura porfirica vesicular y
fenocristales de olivino y plagioclasa en un 2% y 5%
respectivamente. La forma de los cristales, tanto la
plagioclasa y olivino, es anhedral. El tamafio de los
cristales de ambos minerales no supera el milimetro.

Basalto porfirico
vesicular de
plagioclasa.

Roca de color gris oscuro con textura porfirica con
fenocristales de olivino y plagioclasa en un 5%y
15% de abundancia respectivamente. La forma de
los cristales de olivino y plagioclasa es subhedral.
Ambos minerales no superan los 2 mm de tamafio.

Basalto porfirico de
plagioclasa.

Roca de color gris oscuro con textura porfirica con
fenocristales de olivino y plagioclasa en un 3% y 6%
de abundancia respectivamente. La forma de los
cristales de olivino y plagioclasa es subhedral.
Ambos minerales no superan el milimetro en
tamafo.

Basalto porfirico de
plagioclasa.

Roca de color gris oscuro con textura porfirica con
fenocristales de plagioclasa en un 5% de abundancia
respectivamente. LLa forma de los cristales es
subhedral y no superan los 2 mm de tamafio.

Andesita porfirica.

Roca de color gris oscuro con textura porfirica con
fenocristales de olivino y plagioclasa en un 1% y 3%
de abundancia respectivamente. La forma de los
cristales de olivino y plagioclasa es anhedral. Ambos
minerales no superan los 2,5 mm de tamafio.

Basalto porfirico con
plagioclasa.

Roca de color negro grisaceo con textura porfirica
vesicular con fenocristales de olivino y plagioclasa en
un 2% y 10% de abundancia respectivamente. La
forma de los cristales de olivino y plagioclasa es
subhedral. Los cristales de olivino son de 1 mm y los
de plagioclasa no superan los 2 mm.

Basalto porfirico
vesicular de
plagioclasa.

Roca de color gris oscuro con textura potfirica con
fenocristales de olivino y plagioclasa en un 5% y 2%
de abundancia respectivamente. La forma de los
cristales de olivino y plagioclasa es anhedral. Ambos
minerales no superan el milimetro en tamafio.

Basalto porfirico con
plagioclasa.

Roca de color gris oscuro con textura porfirica con
fenocristales de olivino y plagioclasa en un 1% y 4%
de abundancia respectivamente. La forma de los
cristales de olivino y plagioclasa es anhedral y
subhedral respectivamente. Ambos minerales no
superan los 2 mm de tamafio.

Basalto porfirico con
plagioclasa.

BC-14
BC-15
BC - 16 Bomba
BC-16
BC-17
BC-18
BC-19
BC-20

Roca de color gris oscuro con textura porfirica con
fenocristales de olivino y plagioclasa en un 1% y 5%
de abundancia respectivamente. La forma de los
cristales de olivino y plagioclasa es anhedral y
subhedral respectivamente. Los cristales de olivino
no superan el milimetro y los de plagioclasa son de 2
mm en tamano.

Basalto porfirico con
plagioclasa.
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BC-21

Roca de color gris oscuro con textura porfirica con
fenocristales de olivino y plagioclasa en un 1% y 3%
de abundancia respectivamente. La forma de los
cristales de olivino y plagioclasa es subhedral. El
tamafio de los olivinos es de 2 mm y los de
plagioclasa no superan los 3 mm.

Basalto porfirico con
plagioclasa.

BC -22

Roca de color gris oscuro con textura porfirica con
fenocristales de olivino y plagioclasa en un 3% y 5%
de abundancia respectivamente. La forma de los
cristales de olivino y plagioclasa es anhedral. El
tamafio de los olivinos es de 1 mm y los de
plagioclasa no superan los 2 mm.

Basalto porfirico de
plagioclasa.

BC-23

Roca holocristalina mesocratica con fenoctristales de
biotita (25%), anfibol (5%), plagioclasa (30%) y
cuarzo (40%). Posee textura faneritica de grano

medio.

Tonalita de biotita

BC -24

Roca de color gris oscuro con textura porfirica con
fenocristales de olivino y plagioclasa en un 2% y 4%
de abundancia respectivamente. La forma de los
cristales de olivino y plagioclasa es subhedral.
Ambos minerales no superan los 2 mm de tamafio.

Basalto porfirico con
plagioclasa.

BC -25

Roca de color gris oscuro con textura potfirica con
fenocristales de olivino y plagioclasa en un 1% y 3%
de abundancia respectivamente. La forma de los
cristales de olivino y plagioclasa es anhedral-
subhedral y subhedral respectivamente. El tamafio
de los olivinos no supera los 2 mm y los de
plagioclasa son de 1-2 mm.

Basalto porfirico con
plagioclasa.

BC -26

Roca de color gris oscuro con textura potfirica con
fenocristales de olivino y plagioclasa en un 1% y 3%
de abundancia respectivamente. La forma de los
cristales de olivino y plagioclasa es subhedral. El
tamafio de los olivinos es de 1 mm y los de
plagioclasa no superan los 1,5 mm.

Basalto porfirico con
plagioclasa.
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Anexo 2: Descripcion microscopica de lavas del volcan Barranco Colorado.

a) BC-08
Proporciones, forma y Masa Textura Otras texturas primarias
tamafio de fenocristales Fundamental
Pl subhedrales (50%) de Microcristales de pl Traquitica Textura de reabsorcién en pl (sieve),
entre 250 — 500 pm. dispuestos de gradando a amp y ol.
manera subparalela | afieltrada en
Ol subhedrales (30%). Se y aleatoria (60%), algunas Todos los fenocristales de qz poseen
zonas. textura de embahiamiento y algunos

observan dos poblaciones de
entre 300 — 700 um y 800 —
1200 um.

Cpx subhedrales (5%) de
entre 200 — 250 pm.

Qz anhedrales (10%) de
entre 1 — 2 mm.

Amp subhedrales (3%) de
entre 450 — 550 pm.

Ep subhedrales (2%) de
entre 50 — 100 um.

mientras que
microcristales de
cpx (15%), vidrio
(10%) y minerales
opacos (15%) se
encuentran
rellenando los
intersticios entre las
plagioclasas.

presentan inclusiones de ep
(clinozoisita).

Texturas glomeroporfidicas de pl y ol.

Texturas cumuloporfidicas de ol — cpx.

Zonacién en pl.

Textura dusty en plagioclasa.

Porcentaje de fenocristales y masa fundamental respecto a la roca total: 18% y 82% respectivamente.
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a) y b) Fenocristal de anfibol subhedral con textura de reabsorcién en contacto con un fenoctistal de plagioclasa. ) y
d) Textura glomeroporfidica de plagioclasa. Estos ademas poseen textura sieve en el centro y textura dusty en los bordes
de los cristales. ¢) y f) Fenocristal de cuarzo con textura de embahiamiento. g) y h) Fenocristales de plagioclasa con
zonacién y textura sieve.
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b) BC-09

Proporciones, formay | Masa Fundamental Textura Otras texturas primarias Otras apreciaciones
tamafio de
fenocristales
P1 subhedrales (50%). Se Microcristales de pl Traquitica Textura de reabsorcion en Ol relictos.
presentan 2 poblaciones | dispuestos de manera gradando a pl (sieve), ol y cpx.

de entre 150 — 400 um y
de entre 550 y 1000 pwm.

Ol subhedrales (25%).
Se presentan 2
poblaciones de entre 200
— 500 um y 1400 — 1600
pm.

Cpx subhedrales a
anhedrales (15%) de
entre 600 — 750 pm.

Qz subhedrales a
anhedrales (6%) de entre
600 — 700 um.

Opx subhedrales (4%)
de entre 500 — 750 um.

subparalela y, en
ocasiones, aleatoria
(60%), mientras que
microcristales de cpx
(15%), minerales
opacos (17%) y vidrio
(8%) se encuentran
rellenando los
intersticios entre las
plagioclasas.

afieltrada en

algunas zonas.

Todos los fenocristales de
qz poseen textura de
embahiamiento.

Texturas
glomeroporfidicas de pl y
ol.

Texturas cumuloporfidicas
de pl — cpx y ol — pl — opx.

Fenocristales de pl con
zonacion.

Textura dusty en
plagioclasa.

Porcentaje de fenocristales y masa fundamental respecto a la roca total: 20% y 80% respectivamente.

132




a) Textura cumuloporfidica de olivino — plagioclasa. b) Textura glomeroporfidica de olivino en la parte derecha. Es
posible observar que los olivinos se encuentran muy fracturados y reabsorbidos. c) y d) Olivino con bordes rectos y
de mayor tamafio respecto al resto de los fenocristales. Aparentemente este fenocristal al formarse logré una forma
euhedral y luego sufri6 fracturamiento. e) y f) Fenocristal de plagioclasa con zonacion y textura dusty predominante en
los bordes.
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c) BC-13

Proporciones, forma y
tamaifio de
fenocristales

Masa Fundamental

Textura

Otras texturas primarias

Otras apreciaciones

Pl subhedrales a
anhedrales (45%). Se
presentan 2 poblaciones
de entre 150 — 450 um y
700 — 1200 pm.

Ol subhedrales (25%).
Se presentan 2
poblaciones de entre 200
— 600 um y 1000 — 1500

pm.

Qz anhedrales (15%) de
entre 1 — 1,3 mm.

Cpx subhedrales a
anhedrales (10%) de
entre 600 — 900 pm.

Opx subhedrales (5%)
de entre 600 — 750 um.

Microcristales de pl
dispuestos de manera
subparalela (65%) y, en
ocasiones, aleatoria,
mientras que
microcristales de cpx
(15%), minerales
opacos (15%) y vidrio
(5%) se encuentran
rellenando los
intersticios entre las
plagioclasas.

Traquitica
gradando a
afieltrada en

algunas zonas.

Textura de reabsorcion en
pl (sieve), ol y opx.

Todos los fenocristales de
qz poseen textura de
embahiamiento y algunos
poseen coronas de
reaccién de clinopiroxeno
+ vidrio en la zona interna.

Textura glomeroporfidica
de cpx.

Textura cumuloporfidica

de pl — cpx.

Fenocristales de pl con
zonacion.

Textura dusty en plagioclasa

Ol relictos.

Porcentaje de fenocristales y masa fundamental respecto a la roca total: 20% y 80% respectivamente.

PPL
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a) y b) Fenocristales de plagioclasa con textura sieve. Uno de ellos posee zonacion. ¢) y d) Fenocristal de plagioclasa
con textura dusty en los bordes. €) y f) Fenocristal de cuarzo reabsorbido y con bordes de reaccién de clinopiroxeno +
vidrio. Estos dltimos crecieron en su mayoria de forma tangencial al borde del cuatzo.
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d) BC-14

Proporciones, forma y tamafio
de fenocristales

Masa Fundamental

Textura

Otras texturas primarias

Pl subhedrales (65%). Se
presentan 2 poblaciones de entre
400 - 500 pm y 800 — 1000 pm.

Ol euhedrales a subhedrales
(15%) de 400 — 750 pm.

Qz anhedrales (10%) de 600 —
1100 um.

Cpx subhedrales (5 %) de 450 —
600 pum.

Opx subhedrales (5%) de entre
350 — 400 pm.

Microctistales de pl dispuestos
de manera subparalela y
aleatoria (65%), mientras que
microcristales de cpx (5%),
minerales opacos (10%) y
vidrio (20%) se encuentran
rellenando los intersticios entre
las plagioclasas.

Traquitica gradando
a afieltrada en
algunas zonas.

Textura de reabsorcién en pl (sieve)
y CpX.

Los fenocristales de qz poseen
textura de embahiamiento.

Textura glomeroporfidica de ol y pl.
Textura cumuloporfidica de ol — pl.
Fenocristales de pl con zonacién.

Textura dusty en pl.

Porcentaje de fenocristales y masa fundamental respecto a la roca total: 24% y 76% tespectivamente.
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a) y b) Fenocristales cpx con textura de reabsorcion. ¢) y d) fenocristal euhedral de ol con textura de reabsorcién. e) y
f) Textura glomeroporfidica de plagioclasas con textura sieve que afecta principalmente el centro de los cristales.
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e) BC-15

Proporciones, formay | Masa Fundamental Textura Otras texturas primarias Otras apreciaciones
tamafio de
fenocristales
Pl subhedrales (60%). Se Se presentan Afieltrada. Textura intrafasicular de pl Fenocristales de

presentan 2 poblaciones
de entre 300 — 600 um y
900 — 1300 pum.

Ol euhedrales a
subhedrales (10%). Se
presentan 2 poblaciones
de entre 200 — 600 um y
1000 — 1400 pm.

Qz anhedrales (15%). Se

presentan 2 poblaciones

de entre 250 — 300 um y
700 — 1000 um.

Cpx subhedrales (15%)
de 12 —-12 mm.

microcristales de pl
dispuestos de manera
aleatoria (65%). El
resto de la masa se
compone por
minerales opacos

(15%) y vidrio 25%).

dentro de cpx.
Qz con textura de
embahiamiento y coronas de

reaccion de cpx + vidrio.

Textura de reabsorcién en pl
(sieve) y cpx.

Textura cumuloporfidica de ol

—pl
Textura glomeroporfidica de ol.

Fenocristales de pl con
zonacion.

Cpx con corona de reaccién de

pl— cpx.

Pl con textura dusty.

cuarzo rodeados por
vidrio.

Porcentaje de fenocristales y masa fundamental respecto a la roca total: 20% y 80% respectivamente.

a) y b) Textura intrafasicular de plagioclasa dentro de clinopiroxeno. Se puede observar un borde de reaccién en el
contorno de la plagioclasa. ¢) y d) Fenocristal de olivino con corona de reacciéon de plagioclasa — clinopiroxeno —
vidtio.
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Tanto en e) y f) como en ) y j) se observan fenocristales de cuarzos con coronas de reaccién de clinopiroxeno + vidrio.
2) v h) Fenocristales de cuarzo de gran tamafio con textura de embahiamiento y vidrio alrededor.
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fy BC-16

Proporciones, formay | Masa Fundamental Textura Otras texturas primarias Otras
tamafio de apreciaciones
fenocristales
Pl subhedrales (65%). Se Se presentan Afieltrada. Textura intrafasicular de pl dentro de Olivinos alterados

presentan 2 poblaciones
de entre 350 — 600 um y
700 — 1000 pum.

Ol subhedrales (5%) de
entre 300 — 400 pm.

Qz anhedrales (20%) de
250 — 300 pm.

Cpx subhedrales (10%)
de entre 350 — 1000 pum.

microcristales de pl
dispuestos de manera
aleatoria que en
ocasiones se cruzan
entre sf (49%). El resto
de la masa se compone
por microctristales de
cpx (5%), ep (1%),
minerales opacos

(20%) y vidrio 25%).

cpx.

Los fenocristales de qz poseen textura
de embahiamiento y coronas de
reaccion de cpx.

Textura sieve en pl.

Textura glomeroporfidica de pl.

Textura cumuloporfidica de ol — pl y pl
— Cpx.

Fenoctistales de pl con zonacion.

a iddingsita,
probablemente
asociado a un
evento posteriof,
ajeno a la
evolucion
magmatica.

Porcentaje de fenocristales y masa fundamental respecto a la roca total: 16% y 84% respectivamente.

a) y b) Textura intrafasicular de plagioclasa dentro de clinopiroxeno. ¢) y d) Fenoctistales de olivino con alteracion a
iddingsita. Ademas, se encuentran insertos en una textura glomeroporfidica de microcristales de plagioclasa. Cabe
destacar que estos microcristales son mas grandes que los minerales que componen la masa fundamental.
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g) BC-16 Bomba

Proporciones, formay | Masa Fundamental Textura Otras texturas primarias Otras
tamafio de apreciaciones
fenocristales
Pl subhedrales a Se presentan Afieltrada. Textura de reabsorcion en cpx, pl Olivinos relictos.

anhedrales (55%) de 500
— 700 pm.

Ol subhedrales (30%).
Se presentan 2
poblaciones de entre 250
— 400 um y entre 600 —
800 um.

Cpx subhedrales (15%)
de entre 250 — 500 pm.

microcristales de pl
dispuestos de manera
aleatoria que en
ocasiones se cruzan
entre sf (45%). El resto
de la masa se compone
por microctristales de
cpx (5%), minerales
opacos (20%) y vidrio
30%).

(sieve) y ol.
Textura glomeroporfidica de ol.

Textura cumuloporfidica de ol — pl —
cpx y pl — cpx.

Textura glomeroporfidica de
plagioclasas de distintos tamafios.

Pl zonadas.

Porcentaje de fenocristales y masa fundamental respecto a la roca total: 15% y 85% respectivamente.

a) y b) Fenocristales de plagioclasas superpuestos. Uno de ellos se encuentra reabsorbido y posee zonacién débil. El
otro fenocristal presenta una macla polisintética y también se posee textura de reabsorciéon. Es importante notar que
en el contacto entre ambos cristales se presenta una reabsorcién que, aparentemente, afecté a ambos al mismo tiempo.
©) y d) Textura glomeroporfidica de pl. Se puede observar que los fenocristales poseen tamafios considerablemente
diferentes. Los mas grandes se encuentran inmersos en una masa compuesta por microcristales de plagioclasas y vidrio.
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h) BC-16 Bomba (2)

Proporciones, formay | Masa Fundamental Textura Otras texturas primarias Otras apreciaciones
tamaifio de
fenocristales
Pl anhedrales a Se presentan Afieltrada. Textura de reabsorcion en Algunas texturas

subhedrales (55%). Se
presentan 2 poblaciones
de entre 500 — 900 um y
1100 — 1400 pm.

Ol subhedrales a
anhedrales (35%). Se
presentan 2 poblaciones
de entre 200 — 300 um y
500 — 700 um.

Cpx subhedrales a
anhedrales (5%) de entre
450 — 500 pm.

Qz anhedrales (5%) de
entre 600 — 800 um.

microcristales de pl
dispuestos de manera
aleatoria que en
ocasiones se cruzan
entre sf (45%). El resto
de la masa se compone
por minerales opacos

(20%) y vidrio (35%).

pl (sieve) y ol.

Textura glomeroporfidica

de cpx.

Fenocristales de cuarzos
con textura de
embahiamiento y coronas
de reaccién de cpx.

Textura cumuloporfidica
de ol — ply pl — cpx.

Pl zonadas.

cumuloporfidicas poseen
un tamafo
considerablemente mayor
que el resto de los
fenocristales.

Olivinos relictos.

Porcentaje de fenocristales y masa fundamental respecto a la roca total: 20% y 80% respectivamente.

a) y b) Textura cumuloporfidica de olivino — plagioclasa. Ademas, estos poseen textura de reabsorciéon. c) y d)
Fenocristal de plagioclasa débilmente reabsorbido y con zonaciones.
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iy BC-19

Textura

Otras texturas primarias

Proporciones, forma y
tamafo de fenocristales

Masa Fundamental

Intersertal.

Textura de reabsorcién en pl
(sieve), ol y cpx.

Pl subhedrales (55%). Se

presentan dos poblaciones entre

600 — 700 um y 1000 — 1200
pm.

Ol subhedrales (30%) de entre
550 — 700 um.

Cpx subhedrales a anhedrales

Qz anhedrales (5%) de entre
600 — 850 um.

(10%) de entre 500 — 600 pm.

Se presentan 2 poblaciones de
microcristales de pl (<50 pm)
orientados de forma
subparalela y, por otro lado,
otros de ~100 um otientados
de forma aleatoria. En los
intersticios se encuentran
microcristales de cpx,

minerales opacos y vidtio.

Porcentajes: pl (65%), cpx
(5%), minerales opacos

(15%), vidrio (15%).

Fenocristales de cuarzos con textura
de embahiamiento. Algunos con
coronas de reaccién de cpx.

Olivinos con bordes de reaccion de
pL

Pl zonadas.

Textura dusty en pl.

Textura cumuloporfidica de ol — pl.

Porcentaje de fenocristales y masa fundamental respecto a la roca total: 25% y 75% respectivamente.

c

en los intersticios entre estos minerales.

d

a) y b) Fenocristal de clinopiroxeno con textura de reabsorcién ubicado en el centro. La zona reabsorbida se
encuentra rellenada por vidtio. ¢) y d) Textura cumuloporfidica de plagioclasa — olivino. También se presenta vidrio
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i) BC-19 (2)

Proporciones, forma y tamafio
de fenocristales

Masa Fundamental

Textura

Otras texturas primarias

P1 subhedrales (50%). Se presentan
2 poblaciones de entre 600 — 800
um y 1100 — 1600 wm.

Ol subhedrales (35%) de entre 400
— 700 pm. Cabe destacar que se
presenta sélo un fenocristal de
~1900 pm. Este es anhedral y se

encuentra fracturado y reabsorbido.

Cpx subhedrales a anhedrales
(10%).

Qz anhedrales a subhedrales (5%).
Se presentan 2 poblaciones de
entre 600 — 700 um y 1000 — 1200
pm.

Se presentan 2 tamafios
diferentes de microcristales
de pl dispuestos de manera

aleatoria y subparalela
(55%), mientras que
microcristales de cpx

(10%), minerales opacos

(15%) y vidrio (20%) se
encuentran rellenando los

intersticios entre las
plagioclasas.

Intersertal.

Textura de reabsorcion en pl (sieve)
y ol.

Fenocristales de cuarzos con textura
de embahiamiento. Algunos con
coronas de reaccién de cpx.

Textura glomeroporfidica de ol y pl.

Olivinos con bordes de reaccion de

pL

Textura cumuloporfidica de cpx —
plyol—pl— cpx.

Textura dusty en pl.

Zonacién de plagioclasa.

Porcentaje de fenocristales y masa fundamental respecto a la roca total: 25% y 75% respectivamente.
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a) y b) Fenocristal de plagioclasa con zonacién y textura sieve. c) y d) Fenocristal de cuarzo con textura de reabsorcion
y bordes de reaccion de clinopiroxeno. e€) y f) Textura cumuloporfidica de plagioclasa — olivino de un tamafio
considerablemente mayor que el resto de la poblacién de fenocristales. Ademas, en los intersticios entre estos cristales
se presenta vidrio.
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k) BC-20

Proporciones, forma y Masa Fundamental Textura Otras texturas primarias
tamafo de fenocristales
P1 subhedrales (60% de Microcristales de pl dispuestos de manera paralela a Traquitica. Textura de sieve en pl.

entre 600 — 900 um).

Ol subhedrales (25%) de
entre 600 — 800 pum.

Cpx subhedrales a
anhedrales (10%) de entre
400 — 500 pm.

Qz anhedrales (5%) de
entre 500 — 650 pm.

subparalela (70%) mientras que microctistales de cpx
(5%), minerales opacos (15%) y vidrio (10%) se
encuentran rellenando los intersticios entre las
plagioclasas.

Textura glomeroporfidica
de oly plL

Textura cumuloporfidica de
ol — pl.
Pl zonadas.
Pl con textura de

reabsorcién y bordes
redondeados.

Porcentaje de fenocristales y masa fundamental respecto a la roca total: 18% y 82% respectivamente.

a) y b) Fenocristal de plagioclasa con textura sieve, macla polisintética y textura dusty en los bordes. Estos ultimos se
encuentran redondeados. ¢) y d) Textura cumuloporfidica de plagioclasa — olivino.
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) BC-21

Proporciones, forma y Masa Fundamental Textura Otras texturas Otras apreciaciones
tamafo de fenocristales primarias

Pl subhedrales (45%). Se | Se presentan 2 poblaciones de | Traquitica. Textura de reabsorcion Ol con bordes corroidos.
presentan 2 poblaciones microcristales de pl de enplyol

de entre 400 — 600 um y
1000 — 1200 um.

Ol subhedrales (35%) de
entre 300 — 800 pm.

Qz anhedrales (5%) de
entre 500 — 1000 um.

Cpx subhedrales a
anhedrales (15%) de 400 —
500 pm.

diferentes tamafios (menores a

100 pm y de ~200 um), ambas

orientadas de manera paralela

a subparalela (60%) mientras
que microctistales de cpx
(15%), minerales opacos
(15%) y vidrio (10%) se
encuentran rellenando los

intersticios entre las
plagioclasas.

Textura glomeroporfidica
de ol.

Fenocristales de gz con
textura de
embahiamiento y bordes
de reaccién de cpx.

Textura cumuloporfidica

de ol — pl.

Porcentaje de fenocristales y masa fundamental respecto a la roca total: 20% y 80% respectivamente.

a) y b) Fenocristal de cuarzo con textura de embahiamiento y bordes de reaccién de clinopiroxeno. c) y d) Textura
cumuloporfidica de plagioclasa — olivino.
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m) BC-22

Proporciones, forma y Masa Fundamental Textura Otras texturas primarias
tamafio de fenocristales
Pl subhedrales (55%). Se Se presentan microcristales de pl orientados de Traquitica. | Textura de reabsorcion en
presentan poblaciones de manera paralela a subparalela (55%) mientras que pl (sieve, ol y cpx).
entre 300 — 500 pm y 800 — | microcristales de cpx (15%), minerales opacos (20%)
1200 um. y vidrio (10%) se encuentran rellenando los Textura cumuloporfidica de
intersticios entre las plagioclasas. ol — pl.

Ol subhedrales (35%) de
entre 700 — 1000 um. Fenocristales de gz con
textura de embahiamiento y

Cpx subhedrales a bordes de reaccién de cpx.

anhedrales (5%) de entre
500 — 600 pm. Textura glomeroporfidica

de ol.

Qz anhedrales (5%). Se
presentan 2 poblaciones de
entre 500 — 600 um y 1400 —
1600 um.

Porcentaje de fenocristales y masa fundamental respecto a la roca total: 18% y 82% respectivamente.

Pl zonadas.

c d

En a) y b) se presenta una textura cumuloporfidica de fenocristales de plagioclasa — olivino. Ademas, se puede observar vidrio
y minerales opacos rellenando los intersticios y microcristales de plagioclasa orientados paralelamente entorno al borde del
cimulo, evidenciando un flujo alrededor de este. Por otro lado, en c) y d) se aprecia un fenocristal de olivino con textura de
reabsorcion y bordes corroidos. Ademas, la zona reabsorbida se encuentra rellenada por los mismos componentes de la masa

fundamental.
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n) BC-24

Proporciones, forma y Masa Fundamental Textura Otras texturas Otras apreciaciones
tamafio de primarias
fenocristales
Pl subhedrales (70%) de | Se presentan diferentes tamafios | Intersertal. Textura de sieve en pl. Se presentan minerales

entre 100 — 250 um.
Chl anhedrales (15%)
Qz anhedrales (5%)
Ep anhedrales (5%)

Amp anhedrales (5%)

de microcristales de pl (55%),
mientras que microcristales de
minerales opacos (20%), clorita
(5%) y vidrio (10%) se
encuentran rellenando los
intersticios entre las plagioclasas.

Textura de reabsorcion

de gz.

secundarios de chl, ep y
amp en microfracturas.

Porcentaje de fenocristales y masa fundamental respecto a la roca total: 18% y 82% respectivamente.

a) y b) Textura intersertal. ¢) y d) Minerales secundarios de ep y amp en microfractura.
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o) BC-25

Proporciones, forma y tamafio de Masa Fundamental Textura Otras texturas primarias
fenocristales
Pl subhedrales a anhedrales (65%). Se Se presentan diferentes tamafios Traquitica Textura de reabsorcion en pl
presentan 2 poblaciones de entre 500 — | de microcristales de pl (50%), en gradando a (sieve) y ol.

600 um y 900 — 1100 pm.

Ol subhedrales (15%) de entre 300 —
600 pum.

Qz anhedrales (10%) de entre 500 —
600 um.

Cpx anhedrales (5%) de entre
250 — 400 pm.

Ep (5%) de entre 150 — 250 um.

donde los més pequefios se
encuentran orientados de forma
subparalela. Los intersticios entre
las plagioclasas se componen por
microcristales de cpx (10%),
minerales opacos (15%) y vidrio
(20%).

afieltrada en

algunas zonas.

Textura cumuloporfidica de ol —

pl.
Fenocristales de gz con textura
de embahiamiento y bordes de
reaccion de cpx.

Textura glomeroporfidica de pl.

Pl zonadas.

Porcentaje de fenocristales y masa fundamental respecto a la roca total: 15% y 85% respectivamente.

a) y b) Fenocristal de plagioclasa con macla de Carlsbad y textura de reabsorcion. ) y d) Fenocristal de cuarzo con
corona de reaccién de clinopiroxenos con habito radial.
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p) BC-26

Proporciones, forma y Masa Fundamental Textura Otras texturas primarias
tamafo de fenocristales
Pl subhedrales a anhedrales Se presentan microcristales de pl Traquitica Textura de reabsorcién en pl
(70%). Se presentan 2 orientados de forma subparalela gradando a (sieve) y ol.

poblaciones de entre 300 — 500
um y 900 — 1400 um.

Ol subhedrales a anhedrales
(10%). Se presentan 2
poblaciones de entre 500 — 700
um y 1500 — 2000 pm.

Qz anhedrales (15%) de entre
550 — 650 um.

Cpx subhedrales (5%).

gradando a aleatoria en algunos pasajes
(60%), mientras que en los intersticios se
encuentran microcristales de cpx (15%),
minerales opacos (15%) y vidrio (10%).

afieltrada en

algunas zonas.

Textura cumuloporfidica de ol —
pL

Fenocristales de gz con textura de
embahiamiento y bordes de
reaccion de cpx + vidrio.
Textura glomeropotfidica de ol y
pL

Pl zonadas.

Textura dusty en pl.

Porcentaje de fenocristales y masa fundamental respecto a la roca total: 20% y 80% respectivamente.
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a) y b) Fenocristal de olivino alargado con textura de reabsorcién. ¢) y d) Xenocristal de cuarzo embahiado con corona
de reaccion de clinopiroxenos + vidrio. Los golfos de embahiamiento se encuentran rellenados por vidrio. e) y f)
Fenocristal de olivino con textura de embahiamiento.
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Anexo 3: Datos obtenidos por Contreras (2018). Concentracion de 6xidos mayores en %wt., y

trazas en ppm.

FC18 FC47

SiO, 59,25 57,55
AlLO; 15,80 15,62
TiO, 0,74 0,62
Fe,O; 6,42 6,72
CaO 6,03 7,83
MgO 4,63 5,94
MnO 0,12 0,12
Na,O 3,00 2,62
KO 1,56 1,24
P,0s 0,16 0,10
LOI 0,33 0,34
Total 98,31 98,36
Y 20 17
VA 121 90
Sc 19 23
Ti 452996 3771,3
v 117 126
Cr 219 253
Co 23 26
Ni 58 77
Cu 30 42
7Zn 59 60
Y 20 17
Zt 121 90
Nb 6 4
Rb 52 44
Ba 369 244
Nb 6 4
K 13146,33 10455,58
La 17 13
Ce 41 34
Pb 11 9
St 330 255
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Anexo 4: Composicion geoquimica de 6xidos mayores normalizadas a 100 con LOI = 0. #Mg
= (100 x Mg)/ (Mg + Fe*").

Muestra Si0; | TiOz | ALbO; | Fe;O3* | MnO | MgO | CaO | Na;O | K;O | P;O5 | Total | #Mg
BC - 08 61,32 | 0,68 | 15,76 6,25 0,11 | 421 | 6,39 | 3,39 | 1,74 | 0,15 100 | 43,64
BC-12 61,10 | 0,68 | 15,84 6,27 0,11 | 441 | 6,31 | 339 | 1,73 | 0,15 100 | 44,70
BC-13 59,74 | 0,69 | 15,89 6,60 0,11 | 532 | 6,53 | 3,37 | 1,61 | 0,14 100 | 48,10
BC-14 62,65 | 0,64 | 15,59 5,88 0,11 | 3,75 | 5,89 | 3,45 | 1,89 | 0,14 100 | 42,30
BC -16 62,82 | 0,57 | 16,86 5,85 0,10 | 3,70 | 503 | 3,17 | 1,79 | 0,10 100 | 42,07
BC —16 Bomba | 5362 | 1,05 | 1736 8,77 0,15 | 5,76 | 8,69 | 3,38 | 0,96 | 0,25 100 | 43,04
BC-19 57,52 | 0,62 | 16,02 7,25 0,13 | 6,33 | 7,99 | 291 | 1,15 | 0,09 100 | 50,08
BC -22 54,79 | 0,95 | 17,09 8,35 0,14 | 587 | 8,15 | 3,32 | 1,09 | 0,23 100 | 44,71
BC-24 6131 | 121 | 1548 8,32 0,13 | 249 | 448 | 4,64 | 1,60 | 0,34 100 | 25,59
BC - 26 64,83 | 0,51 | 16,05 5,12 0,10 | 239 | 535 | 3,58 | 1,95 | 0,12 100 | 34,87
FC18 60,27 | 0,76 | 16,07 6,53 0,12 | 471 | 6,74 | 3,05 | 1,58 | 0,17 100 | 45,30
FC47 58,52 | 0,63 | 15,88 6,83 0,12 | 6,04 | 7,96 | 2,66 | 1,26 | 0,10 100 | 50,40
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Anexo 5: Valores de FeO%*,

Muestra Fe,O3* Fe Fet2 Fet3 FeO Fe;0; FeO*
BC - 08 6,25 4,37 3,28 1,09 4,39 1,56 5,80
BC -12 6,27 439 3,29 1,10 441 1,57 5,82
BC -13 6,60 4,62 3,46 1,15 4,64 1,65 6,12
BC - 14 5,88 4,11 3,09 1,03 413 1,47 5,46
BC-16 5,85 4,10 3,07 1,02 412 1,46 5,43
BC — 16 Bomba 8,77 6,13 4,60 1,53 6,16 2,19 8,14
BC—19 7,25 5,07 3,80 1,27 5,09 1,81 6,73
BC -22 8,35 5,84 4,38 1,46 5,87 2,09 7,75
BC - 24 8,32 5,82 4,36 1,45 5,85 2,08 7,72
BC - 26 5,12 358 2,69 0,90 3,60 1,28 4776
FC18 6,53 457 3,43 1,14 459 1,63 6,06
FC47 6,83 4778 3,58 1,19 4,80 1,71 6,34
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Anexo 6: Resultados de dataciones “Ar/*Ar.

a) Resultados de muestra BC — 16 Bomba.

Incre‘mental 36Ar(a) 37Ar(ca) 38Ar(cl) HAr(k) “Ar(r) Age *20 “Ar(r) | PAr(k) | K/Ca + 26

Heating vl vl vl vl [Vl (ka) (%) (%)
FG-2574 629°C 4 | 0,0000138 | 0,0001880 | 0,0000007 | 0,0001708 | -0,0000600 |-177,8 =+ 175,2 -1,47 4,36 0,391 £ 0,066
FG-2575 696°C 4 | 0,0000237 | 0,0004544 | 0,0000014 | 0,0003295 | -0,0000663 |-101,9 =+ 1111 -0,95 8,41 0,312 £0,022
FG-2576 763°C 4 | 0,0000255 | 0,0007602 | 0,0000017 | 0,0004314 | -0,0000087 | -10,2 =+ 107,8 -0,11 11,01 0,244 £ 0,010
FG-2577 827°C 4 | 0,0000328 | 0,0014702 | 0,0000034 | 0,0005909 | -0,0001072 | -91,9 * 824 -1,10 15,08 0,173 £ 0,004
FG-2578 888°C 4 | 0,0000401 | 0,0024770 | 0,0000038 | 0,0007433 | -0,0001593 |-108,5 =+ 82,7 -1,35 18,97 0,129 = 0,002
FG-2579 952°C 4 | 0,0000327 | 0,0022752 | 0,0000034 | 0,0006550 | 0,0000136 10,5 * 76,5 0,14 16,71 0,124 =+ 0,002
FG-2580 1014°C 4 1 0,0000249 | 0,0016356 | 0,0000028 | 0,0004778 | -0,0000714 | -75,6 =+ 95,9 -0,97 12,19 0,126 £ 0,002
FG-2581 1084°C 4 | 0,0000203 | 0,0010140 | 0,0000018 | 0,0002910 | -0,0001014 |-176,4 =+ 1227 -1,70 7,43 0,123 £ 0,004
FG-2582 1182°C 4 | 0,0000217 | 0,0008017 | 0,0000012 | 0,0002290 | -0,0001922 |-4249 =+ 176,1 -3,06 5,84 0,123 £ 0,005

Y. | 0,0002356 | 0,0110761 | 0,0000201 | 0,0039188 | -0,0007529

Information Resul 40(r)/39(k) + Age * 20 g MAr(k) K/Ca +

on Analysis esults ©/39(k) *20 (ka) .:é) (Yo,n) a t+2co
Sample = BC-16B Age Plateau +0,12261 + 62,1 3,36 | 100,00
Material = Groundmass Ergror Mean 0,17262 + 71,03% 874 + 71,03% 0% 9 0,131 0,014
Location = CHILI Full External Error | £ 62,1 2,00 | 26 Confidence Limit
Analyst = HERVE GUILLOU Analytical Error | + 62,1 1,8324 | Error Magnification
Project = BC-16B |

— . - T T

?ff:jiz(‘jfinglgggogaw POW Total Fusion Age 019211 gsogzz/f 973 i:; . 9 0,152 + 0,001
J = 0.00028000 + 0.00000034 Full External Error | + 343
ACR = 1.189 = 0.001 Ma Analytical Error | = 343
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b) Resultados de muestra BC — 19.

Incremental 36Ar(a) 37Ar(ca) 38Ar(cl) HAr(k) Y0Ar(r) Age * 20 WAr(r) | Ar(k) K/Ca +2
Heating V] V] V] V] V] (Ka) o) | o) =20
FG-2523 636 °C 4 | 0,0000267 | 0,0001938 | 0,0000008 | 0,0002967 | -0,0001242 -212,0 +150,1 -1,58 7,15 0,658 + 0,042
FG-2524 714 °C 4 | 0,0000743 | 0,0007864 | 0,0000028 | 0,0008962 | -0,0001223 -09,1 1246 -0,55 | 21,58 0,490 = 0,008
FG-2525 781 °C 4 | 0,0000811 | 0,0016027 | 0,0000037 | 0,0010613 | -0,0004806 -229,3 +982 -2,02| 25,56 0,285 = 0,003
FG-2526 846 °C 4 | 0,0000543 | 0,0019396 | 0,0000029 | 0,0007650 | -0,0000341 -22,6 +101,7 -0,21 | 18,42 0,170 £ 0,001
FG-2527 909 °C 0,0000361 | 0,0022038 | 0,0000014 | 0,0005295 | 0,0000865 82,7 + 1137 0,80 | 12,75 0,103 +£ 0,001
FG-2528 974 °C 0,0000286 | 0,0026149 | 0,0000015 | 0,0004428 | 0,0003397 388,4 £ 109,6 3,82 | 10,66 0,073 £ 0,001
FG-2529 1039 °C 0,0000116 | 0,0012073 | 0,0000004 | 0,0001202 | 0,0000228 96,1 +290,0 0,66 2,89 0,043 £ 0,001
FG-2530 1104 °C 0,0000064 | 0,0002284 | 0,0000003 | 0,0000257 | 0,0000247 486,3 9982 1,28 0,62 0,048 +£ 0,003
FG-2531 1180 °C 0,0000044 | 0,0000025 | 0,0000000 | 0,0000153 | 0,0000236 780,1 + 18248 1,75 0,37 2,620 £12,724
3 | 0,0003236 | 0,0107794 | 0,0000137 | 0,0041527 | 0,0002640 ‘
Information Results 40()/39() + 2 Age *2s g MAr(k) K/Ca +2
on Analysis v )/39() *£20 (ka) 2 | (%) 4 =0
4 =
Sample = BC19-A Age Plateau +0,21213 + 1074 3,57 72,70
-0,25448 -128,8 0,204 £0,078
Material = Groundmass Error Mean ’ + 83,36% > +83,36% 1% 4 ’ ’
Location = CHILI Full External Error | = 1074 2,63 | 26 Confidence Limit
Analyst = HERVE GUILLOU Analytical Error | + 1074 1,8888 | Error Magnification
Project = BC-19A
Pl\é[ﬁ;/s Discrimination Law = +0,09512 +482
Total Fusion Age -0,06356 322 9 0,166 £ 0,001
. . — + 0 -
Irradiation = CO#009 + 149,65% 149,65%
J =0.00028000 £ 0.00000034 Full External Error | £ 48,2
ACR = 1.189 £ 0.001 Ma Analytical Error | = 48,2
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Anexo 7: Ubicacion de los Géiseres de Porcelana.

a) Localizacion y vista general.

b) Géiseres de Porcelana al borde del rio Punta Calle.
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Anexo 8: Coeficientes de particion de McKenzie y O’Nions (1991).

Coeficientes de particién mineral/fundido para REE (McKenzie y O’Nions, 1991), Py (Kinzler, 1997) y calculos de D; y P;

Mineral | La Ce Pr Nd Sm Eu Gd Tb Dy Ho Er Yb Lu Po
ol 0,0004 | 0,005 | 00008 | 0001 | 00013 | 00016 | 00015 | 0,0015 | 0,0017 | 0,0016 | 0,0015 | 0,0015 | 0,0015 | -0,06
Opx 0,002 0,003 | 00048 | 00068 | 001 0,013 | 0016 | 0019 | 0022 | 0026 | 0,03 0,049 0,06 0,28
Cpx 0,054 0,098 0,15 0,21 0,26 0,31 0,3 0,31 0,33 0,31 0,3 0,28 0,28 0,67
Sp 0,01 0,01 0,01 0,01 0,01 0,01 0,01 0,01 0,01 0,01 0,01 0,01 0,01 0,11
Pi 0,04 0,07 0,10 0,14 0,18 0,21 0,21 0,21 0,23 0,22 0,21 0,20 0,21 -
D; (a) 0,01 0,02 0,03 0,04 0,05 0,06 0,06 0,06 0,06 0,06 0,06 0,06 0,06 -
D; (b) 0,01 0,01 0,02 0,03 0,04 0,05 0,05 0,06 0,07 0,08 0,08 0,13 0,16 -

de mineralogia de lhe — sp de McDonough (1990) para fuente SCLM.

D;i (a) = D calculados a partir de mineralogfa de lhe — sp de Jhonson y Woods (1998) y utilizados para fuentes PUM, DMM y EMORB; D; (b) = D; calculados a partir
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Anexo 9: Composicion del fundido segtn distintas tasas de fusion parcial de lherzolita de espinela en funcién de diferentes fuentes
mantélicas.

Ciiq de fusion parcial de lherzolita de espinela normalizada a condrito (fuente DMM)

F La Ce Pr Nd Sm Eu Gd Tb Dy Ho Er Yb Lu

0,04 16,63 16,22 18,19 17,51 19,99 19,19 20,41 21,46 21,81 22,84 23,70 24,16 24,39
0,06 11,92 12,13 14,17 14,17 16,01 16,30 17,29 18,28 18,74 19,52 20,22 20,65 20,94
0,08 9,29 9,69 11,61 11,90 14,21 14,17 15,00 15,92 16,43 17,04 17,63 18,03 18,35
0,1 7,61 8,06 9,84 10,25 12,41 12,53 13,25 14,10 14,62 15,12 15,63 16,00 16,33
0,12 0,45 0,91 8,53 9,01 11,02 11,23 11,86 12,65 13,17 13,59 14,04 14,38 14,71
0,15 5,24 5,68 7,11 7,62 9,43 9,72 10,25 10,97 11,47 11,80 12,18 12,49 12,81
0,2 4,00 4,39 5,57 0,06 7,61 7,94 8,36 8,97 9,43 9,68 9,97 10,24 10,53

Ciiq de fusién parcial de lherzolita de espinela normalizada a condrito (fuente PUM)

F La Ce Pr Nd Sm Eu Gd Tb Dy Ho Er Yb Lu

0,04 56,12 49,38 43,17 37,66 33,96 30,78 31,01 30,35 29,11 29,59 29,83 29,19 28,38
0,06 40,23 36,93 33,65 30,48 28,22 26,15 26,28 25,85 25,01 25,29 25,45 24,95 24,37
0,08 31,35 29,50 27,57 25,59 24,14 22,72 22,80 22,51 21,92 22,08 22,19 21,78 21,36
0,1 25,68 24,56 23,35 22,06 21,09 20,09 20,14 19,94 19,51 19,59 19,67 19,33 19,01
0,12 21,75 21,03 20,25 19,38 18,72 18,01 18,03 17,90 17,58 17,61 17,67 17,38 17,12
0,15 17,69 17,31 16,89 16,40 16,02 15,59 15,58 15,51 15,31 15,29 15,32 15,09 14,91
0,2 13,49 13,36 13,23 13,05 12,92 12,73 12,71 12,69 12,59 12,54 12,55 12,37 12,26

Ciiq de fusion parcial de lherzolita de espinela normalizada a condrito (fuente EMORB)

F La Ce Pr Nd Sm Eu Gd Tb Dy Ho Er Yb Lu

0,04 545,62 442,23 348,41 271,19 217,51 181,89 169,30 162,47 153,34 156,88 157,31 156,88 148,85
0,06 391,13 330,76 271,56 219,43 180,72 154,50 143,47 138,40 131,73 134,08 134,21 134,08 127,83
0,08 304,82 264,17 222,49 184,27 154,58 134,28 124,48 120,53 115,47 117,07 117,03 117,07 112,02
0,1 249,72 219,90 188,44 158,82 135,04 118,74 109,93 106,76 102,77 103,89 103,75 103,89 99,69
0,12 211,48 188,34 163,42 139,54 119,89 106,42 98,42 95,81 92,59 93,38 93,18 93,38 89,80
0,15 171,99 154,97 136,29 118,05 102,62 92,10 85,07 83,03 80,62 81,07 80,82 81,07 78,17

160



6795 | 6632 | 6647 |

0,2 131,16 119,64 106,75 93,94 82,75 75,22 069,38 66,19 66,47 64,30
Ciiq de fusion parcial de lherzolita de espinela normalizada a condrito (fuente SCLM)

F La Ce Pr Nd Sm Eu Gd Tb Dy Ho Er Yb Lu

0,04 239,03 204,05 108,28 94,38 47,06 38,92 41,47 26,09 26,92 28,92 24,70 20,60 21,60
0,06 168,42 148,85 81,91 73,92 37,84 32,01 34,04 21,53 22,43 23,97 20,45 17,12 18,06
0,08 130,01 117,16 065,87 60,76 31,64 27,19 28,87 18,33 19,22 20,47 17,44 14,64 15,51
0,1 105,87 96,59 55,08 51,57 27,19 23,63 25,06 15,96 16,81 17,86 15,21 12,79 13,59
0,12 89,29 82,17 47,33 44,80 23,83 20,89 22,14 14,13 14,94 15,84 13,48 11,36 12,10
0,15 72,30 67,13 39,08 37,43 20,11 17,80 18,84 12,06 12,81 13,55 11,52 9,72 10,38
0,2 54,89 51,44 30,28 29,37 15,96 14,28 15,10 9,69 10,34 10,91 9,27 7,84 8,40
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Anexo 10: Composicion del fundido segun distintas tasas de fusion parcial de lherzolita de espinela (fuente SCLM — PUM).

Ci'd de fusion parcial de lherzolita de espinela (fuente SCLM — PUM (60 — 40%) normalizada a condrito)

F La Ce Pr Nd Sm Eu Gd Tb Dy Ho Er Yb Lu

0,04 167,25 144,16 84,61 74,30 44,49 38,34 39,92 30,41 30,39 31,72 29,24 26,34 26,53
0,06 117,84 105,16 64,00 58,20 35,78 31,53 32,77 25,10 25,31 26,29 24,21 21,88 22,17
0,08 90,97 82,77 51,47 47,83 29,92 26,78 27,79 21,37 21,69 22,45 20,65 18,72 19,05
0,1 74,07 68,24 43,04 40,60 25,71 23,27 24,12 18,601 18,98 19,59 18,01 16,35 16,69
0,12 062,47 58,05 36,98 35,27 22,54 20,58 21,31 16,47 16,86 17,38 15,96 14,52 14,86
0,15 50,59 47,43 30,54 29,46 19,02 17,53 18,14 14,06 14,45 14,86 13,064 12,43 12,75
0,2 38,41 36,34 23,66 23,12 15,09 14,06 14,54 11,30 11,67 11,97 10,98 10,02 10,32
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Anexo 11: Composicion de fundido residual en funcion de tasas de cristalizacion fraccionada y contaminacion cortical.

de fusién parcial de ~20%

Ci'4de magma residual en funcién de tasas de cristalizacion fraccionada normalizado a condrito a partir de un magma inicial representado por una tasa

X La Ce Pr Nd Sm Eu Gd Tb Dy Ho Er Yb Lu

0,05 40,10 37,89 24,62 24,01 15,57 14,33 14,97 11,64 12,03 12,35 11,35 10,38 10,70
0,1 41,97 39,60 25,67 24,97 16,09 14,61 15,44 12,01 12,43 12,78 11,75 10,77 11,12
0,15 44,03 41,49 26,84 26,04 16,66 14,92 15,96 12,42 12,86 13,24 12,19 11,20 11,59
0,2 46,33 43,59 28,13 27,22 17,29 15,26 16,52 12,87 13,33 13,75 12,67 11,68 12,10
0,25 48,92 4594 29,57 28,53 17,98 15,62 17,15 13,36 13,85 14,31 13,21 12,21 12,68
0,3 51,84 48,60 31,19 30,00 18,76 16,02 17,84 13,91 14,43 14,94 13,81 12,80 13,32
0,35 55,17 51,62 33,03 31,67 19,62 16,45 18,62 14,52 15,08 15,64 14,49 13,47 14,04

Ciliade fundido en funcion de tasa de cristalizacion fraccionada de 15% + 30% de contaminacion cortical (corteza superior) normalizado a condrito

X + CC La Ce Pr Nd Sm Eu Gd Tb Dy Ho Er Yb Lu
15% + 30% 08,80 00,36 41,74 35,29 20,78 15,24 16,90 14,01 13,63 12,78 12,84 11,94 12,02
CC: Contaminacién cortical; X: Tasa de cristalizacion.
Ci"4de magma parental de BC — 16 Bomba y BC — 22 + 30% de contaminacién cortical (corteza media) normalizado a condrito
F(0,12) + CC La Ce Pr Nd Sm Eu Gd Tb Dy Ho Er Yb Lu
Magma parental + 30% CC | 68,80 | 60,36 41,74 35,29 20,78 15,24 16,90 14,01 13,63 12,78 12,84 11,94 12,02

CC= Contaminacion cortical; F(0,12): Tasa de fusion parcial de ~12% que representa la composicion del magma parental.
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