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RESUMEN

Los Andes del Sur es un segmento de la Cordillera de Los Andes constituido por una diversidad de provincias
estructurales que son el manifiesto de la deformacion que sufre este ordégeno debido a la dinamica de la subduccién
entre la placa de Nazca y Sudamericana. Este proceso, no sélo controla el como se deforman las rocas que constituyen
la placa continental, sino que también, es un factor importante en la distribucion de la temperatura y en el

comportamiento mecanico al interior de la litésfera.

En este sentido, tanto el régimen termal como el mecanico ejercen un rol en como seré la deformacion de las
rocas que componen la litdsfera, definiendo incluso aquellos limites intracorticales conocidos como mega despegues

(detachment o decollement) que enraizan las estructuras superficiales.

En funcion a lo anterior, se han estimado ambos regimenes dando forma a un modelo termo-mecanico de tres
dimensiones (X, v, z), calculada considerando los modelos de distribucidn de temperatura al interior de la litésfera de
Molnar & England (1990) y Sandiford & Mclaren (2002) y el modelo de resistencia a la deformacién permanente de
Burov & Diament (1995).

De lo anterior, se ha podido obtener una superficie de detachment bajo los Andes del Sur, considerando que
los puntos que componen dicha superficie, son aquellos en donde el maximo esfuerzo disponible es igual a la curva
de resistencia a la deformacion ductil (Giambiagi et al., 2014; Echaurren et al., 2016), puesto que se asume que este
mega despegue es sub paralelo a la transicién fragil-ductil al interior de la litésfera (Burchfiel et al., 1989; Brun et al.,
1994; Lister & Davis, 1989).

Ademads, para ajustar el modelo termo-mecéanico anterior y analizar la dependencia tanto de la temperatura
como de las caracteristicas reologicas de las rocas que constituyen la litdsfera, respecto de la deformacion actual de
los Andes del Sur, se ha construido un modelo estructural para la superficie de detachment, obtenido a partir de una
recopilacion de secciones estructurales balanceadas a lo largo del &rea de estudio, que han definido este mega despegue

intracortical a partir de datos sismicos y/o gravimétricos.

Los resultados obtenidos muestran que independiente de los pardmetros termales y reolégicos que se le
impongan al modelo termo-mecénico, siempre se mantienen rasgos de caracter regional en la geometria de la
superficie de detachment y que se ajustan bien al comportamiento de este mega despegue intracortical obtenido a
partir del modelo estructural. Lo anterior probablemente significa, que existen rasgos estructurales a nivel litosférico
de primer orden, que controlan la distribucion de la deformacion a lo largo de los Andes del Sur y que mantienen una
orientacion NW, similar a la mayor parte de estructuras generadas durante el ciclo pre andino. Finalmente, esta
distribucion permite definir una segmentacién de segundo orden al interior de los Andes del Sur, que ademas pone en
manifiesto las diferencias en la superficie de detachment entre ambos modelos.



1. INTRODUCCION.

1.1. GENERALIDADES Y PLANTEAMIENTO DEL PROBLEMA.

La dindmica del margen andino esta controlada por un contexto tecténico de subduccion,
donde interaccionan una placa oceanica con otra continental. Para el caso de los Andes del Sur
(Tassara & Yafiez, 2003), es la Placa de Nazca la que subducta bajo la Placa Sudamericana, con
una tasa de convergencia cercana a los 6,6 £ 0,2 cm/afio (Sdrolias & Miiller, 2006; Ruegg et al.,
2009), proceso que ha sido el responsable de la deformacion en la placa continental, la que
mayoritariamente se expresa en un engrosamiento y acortamiento de la corteza (Oncken et al.,
2006).

Ahora bien, el como la placa superior se deforma debido a este acortamiento, ha sido el
centro de diversos estudios estructurales realizados principalmente en la vertiente oriental de la
Cordillera de los Andes, de los que se ha concluido que existen ciertas estructuras en profundidad
que controlan la deformacion desde el ante-arco al tras-arco, denominadas mega despegues o
detachments intracorticales (Oncken et al., 2006; Ramos et al., 2004; McQuarrie et al., 2008;
Farias et al., 2010). En particular, definir esta estructura resulta particularmente complicado,
puesto que no existe un método de toma directa de datos, como ocurre con la deformacion
superficial, debido a esto, diversos autores han postulado que dicha superficie, probablemente se
encuentre sub paralela a la transicion fragil ductil (Burchfiel et al., 1989; Lister & Davis, 1989;
Brun et al., 1994).

Lo anterior es especialmente aplicable en el caso de los Andes Centrales, donde grandes
secuencias sedimentarias se encuentran sobre un basamento igneo y metamérfico, permitiendo el
desarrollo de extensas fajas corridas y plegadas que, tras su analisis en secciones balanceadas, han
definido de forma acotada la geometria de estas superficies de mega despegue intracortical (Ramos
et al., 2004). No obstante, hacia el sur, las caracteristicas de estas zonas en profundidad no son tan
claras como en el norte, puesto que el estilo de la deformacion es mas acotado en extensién y varia

al interior de cada morfoestructura, debido a esto, ha sido necesario restringir los resultados de



secciones balanceadas con datos sismicos y/o gravimétricos (Ramos et al., 2004; Farias et al.,

2010), los que, en muchos casos, no han sido satisfactoriamente concluyentes.

En este sentido, se realizara una descripcion tanto geoldgica como estructural de todos los
Andes del Sur, que permitira caracterizar las variaciones en el estilo de la deformacion al interior
de cada morfoestructura que compone este segmento del orégeno, con el fin de evaluar si su
comportamiento es homogéneo, o, por el contrario, existen zonas particulares que sugieren una
heterogeneidad tanto en la distribucion como en el estilo de su deformacién. De esta forma, sera
posible evaluar si existe 0 no una segmentacion al interior de los Andes del Sur, debido a las
diferencias antes mencionadas, que son el manifiesto de variaciones en la cinematica de placas o
en la arquitectura de la litésfera (Horton et al., 2018). Posteriormente y a partir de la recopilacion
anterior, se construira un modelo estructural en tres dimensiones, del cual sera posible obtener una

superficie de detachment de origen estructural para toda el area de estudio.

Por otra parte, otro problema fundamental a resolver por este trabajo es definir, a partir de
la construccion de un modelo termo-mecanico, niveles de detachment, que, segln diversos autores,
corresponden a zonas de cizalla maestra que actlan como raiz de las estructuras superficiales, y
que, por lo tanto, controlan la deformacion en la placa superior (Reynolds & Lister, 1987; Brun et
al., 1994; Ramos et al., 2004; Giambiagi et al., 2014; Echaurren et al., 2016). En particular, estas
superficies al interior de la litdsfera seran construidas con de la identificacion de puntos donde el
esfuerzo maximo disponible, en funcidn al contexto geotectonico, es igual al valor de la resistencia
a la deformacion dactil (Giambiagi et al., 2014; Echaurren et al., 2016), asumiendo que estas zonas
se encuentran sub paralelas a la transicion fragil-ddctil (Burchfiel et al., 1989; Lister & Davis,
1989; Brun et al., 1994), ya que bajo este limite, no es posible encontrar deformacion fragil y mas
aun, de acuerdo con lo propuesto por Brun et al. (1994), esta se transforma en puro flujo coaxial.

Definido lo anterior, resulta claro suponer que el régimen termo-mecanico juega un rol
fundamental en la deformacion bajo un orégeno particular, debido a esto, se evaluara cuél es el
posible control que ejerce tanto en la distribucion como en el estilo de la deformacion en los Andes
del Sur, a partir del analisis geométrico de la superficie de detachment obtenida con el modelo

termo-mecanico y la relacion que tiene con la ubicacion de ciertas provincias estructurales. Mas



aun, se realizara un andlisis comparativo a través de ciertos parametros estadisticos, entre la
superficie anterior respecto de aquella obtenida a partir del modelo estructural, con el fin de
determinar si la primera tiene validez estructural y finalmente definir si es posible ocupar modelos
termo-mecanicos para restringir la geometria que esta estructura debiese tener en secciones
estructurales balanceadas, resolviendo de esta forma, el problema que existe al enraizar las

estructuras superficiales a un nivel de despegue que satisfaga el balanceo en dichos perfiles.

1.2. OBJETIVOS.

1.2.1. Objetivo general.

Establecer el rol del régimen termo-mecanico en la distribucion y estilo de la deformacion

en los Andes del Sur.

1.2.2. Objetivos especificos.

i.  Analizar la relacion entre las unidades geologicas y el arreglo estructural en superficie a lo

largo de los Andes del Sur.

ii.  Definir una superficie de detachment a partir de datos estructurales en secciones
balanceadas.

iii.  Generar una superficie de detachment conociendo el régimen termo-mecanico bajo los
Andes del Sur.

iv.  Evaluar la validez en el uso de modelos termo-mecanicos para la definicion de estructuras
de detachment en perfiles estructurales balanceados.

V. Analizar la distribucion de la deformacion a lo largo de los Andes del Sur.



1.3. UBICACION DEL AREA DE ESTUDIO.

El &rea de estudio se encuentra dentro del segmento de los Andes del Sur, entre los 33° y
45° de Lat. S, es decir, desde el norte de Santiago hasta Puerto Aysén. En cuanto a su longitud,

esta abarca tanto la fosa como el trasarco a lo largo de todo el cuadrangulo de interés (Figura 1.1).
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Figural.l: Mapa que muestra la ubicacion del area de estudio,
las ciudades principales, la velocidad de
convergencia y la segmentacion de primer orden
para la Cordillera de los Andes propuesta por
Tassara & Yéfiez (2003).



1.4. TRABAJOS ANTERIORES.

Si bien es cierto son muchos los trabajos que relacionan la estructura profunda del margen
andino con su expresion en superficie, pocos son los autores que han utilizado un modelo termo-
mecanico para establecer esta relacion. En este sentido, Giambiagi et al. (2015) construye el primer
perfil estructural que incorpora el régimen termal y mecéanico de la litdsfera a la latitud de 33,4° S
y menciona que zonas ductiles asociadas a la transicién fragil-ductil y ubicadas en la placa

continental, pueden servir como detachment para las fallas en superficie.

Posteriormente Echaurren et al. (2016), hace lo propio para la zona entre los 41° y 44° S,
proponiendo que la estratificacion composicional de la placa superior y el régimen termal,
determinan las propiedades reoldgicas de la litdsfera, cuya estructura termo-mecanica permite
identificar zonas de transicion fragil ductil, que corresponden a los limites donde decollements
corticales pueden ser nucleados y actuar como fallas maestras para la propagacion de la

deformacion en la corteza media y superior.

Para la construccion de un modelo termo-mecénico, es sumamente importante conocer la
estructura interna de la litdsfera, en este sentido, son los trabajos de Tassara et al. (2006) y Tassara
& Echaurren (2012), los que han definido una geometria en tres dimensiones para los diferentes

limites litosféricos en base a sus diferencias composicionales y de densidad.

Por otra parte, para calcular el régimen termal en un contexto de subduccién como el
andino, es el trabajo de Tassara & Morales (2013) el que unifica los diferentes conocimientos en
esta materia, a través de la construccion de un modelo termal de escala litosférica, asumiendo que
el gradiente geotérmico estd definido por un flujo de calor conductivo y con produccién
radiogénica, que depende de la estructura composicional de la corteza y el manto.

Ademas, imponen que la temperatura a la base de la litdsfera continental esta dictada por
una condicién particular. En este sentido, para la region ubicada al este de la interseccién entre el
limite astenosfera-litdsfera (LAB) y la placa oceanica subductada (SLAB), asumen que el LAB
corresponde a la interseccion de la astenosfera adiabatica con la litdsfera conductiva y la



temperatura queda definida por la temperatura potencial de la curva adiabatica en la superficie y
un gradiente adiabatico constante. Por su parte, la estructura termal al oeste de la interseccion
LAB-SLAB, esta controlada por la temperatura en la superficie interplaca, la que calcularon
considerando los siguientes factores: un flujo de calor proveniente de la losa subductada, friccién
en el megathrust y un factor de reduccion que depende de la velocidad de convergencia y la

geometria de subduccion.

Ahora bien, tanto Echaurren et al. (2016) como Giambiagi et al. (2015), ocupan el modelo
termal anterior, para obtener el comportamiento termo-mecéanico de la litésfera. Haciendo uso del
concepto de resistencia a la deformacion permanente (Burov & Diament, 1995; Tesauro et al.,
2009), lograron estimar el régimen mecanico de la litdsfera, que se encuentra segmentada en
funcion a diferencias en la densidad de las rocas en profunidad. En otras palabras, combinan un
modelo composicional con otro termal para predecir el comportamiento reoldgico de la litsfera,
para lo cual asumen que el maximo estrés diferencial actuando sobre la corteza continental, es
igual a 200 MPa (Coblentz & Richardson, 1996). De esta forma, obtienen areas de comportamiento

fragil y ductil, con las que predicen la ubicacion y geometria de las estructuras de detachment.

No solo en el orégeno andino se han aplicado modelos de este tipo, Tesauro et al. (2009)
hizo lo propio para el continente europeo, pero a diferencia del caso anterior, el régimen termal lo
estimo a partir de tomografias sismicas. Por su parte, la reologia de la litésfera también es estimada
con la curva de la resistencia a la deformacién permanente, de forma similar a los casos anteriores.
Es importante mencionar que este trabajo hace énfasis en todos los factores que pueden inducir
error en las estimaciones del régimen termo-mecéanico, tales como la diferencia entre la respuesta

de las rocas en la naturaleza con aquellas obtenidas en laboratorio.

Mas aun, Tesauro et al. (2009) propone que la gran variacién litolégica en la corteza puede
generar que esta capa sea ain mas débil en comparacion a resultados obtenidos considerando s6lo
un tipo litologico. Por otra parte, diferentes modelos termales, pueden incluso hacer variar la
profundidad de la transicion fragil-ddctil, lo que implica un cambio en el acople o desacople de la

litésfera
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2. MARCO TEORICO.

2.1. CONCEPTOS TERMALES Y MECANICOS.

2.1.1. Distribucion de la temperatura en una zona de subduccion.

Para simplificar los calculos y en funcién a lo propuesto por Tassara & Morales (2013), se
ha separado la zona de subduccién en dos areas. La primera corresponde a aquella region sobre la
porcioén de litdsfera oceanica que esta siendo subductada (SLAB), entre la fosa hasta el punto en
que el limite del manto litosférico (LAB) intercepta con la placa oceanica. La segunda es la que se
encuentra desde el punto de interseccion SLAB-LAB, hasta el limite del modelo de densidad de
Tassara & Echaurren (2012) (Figura 2.1). Para ambos casos, los limites inferiores son la condicion

de borde inferior, mientras que la topografia es la condicion de borde superior.

Litosfera

A2
Flujo de calor conductivo y produccion de calor
radiogénico

(Z102Z) uauneyd3 % eIeSSE] O[2POW W]

Figura2.1: Esquema las distintas fuentes de calor: produccion de calor por la friccion
entre las placas y fuente de calor de la base de la litdsfera (PCFB),
produccion de calor radiogénica en la litésfera (PCR). El area controlada
por el SLAB es Al, mientras que el area sobre el LAB es A2.

2.1.1.1. Temperatura sobre el SLAB

Para el primer caso, se ha considerado una geometria donde el SLAB subducta con un

angulo o (Figura. 2.2) cuya magnitud es baja a moderada. Debido a esto, el flujo de calor se puede



tratar como si fuese unidireccional y en direccion vertical (Molnar & England, 1990; Lamb, 2006).
Ademas, la distribucion de la temperatura al interior del bloque colgante depende de tres factores

que aportan calor y actian de forma independiente (Figura 2.1) (Molnar & England, 1990):

i.  Transferencia de calor convectiva en la base de la litdsfera y conductiva al interior de ella.
ii.  Aporte de calor radiogénico principalmente de la placa continental.

iii.  Aumento del calor producto del desplazamiento de los bloques a lo largo del megathrust.

(0.0) T=0

X
Bloque Colgante ‘

Figura 2.2: Geometria del megathrust. V corresponde a la velocidad de desplazamiento entre ambos
blogues, que, para el caso de una zona de subduccion, es la velocidad de convergencia
entre ambas placas. Modificado de Molnar & England (1990).

Ahora bien, debido a las simplificaciones anteriores la ecuacion de flujo de calor sera lineal
y los parametros anteriores pueden ser evaluados de forma independiente. De este modo, la

expresion matematica de acuerdo con lo propuesto por Molnar & England (1990) sera:

9T _ yp2p _ A
o = kVPT —VUT + 2 (1)

El primer término representa la conductividad al interior de la litésfera, el segundo la

produccion de calor debido al desplazamiento entre los bloques y el tercero, el aporte de calor
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radiogénico en la litésfera. De esta forma, a partir de (1) se resuelve la ecuacion de flujo de calor
considerando un estado estacionario o steady state, para la interfaz entre la placa oceénica y la
placa continental (Molnar & England, 1990; Tichelaar & Ruff, 1993; Peacock, 1996; England &
Wilkins, 2004), que sera la condicién de borde inferior del area Al (Figura 2.1).

Para estimar el primer término de la ecuacion (1), que considera la conductividad al interior
de la litésfera a partir de una fuente de calor en su base, se asume que para una profundidad zf en

el megathrust, la temperatura sera Qqz/K (Figura 2.3) y correspondera al valor en estado
estacionario (T¢(z¢)) (Molnar & England, 1990). No se considera produccion de calor en ningin
blogue por lo que el gradiente vertical de temperatura a lo largo de la falla debiera ser Ty /z.

Tampoco hay produccion de calor a lo largo de la falla por lo que el flujo de calor a ambos lados

de ella debiera ser KT /z;. A medida que el blogue inferior comienza a subductar, el flujo de calor

en la parte superior ird disminuyendo, es decir, habra perdida de calor debido a un flujo advectivo

(Molnar & England, 1990). Segun lo que proponen Molnar & England (1990), esa disminucién
debiese estar dada por bKTf/\/k_ = bKT//kus/V. Ahora bien, al igualar el flujo de calor entre

el bloque superior e inferior en el megathrust, se tiene que:
KTf R

Luego, si consideramos el sistema de la Figura 2.2 y siendo uf el punto en la interfaz entre

los bloques a una profundidad zf, resulta claro ver que z; = uf sin &, donde & representa el angulo

de subduccidn; en este caso, se tendra que la temperatura sera (Molnar & England, 1990):

Qozf/K

Tf - 1+bsiné,/ufV/k (3)
Notar que en la ecuacion (3), el valor de Ty representa la temperatura en estado

estacionario, cuyo valor disminuye en funcion al denominador, término que representa la

disminucion de la temperatura a lo largo del megathrust debido al proceso de subduccion.
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Figura 2.3: Transferencia de calor desde la base de la litésfera. Notar que
z corresponde a la profundidad del blogue superior y w a la
del bloque inferior. Modificado de Molnar & England (1990).

Por otra parte, el segundo término de la ecuacion (1), se obtiene considerando que la razon
de generacion de calor (por unidad de tiempo y por unidad de area) a lo largo de la falla, est& dado
por el producto entre el estrés de cizalle y la velocidad de convergencia: oV. Cuando se alcanza el
estado estacionario, la fraccion del calor que es conducido hacia arriba de la interfaz entre los
bloques, quedara definida como la temperatura en estado estacionario en la falla (T (z¢)), mientras
que el flujo de calor vertical debiera ser KTr/Z;, una vez que se asume que el flujo lateral es
despreciable. El flujo perpendicular a la interfaz, pero con direccion hacia el blogue yacente

(Figura 2.2), queda definido como —bKTr/,/ku,/V (Molnar & England, 1990) (Figura 2.4).

De esta forma, la diferencia de flujo de calor a lo largo de la falla debe ser oV, y por lo
tanto (Molnar & England, 1990):

KT;[1/z¢ + b/ Jkus V] =aV (4

oVze/K
Ty =—21= (5
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Finalmente, el tercer término de la ecuacién (1), simplemente es la produccién de calor
radiogénico en el bloque colgante (Figura 2.2), que en este caso estara en funcion de un

decaimiento radiogénico (y) y de la profundidad.
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Q=K bT
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ov= x(_}ﬂ?ﬁ_)
f ['13
5
Figura 2.4: Fuente de calor generada a partir de la friccion entre ambos
blogues. Modificado de Molnar & England (1990).

Lower Block
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Ahora bien, para alcanzar el estado estacionario donde se define la temperatura Ty, se
consideran dos tiempos caracteristicos tras los cuales se espera que el sistema alcance dicho valor.
El primero (t1), corresponde al tiempo necesario para que la region que inicialmente se encontraba
en la superficie de la Tierra, donde la temperatura (Ti) es igual a cero, alcance la temperatura en
un punto particular de la falla (uf) (Molnar & England, 1990). Considerando que la velocidad es

igual a la distancia sobre el tiempo, entonces t; sera (Molnar & England, 1990):

u

t, = 7f (6)
__ %

tl " Vsinsiné (7)

De este modo, para el caso de los Andes del Sur, donde la convergencia alcanza los 66
mm/afio (Sdrolias & Miiller, 2006; Ruegg et al., 2009), si se asume que la longitud de la zona de
interfaz entre la placa Sudamericana y la placa de Nazca es cercana a los 100 km, el valor de t;

sera cercano a 1,5 Ma.
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Por otra parte, la segunda constante de tiempo a tomar en cuenta es t» y esta relacionada al
intervalo necesario para calentar o enfriar un SLAB infinito de grosor Zs, cuya base tiene una
temperatura constante, mientras que, en la superficie, esta magnitud cambia de forma instantanea.

Para este caso, se tiene que (Molnar & England, 1990):

VA 2
=25
t2 - 2k (8)

El valor de k corresponde a la difusividad térmica, la que, en una zona de subduccién como
la andina, puede ser considerada como 1 mm?s?, por lo tanto, si se asume un grosor de 30 km para

el SLAB, la magnitud de t, sera cercana a 2,9 Ma.

Ahora bien, el valor de Teq se alcanza cuando el tiempo transcurrido es de
aproximadamente 2(t1+t2) (Molnar & England, 1990), es decir, si consideramos las estimaciones
anteriores, para el caso de los Andes del Sur, el tiempo necesario para alcanzar el estado de
equilibrio es aproximadamente 9 Ma, de esta forma, tomando en cuenta que el proceso de
subduccidn actual se ha mantenido relativamente constante los ultimos 10 Ma, el perfil termal

obtenido tras resolver (1) sera en estado estacionario.

En funcion de lo anterior y a lo propuesto por diferentes autores (Molnar & England, 1990;
Lamb, 2006), la temperatura en cualquier punto del area sobre el SLAB (A1) (Figura 2.1) estara
controlada por: el estrés de cizalla en la falla 0 megathrust (o); la velocidad de convergencia (V);
la conductividad termal promedio (K); un factor denominado S, que corresponde a la influencia
de la adveccidn en el sistema inducida por el SLAB; y por el aporte debido a la produccién de
calor radiogénico en la litosfera (A(z)). De esta forma, la expresion matematica para la temperatura
sera (Molnar & England, 1990; Lamb, 2006):

_ (Q0+0'V)Zf Qfo
==t ~Aw ©)

S=1+bsins [*¥ (10)
K

Ty
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De la ecuacion (5) se infiere en primer lugar, que esta es valida para cualquier punto sobre
la interfaz entre el SLAB y la placa continental, hasta la interseccion con el LAB (Figura 2.1); que
se define cuando el sistema se encuentra en estado estacionario; y que se compone de tres términos,
el primero y el segundo describen la temperatura considerando dos fuentes de calor: una en la base
de la litésfera que se transmite de forma conductiva y otra generada a partir de la friccion entre
ambos bloques, mientras que el tercero, simplemente representa el aporte generado a partir de la

produccion de calor radiogénico (Molnar & England, 1990).

2.1.1.2. Temperatura sobre el LAB

Para el segundo caso, es decir, cuando se evalua el perfil termal sobre el area del LAB (A2
en Figura 2.1), se asumen dos condiciones de borde: que la temperatura en la superficie de la
litosfera es cero y que, hacia su base, en el limite con la astenosfera adiabatica, es un valor dado
por la magnitud potencial de la curva adiabatica en superficie, mas un gradiente adiabatico
constante (Tassara & Morales, 2013) (Figura 2.5).

Temperatura § Distancia
20,70, T | T(2)=0

Litosfera

Z1

™M

Z [km]

yal T(z) = T1

Astenosfera

Figura 2.5:  Perfil termal para el caso del area sobre el LAB. Las flechas ascendentes muestran que el
flujo de calor es conductivo y unidireccional. A la izquierda se muestra la geoterma
adiabética 1D, de la cual se obtiene el valor T1. ZL corresponde a la profundidad del LAB,
ZM a la profundidad del Moho y ZI a la profundidad de la discontinuidad intracortical.
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Ahora bien, considerando las condiciones anteriores, los trabajos de diferentes autores
(Sandiford & Mclaren, 2002; Fox Maule et al., 2005; Tesauro et al., 2007) y que el limite inferior
del &rea Al se obtiene con la ecuacion del subcapitulo anterior, la ecuacion unidimensional del
perfil termal conductivo, para ambas areas y en funcion de la profundidad, dependera del calor
radiogénico en la litosfera (H) (A para el caso anterior), de la conductividad termal promedio de la
litdsfera (K), de la temperatura potencial (T1) y del decaimiento radiogénico (y), por lo que su

expresion matematica sera (Tassara in prep.):
Hy? 2\ |z Hy? =
T(Z) =%(1—ev>+z—(n —%(1—ev>> (11)

Notar que la ecuacion anterior, considera tanto la produccion de calor radiogénico al
interior de la litosfera como el flujo de calor proveniente desde debajo del area en el que dicho
calor es producido, donde el limite entre ambas regiones esta dado por el decaimiento radiogénico
Y, que depende de la composicién de las rocas al interior de la litésfera (Sandiford & Mclaren,
2002), por esta razon, para el modelo termal que se calculara a partir de la ecuacion (11), se ha
considerado que y varie en funcion al limite entre corteza superior e inferior que propone el modelo
de densidades de Tassara & Echaurren (2012), que ellos denominan como ICD, ya que actia como

proxy para la variacion composicional en la corteza superior.
2.1.2. Comportamiento mecanico en una zona de subduccion.

La respuesta reoldgica de las rocas que componen la litésfera, frente a un estrés desviatorio
dado (ou), esta controlada en un primer orden por dos factores principales: la profundidad y la
composicion de los minerales que las componen (Burov & Diament, 1995). El primero, define los
limites dentro de los cuales la litdsfera se comportara de manera fragil, elastica o ductil. El
segundo, determina los distintos niveles reolégicos en los cuales puede ser subdividida la litdsfera,

en funcion a la abundancia del mineral formador de roca més débil (Burov & Diament, 1995).

Para el caso de una litésfera con mas de un nivel composicional, Burov & Diament (1995),

proponen que para la combinacion de un numero dado de capas reologicas diferentes, es posible
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examinar la competencia de los distintos horizontes que han sido deformados tras un og
determinado. Ademas, postulan que el comportamiento de las rocas puede ser simplificado
evaluando la resistencia a la deformacion del mineral mas débil, a través de la curva que describe
las funciones matematicas para una respuesta fragil y ductil (Figura 2.6), donde las rocas se
comportaran de manera cuasi-elastica si oq esta bajo los limites de dicha envolvente y de manera

fragil o ddctil si estan fuera de ella y segun su profundidad (Burov & Diament, 1995; Tesauro et
al, 2009).

Estrés diferencial [MPa]

-2000 0 2000
20

Compresion Tension

50 +

£

o Transicién

g Frégil-Déctil
B

©

5

\06 Ley de Dorn o Power creep
a 100+

Figura2.6: Gréfico de estrés diferencial versus profundidad, que
muestra el comportamiento de la envolvente de la
resistencia a la deformacion permanente, compuesta
por la Ley de Byerlee y por la Ley de Dorn o de
reptacion (Power creep). Por convencion, valores
negativos de estrés son compresivos, mientras que los
positivos son tensionales. Modificado de Burov &
Diament (1995).

Ahora bien, el comportamiento fragil en las rocas corresponde al aumento lineal de la

deformacion o strain (g), tras la aplicacion de un esfuerzo o stress (o), donde el valor de &, es
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independiente de la temperatura y de acuerdo con Byerlee (1978), para rocas ya fracturadas, es
insensible a su composicion (Burov & Diament, 1995; Byerlee, 1978). En este sentido, Byerlee
(1978), define que, para el caso de rocas fracturadas que experimenten un deslizamiento como
resultado de la aplicacion de un estrés desviatorio dado, el estrés normal (o,,) sobre esas rocas sera
directamente proporcional al estrés de cizalle resultante (7), mientras que la pendiente de la curva
en un grafico entre ambos, define el coeficiente de friccion (u) entre las superficies que
experimentan el deslizamiento. De esta forma, bajo las condiciones antes mencionadas, el valor

del estrés de cizalle sera (Byerlee, 1978):

T=A+ Bo,
A
u=—+2~B
Un

Mas aln, el mismo autor, basado en la distribucion de una serie de datos dentro del grafico
T contra o, propone que para bajas (<200 MPa) y altas (>200 MPa) presiones, la relacion anterior

tendra dos ajustes diferentes (Byerlee, 1978):

T = 0,850,; 0, <200 MPa (12a)
T =0,5+0,60, 200MPa < g, <2000MPa (12b)

Notar que tanto (12a) como (12b) describen un comportamiento lineal y que sélo depende
de la presion en el medio. A bajas presiones, es decir, menores a 200 MPa, el regimen fragil queda
definido por (12a), mientras que a altas presiones (entre 200 y 2000 MPa), este comportamiento

es descrito por (12b).

Por otro lado, la deformacion ductil representa el decaimiento exponencial de la resistencia
a la deformacion, debido al incremento de la temperatura y a una respectiva disminucion en la
viscosidad del material (Burov & Diament, 1995; Tesauro et al., 2009), en otras palabras, al igual
que el comportamiento fragil, depende de la posicion, el tiempo y el strain rate (¢), pero en este
caso, € es una funcién que esta fuertemente controlada por la composicion de la roca, como se

puede observar en la siguiente ecuacion (Burov & Diament, 1995; Tesauro et al., 2009):
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(01— 03) = (¢4 tamyrerr)  (13)

Donde A’ es una constante del material, a es el tamafio del grano mineral, m es un
parametro establecido de forma experimental, H’ es la entalpia o energia de activacion, R es la
constante de los gases, n es un exponente del stress que depende del tipo de rocay T es la
temperatura. Notar que, para ambos casos, a1 Yy o3 son los esfuerzos principales maximo y minimo
respectivamente, y su diferencia corresponde al stress diferencial a4. Cabe destacar que la ecuacion
(9), es valida para los dos mecanismos de reptacion mas importantes que ocurren en la litosfera:
la reptacion por difusion, que depende del tamafio de grano del mineral, y para la reptacion por
dislocacion, que es controlada por la estructura cristalina de los componentes de la roca (Burov &
Diament, 1995). Sin embargo, para altos valores de stress, strain rate y tamafio de grano, el
segundo mecanismo es el que predomina, y de acuerdo con lo propuesto por diversos autores
(Kusznir & Park, 1987; Kusznir 1991), las condiciones estimadas de la litdsfera generalmente caen

en el campo de la reptacion por dislocacion (Burov & Diament, 1995).

Como se menciond en el capitulo termal, el sistema se encuentra en un estado estacionario
0 steady state, para estos casos, & deberia estar en equilibro con el flujo de estrés impuesto (Burov
& Diament, 1995). Si dicho flujo de estrés es menor que el strain ductil en estado estacionario, es
probable que no ocurra deformacidn ductil y se considera que el material tiene un comportamiento
elastico (Figura 2.7). De manera similar, cuando el sistema no alcanza la curva de resistencia a la
deformacion fragil, dada por el comportamiento elastico, no ocurre deformacion y la roca se

comportara de forma elastica (Burov & Diament, 1995).

En funcidén a lo anterior, la envolvente de resistencia a la deformacion es construida a partir

de (8a), (8b) y (9), quedando definida como o/ = o/ (x, y, t, £), tal que (Burov & Diament, 1995):

of = sign(e) min(|a®(x, y,t, ¢ sign(e))|, lo¢(x, t, v, €)1) (14)
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Notar que o” (ecuaciones 8a y 8b) y o¢ (ecuacion 9), son respectivamente, los limites
fragil y ddctil de la envolvente de la resistencia a la deformacion permanente, mientras que o/ es
el estrés final del sistema.

Estrés diferencial [MPa]
g max.

Corteza fragil

Corteza elastica

Corteza duictil

Profundidad [km]

Manto litosférico
elastico

Manto litosférico
duictil

Figura 2.7: Yield Strenght Envelope para el caso de una litésfera
cuya corteza y manto estan desacoplados (presencia
de una zona ductil entre ambas capas). En colores se
muestra el comportamiento que tendria una roca si
fuese sometida al maximo estrés disponible dentro

de un sistema tecténico en particular (Gmax.).

De esta forma, la curva obtenida permite localizar zonas competentes de la litosfera y
regiones de comportamiento fragil o ductil, tras la aplicacion de un esfuerzo desviatorio dado. Es
importante mencionar que existen ciertas incertezas en las estimaciones de la resistencia a la
deformacion, por ejemplo, ciertos autores (Chen & Molnar, 1983; Zoback et al., 1985; Lobkovsky,
1988; Bird, 1991; Lobkovsky & Kerchman, 1991), proponen que las diferencias composicionales
entre los distintos niveles en la litdsfera generan apariciones de zonas de debilidad cortical, las que
permiten un desacople mecanico del manto o de la baja corteza, debido a un flujo ductil en ellas.
Este desajuste, es esperado si el strenght ductil de la baja corteza estd controlado por una
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composicion cuya temperatura de activacion es mas baja que la temperatura de transicién entre la
corteza y el manto (Burov & Diament, 1995). Por otra parte, la edad de la placa (temperatura) y la
energia de activacion necesaria en el sistema, también son parametros que inducen incertezas en
la estimacion de la envolvente. En particular, tras ciertos millones de afios, la temperatura alcanza
el steady state y practicamente no modifica el comportamiento elastico con su variacion (Burov &
Diament, 1995).

2.2. CONCEPTOS ESTRUCTURALES Y PERFILES BALANCEADOS.

Un perfil estructural balanceado y su restitucién al estado no deformado, es una
metodologia que permite estudiar la deformacion de un area, determinando la validez de la seccion
estructural propuesta y con la que se puede calcular el acortamiento tecténico, el que sera minimo
debido a la erosion de las estructuras (Dahlstrom, 1969; Elliot, 1983; Marshak y Woodward, 1988).

Ahora bien, se define que un perfil estructural esta balanceado, cuando en su estado
deformado, muestra una serie de estructuras que pueden ser restauradas, de modo que la seccién
no deformada, cumpla con los siguientes requisitos (Giambiagi & Mescua, 2017): consistencia en
el largo de las capas, conservacion del largo de capas o areas, geometrias de fallas anteriores al

movimiento tienen que ser admisibles (con sentido geoldgico).

La construccion de perfiles balanceados se basa en los siguientes principios (Giambiagi &
Mescua, 2017):

i.  Se asume que no hay movimiento de material hacia afuera o dentro del plano en el que se
realiza la seccion, es decir, se considera que la deformacién es plana (plane strain).
ii.  Laseccion en su estado deformado debe ser viable. Esto significa, que debe representar las
estructuras observadas en la naturaleza de forma correcta, con trayectorias de fallas que
sean posibles, e igual numero de rampas (ramp) y planos (flat) en los bloques colgante y
yacente.
iii.  La restauracion de la seccion balanceada, a su estado previo, debe resultar en geometrias
razonables, es decir, deben ser admisibles. Asimismo, la forma de la base del bloque
colgante debe coincidir con la del techo del bloque yacente, de manera en que ambos
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encajen (template constraint). Si esto se cumple, el perfil restaurado sera considerado
admisible.

iv.  Conservacion de area.

v.  Contar con una historia cinematica fisicamente posible y que describa el desarrollo de las

estructuras desde el estado no deformado al deformado.

Anteriormente, el balanceo de perfiles se realizaba a través de relaciones trigpnométricas
definidas en ciertos tipos de pliegues asociados a fallas, los que s6lo generan geometrias de rampa-
plano: pliegues por flexion de falla, pliegues por propagacién de falla, pliegues por despegue
(Marshak & Woodward, 1988). No obstante, hoy en dia el modelamiento de secciones balanceadas
se realiza a través de diferentes algoritmos matematicos, los que permiten un mejor acercamiento
a las estructuras vistas en la naturaleza, ya que, con ellos, es posible generar geometrias de mayor
complejidad (Giambiagi & Mescua, 2017). Los principales algoritmos usados para modelar zonas
de gran deformacién son los pliegues de cizalla triangular (trishear), cizalla inclinada y flujo

paralelo a la falla. No obstante, el balanceo trigopnométrico todavia es ocupado en algunos casos.

2.2.1. Cizalla triangular (trishear).

Modelo propuesto por Erslev (1991) como una variacion de los pliegues formados por
propagacion de una falla. En este tipo de secciones, pliegues de gran amplitud ubicados en niveles
estructurales altos, se restringen y aprietan hacia abajo, hasta terminar en zonas de falla angostas
que separan blogues con escasa deformacién penetrativa, dando como resultado que la zona de
plegamiento vista desde un perfil se observe como triangular, mientras que la cizalla concentrada
en las zonas de falla se distribuye hacia arriba del punto de terminacion (Pt) formando los pliegues
(Figura 2.8). Dentro del area triangular de deformacion, el material se mueve en un campo de
velocidad que satisface las condiciones para esta magnitud en los bordes del tridngulo y por lo
tanto asegura la conservacion del area durante la deformacién (Hardy & Ford, 1997; Zehnder &
Allmendinger, 2000).

Segin Allmendinger et al. (2004), los parametros que controlan la geometria de los
pliegues que se obtendran son:
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i.  El'angulo de rampa de la falla
ii.  Posicion del punto de terminacion de la falla (tip point).
iii.  El angulo de trishear, entendido como el angulo apical de la zona triangular.
iv.  Lasimetria de la deformacion al interior de la zona triangular.
v.  Relacion entre propagacion (P) y desplazamiento (S) de la falla (P/S).

vi.  Cantidad de desplazamiento aplicado a la falla.

Zona de cizalla triangular

Figura 2.8: Esquema del modelo de trishear o cozalla triangular. Notar que el
punto de terminacion de la falla (Py) o tipline, estd ubicado en una
posicion inicial, previa al desplazamiento de la falla. Obtenido de
Giambiagi & Mescua (2017).

Es importante sefialar que la relacion P/S permite modelar diferentes geometrias dentro de
la zona triangular y, ademas, Allmendinger et al. (2004) propone que los tres tipos de pliegues
asociados a fallas (por flexion de falla, por propagacion de falla y por despegue), pueden obtenerse
en funcion de los parametros P y S. De esta forma se tiene que cuando P/S=0, genera geometrias
de pliegue por despegue, con un bajo valor de P/S, las geometrias seran por propagacion de falla,
mientras que altos valores de P/S, daran como resultado pliegues por flexion de falla.

2.2.2. Cizalla inclinada.

Método de balanceo propuesto originalmente por White et al. (1986) para determinar la
geometria de fallas normales listricas, a partir de la estructura de las capas en el bloque colgante

(Figura 2.9). No obstante, su uso puede extenderse a fallas dentro de un contexto compresivo,
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especialmente en el caso de inversiones tectonicas en fallas normales (Egan et al., 1999; Novoa et
al., 2000).

Figura 2.9: Esquema de cizalla inclinada. S corresponde al desplazamiento y d a los planos de cizalla.

La metodologia se basa en la aplicacién de cizalla simple en planos no paralelos a la
estratificacion (Fig. 2.9), dentro de los cuales, la roca se mueve sin deformacién interna,
adaptandose a la forma de la falla. La inclinacién de los planos de cizalla es arbitraria, es decir,
puede aplicarse con cualquier angulo, lo que naturalmente controla la forma final del pliegue
(Giambiagi & Mescua, 2017).

2.2.3. Flujo paralelo a la falla.

Modelo propuesto por Williams & Vann (1987), que se basa en el flujo laminar de
particulas sobre una rampa de falla (Egan et al., 1997), es decir, elementos discretos que componen

el bloque colgante, se mueven siguiendo vectores paralelos al plano de falla.

Para la solucién geométrica de este caso, el plano de falla se divide en dominios discretos
de inclinacion, los que estan separados por bisectrices (Giambiagi & Mescua, 2017). Las lineas de
flujo son construidas tras conectar puntos sobre los bisectores a igual distancia del plano de falla
(Fig. 2.10). De esta manera, se conservan longitudes de lineas y areas, pero no se conserva el

espesor de bancos.

En particular, este mecanismo involucra un deslizamiento flexural, al igual que los modelos

de propagacion y flexion de falla (Giambiagi & Mescua, 2017). Es importante destacar que, debido
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a su facil implementacién, puede utilizarse para modelar geometrias complejas que estén

relacionadas a corrimientos de bajo angulo y donde la traza de la falla sea con forma de rampa.

Bisectrices del cambio Lineas de flujo
Cizalla de inclinacién de la falla
Angular
\\ =
==

Figura 2.10: Modelo de flujo paralelo a la falla. Obtenido de Giambiagi &
Mescua (2017).

2.2.4. Restitucion y calculo de acortamiento

Se denomina restitucién al proceso que, a partir de una seccion estructural, lleva a obtener
la geometria de las capas anterior a su deformacion. Para ello, se debe modelar como fue la
evolucion de las estructuras, desde el comienzo de la deformacion a estudiar (Giambiagi &
Mescua, 2017).

Para lograr lo anterior, existen dos métodos de restitucion: por longitud de lineas y por
balanceo de &reas (Giambiagi & Mescua, 2017). El primer caso, implica conservacion de la
longitud de las lineas y las areas de los bancos. Para lograr lo anterior, se definen dos lineas
arbitrarias ubicadas en los extremos de la seccion (pin lines) (Fig. 2.11). A partir del pin line
ubicado en el antepais, se mide la longitud de los bancos en la seccion deformada y sefialando cada
quiebre de pendiente. Los cambios obtenidos se dibujan en el bloque autoéctono (Fig. 2.11), con

los que se mide el acortamiento aplicado para producir el pliegue estudiado.
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Por su parte, el balanceo por areas es un metodo que permite reconstituir secciones en las
que se observan variaciones de espesor en las capas o estructuras en rocas no estratificadas
(Giambiagi & Mescua, 2017). En este caso se asume que no hay cambios de volumen producto de

la deformacion (cambios en el area para una seccion de dos dimensiones) (Fig. 2.12).

Para realizar el calculo, se mide el area deformada por sobre un nivel referencial y regional.

De esta forma se tiene que (Giambiagi & Mescua, 2017):

a

Smin = n (15)
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Figura 2.11: Meétodo de restitucion por longitud de lineas.
A, B, C, D, E, corresponden a las lineas de
referencia o pin lines. Modificado de
Cristallini (2000).

donde Smin €s el acortamiento minimo, a es el area y h es la profundidad al nivel de despegue. En

funcién de lo anterior, pueden calcularse los siguientes valores:

I.  Smin, Si Se conoce la profundidad de despegue de la estructura.

ii.  h, sise calculd el acortamiento por conservacion de longitud de lineas.

Al igual que el balanceo de secciones, actualmente también existen algoritmos matematicos

que permiten hacer restituciones para obtener el acortamiento, cuyo fin es llevar lineas deformadas
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a la horizontal. Uno de estos métodos, es el algoritmo de deslizamiento flexural (flexural slip
unfolding), el que, a partir de una capa definida como referencia y una linea fija o pin line, permite
restituir la seccion (Figura 2.13) (Giambiagi & Mescua, 2017).

~ Topografia:

P s e '._T‘--H—.—.,,/.‘\—\

R e

S.. = alh

Profundidad de despegue conocida

Figura 2.12: Meétodo de restitucién por conservacién de
areas. Modificado de Cristallini (2000).

Figura 2.13: Restitucion por deslizamiento
flexural. La capa verde se
utiliza como referencia para dar
horizontalidad a la seccion,
manteniendo fijas las lineas de
referencia o pin lines. Notar que
las capas paralelas a la verde se
restituyen al igual que ella.
Obtenido de Giambiagi &
Mescua (2017).
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Otro método es la restitucion por cizalla simple (Fig. 2.14). La metodologia es bastante
simple y consiste en seleccionar una capa que serd restituida a la horizontal, donde los

desplazamientos que se le apliquen también son ejecutados a las demaés capas de la seccion.

Vertjeal Shear

B Restored Upper Bed

Resiff_d__l__ggm Bed|

Figura 2.14:  Método de restitucion por cizalla simple. En este
caso la direccion del movimiento es vertical.
Solo las capas paralelas a la de referencia se
restituyen a la horizontal. Obtenido de
Giambiagi & Mescua (2017).

Ahora bien, modelar una seccion de caracter regional, con gran cantidad de estructuras y
luego restituirla, puede ser una labor complicada, debido a ello, para estos casos suele realizarse
el modelado hacia adelante (forward modelling), el que consiste en comenzar el proceso a partir
de una geometria y estratigrafia pre-deformacion, para finalmente modelar las estructuras
siguiendo sus tiempos de actividad (Fig. 2.15) (Giambiagi & Mescua, 2017). Un ejemplo de ello
es lo que se muestra en la Figura 2.15, que contiene la evolucién de un sector de la Cordillera de
los Andes desde el Cretécico Tardio hasta el Mioceno Temprano, en ella se observa que, para cada

periodo de tiempo, s6lo se activan aquellas fallas que se mantienen luego de la restitucion.
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Figura 2.15: Ejemplo de restitucion regional a través de un forward modelling
(Giambiagi et al, 2014). Notar que cada estructura tiene un tiempo de
activacion diferente, en funcion al proceso geotectdnico que ocurrid
durante ese periodo.

De esta forma, se pueden comparar diferentes mecanismos de deformacion o modelos de
evolucion, gracias a la variacion en los distintos algoritmos de balanceo de secciones, con el fin
de obtener la geometria mas cercana a la de cada estructura observada. Es importante tener en
cuenta que cada seccion restituida con un forward modelling, es contrastada con los datos de
campo para evaluar su ajuste a ellos (Giambiagi & Mescua, 2017). Finalmente, se tiene que una
seccion estructural balanceada sera geoldgicamente valida, puesto que representa la evolucion

tectonica para ese perfil en particular, mostrando coherencia geoldgica en cada periodo a evaluar.
2.2.5. Incertidumbres y estimacion del error en secciones balanceadas.

De acuerdo con Judge & Allmendinger (2011) y Allmendinger & Judge (2013), existen
varias incertidumbres en los datos que se utilizan para construir secciones balanceadas. Por
ejemplo, los espesores de las unidades involucradas en la deformacién se obtienen de perfiles
estratigraficos medidos en terreno o a partir de relaciones trigonométricas en mapas geologicos
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(Giambiagi & Mescua, 2017), debido a esto, los valores tienen un error asociado a su obtencion.
Otro caso de incertidumbre es que la profundidad del nivel de despegue es poco conocida, mas
aun, se le determina a partir de ensayo y error en el modelado cinematico y/o a partir de datos

geofisicos.

Por otra parte, las variaciones en la geometria de la deformacion, inducida por la erosion
de estructuras, también conlleva un error asociado. Ademas, las estructuras de menor tamafio que
no se incluyen en la seccion, debido a la escala de trabajo, pueden absorber parte del acortamiento
tectonico, el que no esta incorporado en el caso del balanceo por conservacion de longitudes de

lineas (Giambiagi y Mescua, 2017).

Un método para obtener una estimacion del error asociado a un calculo de acortamiento a
partir del balanceo por areas fue propuesto por Judge & Allmendinger (2011), el que consiste en
construir un poligono con la forma de la seccion deformada, asociando a cada punto un error que
dependeré de la certeza con la que se pueda ubicar su posicion (Fig. 2.16). Por ejemplo, aquellos
puntos que correspondan a contactos entre unidades observados en superficie van a tener un
pequefio error asociado, mientras que los puntos relacionados con el nivel de despegue o con
estructuras erosionadas, van a tener una mayor magnitud en el error (Judge & Allmendinger,
2011).
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Figura 2.16: Esquema que representa graficamente el método para obtener la estimacién del error
asociado a un calculo del acortamiento a partir del balanceo por conservacion de areas.
Obtenido de Judge y Allmendinger (2011).
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Es importante mencionar gque el poligono construido con la forma de la seccion deformada
se define a partir de los espesores involucrados en cada uno de sus extremos y de la longitud de
ellos. Ahora bien, como las areas de cada seccion pueden calcularse analiticamente, es posible
propagar los errores y obtener un error asociado al célculo del acortamiento (Judge &
Allmendinger, 2011).

Considerando lo visto en este subcapitulo, aquellas secciones balanceadas que tengan
menor error asociado, es decir, aquellas que consideren una mayor cantidad de datos superficiales
y ademas tengan mayor restriccion para definir las superficies de despegue (relacionado con la
cantidad de datos geofisicos), seran mas apropiadas para construir una superficie de mega

despegue gue contenga un menor error asociado al calculo del balance estructural.



31

3. MARCO GEOLOGICO

3.1. GENERALIDADES.

El &rea de estudio esta subdividida en cuatro unidades morfoestructurales principales:
Cordillera de la Costa, Depresion Central, Cordillera Principal y Cordillera Norpatagdnica (Figura
3.1) (Charrier et al., 2007). A su vez, estas regiones se conforman por diferentes provincias
estructurales (Jordan et al., 1983; Kley et al., 1999), que son el manifiesto de distintas historias
evolutivas a lo largo del margen andino y que, ademas, son consecuencia del acortamiento cortical
generado por la acumulacion de strain tras la aplicacion de los esfuerzos asociados al proceso de
subduccion (Isacks 1988; Sheffels, 1990; Allmendinger et al., 1997), generando una serie de fajas
corridas y plegadas en el flanco oriental del or6geno, las que se constituyen principalmente por
estructuras de vergencia este y que evidencian que el transporte tectonico ha ocurrido
principalmente en esa direccion (Isacks, 1988; Allmendinger et al., 1990; Allmendinger &
Gubbels, 1996; Ramos et al., 1996; Allmendinger & Zapata, 2000; Cristallini & Ramos, 2000;
Giambiagi & Ramos, 2002; McQuarrie, 2002; Giambiagi et al., 2003a; Ramos et al., 2004;
Arriagada et al., 2006; Vergés et al., 2007; McQuarrie et al., 2008; Farias et al., 2010).

Ahora bien, ciertos autores han propuesto que las estructuras de detachment relacionadas
a la deformacion concentrada al este de los Andes, es decir, aquellas superficies que actian como
despegue para los corrimientos que constituyen a todas las fajas corridas y plegadas en este sector,
parecieran ser las de mayor importancia en el control de la actual cordillera, puesto que el frente
de deformacion se encuentra en el limite oriental de estas provincias estructurales, como ocurre en
varios otros cordones montafiosos en el mundo (Cook & Varsek, 1994; Farias et al., 2010). Mas
aun, la relevancia de conocer la profundidad y geometria de estas zonas de cizalle, reside en que
definen las condiciones de borde para la restitucion estructural, en otras palabras, no saber las
caracteristicas de estas estructuras, puede llevar a sobreestimar o subestimar el acortamiento

cortical minimo (Farias et al., 2010).

Por otra parte, la evolucion tectonica de los Andes puede ser dividida en dos grandes etapas

(Charrier et al., 2007). La primera, estd estrechamente relacionada con la acrecion de maltiples
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terrenos durante el Paleozoico, los que hoy en dia conforman el basamento del or6geno andino
(Ramos et al., 1986; Mpodozis & Ramos, 1989). Mientras que la segunda, corresponde a la
formacién de la Cordillera de los Andes producto de la dindmica del proceso de subduccion, el
que se ha mantenido con ciertas variaciones, desde el Mesozoico hasta el Cenozoico (Uliana et al.,
1989; Charrier et al., 2007).

35.59S

38.5°S

41.5°

Leyenda
A Fosa

MORFOESTRUCTURAS

[7] Cordillera de la Costa

[ | Cordillera Frontal

[ | Cordillera Patagdnica Norte
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[ | Cuenca Neuquina

[ 1 valle Central
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Figura 3.1: Mapa del area de estudio con las diferentes unidades morfoestructurales a lo largo de
ella. Es importante mencionar que hacia el este de la Cordillera Principal y Cordillera
Norpatagdnica Norte, se encuentran las cuencas de antepais y las zonas de precordillera
que también absorben deformacion cortical. En particular, entre la Cordillera Principal
y la Cordillera Frontal, contintia el sistema de fajas corridas y plegadas del Aconcagua
(Giambiagi et al., 2014). Ademas, se incluye a la Cuenca Neuquina por formar parte de
la precordillera y absorber gran parte de la deformacion a esas latitudes.
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3.2. GEOLOGIA DE UNIDADES MORFOESTRUCTURALES.

3.2.1. Cordillera de la Costa.

Hacia el norte del area de estudio (33° a 34° S), esta unidad morfoestructural puede ser
subdividida en un flanco oriental y otro occidental. EI primero es de baja topografia (<500 m) y
esta constituido por terrazas de abrasion marina del Plioceno Inferior al Pleistoceno (Wall et al.,
1996; Rodriguez et al., 2012), que han sido depositadas sobre basamento igneo metamorfico del
Paleozoico Tardio al Jurasico Medio (Sellés & Gana, 2001). Por su parte el sector oriental, tiene
altitudes que alcanzan los 2000 m y esta conformado por plutones cretacicos y rocas sedimentarias
y volcanicas del Jurésico Inferior al Cretacico Superior (Giambiagi et al., 2014; Charrier et al.,
2007).

Entre los 35° y 37° S, continda aflorando el complejo metamorfico acrecionario
paleozoico, compuesto principalmente por rocas meta-sedimentarias con bajo grado de
metamorfismo (Hervé et al., 2003), el que es intruido por la franja plutonica del Paleozoico Tardio
del Batolito Costero del Sur (Parada et al., 2007). Junto con ello, persiste el desarrollo de cuencas
nedgenas al oeste de la Cordillera de la Costa (Becerra et al., 2013). En particular, se encuentra la
cuenca de Arauco, compuesta por depdsitos marinos, costeros y fluviales, los que han sido
afectados por estructuras tanto extensionales como compresivas (Becerra et al., 2013), donde
incluso secuencias Pliocenas muestran ciertos rasgos indicativos de reactivacion inversa en sus
estructuras, manifestados, por ejemplo, en la gran variacion de sus espesores (Melnick & Echtler,
2006).

Finalmente, hacia el sur del area de estudio (38° a 45° S), la cuenca de Valdivia concentra
las distintas subsidencias que han ocurrido desde el Cretécico hasta el Mioceno (Gonzélez, 1989;
Melnick et al., 2006 a y b; Becerra et al., 2013). Junto con ello, se observan diversas plataformas
costeras de offshore constituidas por secuencias marinas que se depositaron entre el Cretacico
Tardio al Plioceno (Gonzalez, 1989). Por su parte, afloran las dltimas rocas del basamento

metamorfico paleozoico, las que mantienen su relacion de contacto con el Batolito Costero del
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Sur, pero esta vez, se depositan localmente rocas volcanicas del Oligoceno al Mioceno (Mufioz et
al., 2000; Thomson & Hervé, 2002; Parada et al., 2007).

3.2.2. Depresion Central.

En general esta unidad morfoestructural concentra gran parte de la sedimentacion reciente
y ademas actla como depocentro de ciertas secuencias cenozoicas. Junto con ello, se ubica entre
los 500 m a 700 m sobre el nivel del mar, separando la Cordillera de la Costa de la Cordillera
Principal (Lavenu & Cembrano, 1999; Giambiagi et al., 2014). Respecto al limite oriental de este
valle longitudinal, entre los 33° a los 36° S, pareciera ser un importante escarpe de una gran traza
de falla (Lavenu & Cembrano, 1999), mientras que, entre los 38°y 46° S, esta morfo-estructura se
une con el arco volcanico a través del sistema de fallas Liquifie-Ofqui (SFLO) (Lavenu &
Cembrano, 1999). Pese a lo anterior y a que tanto la Cordillera Principal como la Depresion Central
sean paralelas, su actual limite no corresponde a un lineamiento activo (Lavenu & Cembrano,
1999).

En cuanto a las rocas que la conforman, hacia el norte del area de estudio, consiste en una
cobertura de ignimbritas y sedimentos cuaternarios, cuyo espesor es maximo en el valle de
Santiago y alcanza una potencia cercana a los 500 m (Araneda et al., 2000). EI basamento de la
Depresion Central a estas latitudes esta conformado hacia el oeste por rocas mesozoicas, mientras

que hacia el este se constituye por secuencias cenozoicas (Araneda et al., 2000; Farias et al., 2008).

En el centro-sur del area de estudio (~ 39° S), son exhumados los depocentros de las
cuencas de Osorno y Llanquihue, rellanadas por secuencias sedimentarias y volcanicas miocenas,
producto de la accion del SFLO (Lavenu & Cembrano, 1999). Ademas, unidades paledgenas estan
cubiertas en disconformidad por sedimentos fluviales del Mioceno y Plioceno, asociados a la

actividad del arco volcanico durante el Plioceno y el Cuaternario (Ramos et al., 2014).

Finalmente, hacia los 40° a 45° S, esta unidad morfoestructural separa a la Isla Grande de
Chiloé del Golfo de Ancud y constituye una prolongaciéon de las cuencas de Osorno y Llanquihue
(McDonough et al.,, 1997). Ademds, se compone de rocas volcanoclasticas cenozoicas Yy
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sedimentos glaciales, que rellenan un depocentro de 70 km de ancho y paralelo a la fosa (Jordan
et al., 2001; Duhart & Adriasola, 2008). Hacia el este de esta depresion, se encuentra el Batolito
Norpatagdnico, que representa el arco de la Cordillera de los Andes a estas latitudes y es donde el
SFLO se manifiesta (Lavenu & Cembrano, 1999; Lange et al., 2008).

3.2.3. Cordillera Principal.

Al igual que la Cordillera de la Costa, este cordon montafioso se subdivide en un flanco
oriental y otro occidental (Farias et al., 2008; Giambiagi et al., 2014; Tapia et al., 2015). En el
sector septentrional, las rocas ubicadas al oeste son principalmente secuencias cenozoicas que
exhiben gran deformacion (Farias et al., 2008), este es el caso de la cuenca extensional de Abanico,
que es rellenada por depositos volcanoclasticos del Eoceno al Oligoceno y presenta evidencias de
inversion tectonica hacia finales del Oligoceno y principios del Mioceno (Charrier et al., 2002).
En la zona media de la cuenca de Abanico, dominan las rocas volcanicas de la Formacion
Farellones, las que fueron depositadas durante el Mioceno Medio y al igual que las unidades
anteriores, se encuentra plegada, excepto en sus limites, donde se dispone en disconformidad o a
través de estratos de crecimiento respecto de la Formacion Abanico (Charrier et al., 2002; Fock et
al., 2006). Es importante destacar que la cuenca extensional de intra-arco del Eoceno-Oligoceno,
se extiende a una latitud cercana a los 38° S, donde las rocas que la constituyen son de la Formacion
Cura-Mallin (Tapia et al., 2015).

Por su parte, el flanco este de la Cordillera Principal consiste en una potente secuencia
mesozoica conformada por rocas sedimentarias, las que fueron depositadas en la parte norte de la
cuenca de tras arco de Neuquén (Uliana et al., 1989; Giambiagi et al., 2003b). Al igual que para
el caso occidental, esta zona también absorbe deformacion, la que se manifiesta en la faja corrida
y plegada del Aconcagua (Giambiagi et al., 2003a), que ha acomodado la mayor parte del
acortamiento cortical en esta regién, desde los 16 Ma. (Giambiagi & Ramos, 2002; Giambiagi et
al., 2003a; Ramos et al., 2004). Es importante mencionar hacia el este de esta area, se encuentran
los ultimos rasgos topograficos de la Cordillera Frontal (Figura 3.1), que a estas latitudes
corresponden a las sierras del Cordon de Portillo, donde rocas metamorficas proterozoicas,
depdsitos marinos del Paleozoico Tardio, granitoides del Carbonifero-Pérmico y rocas volcéanicas
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del Pérmico-Triasico afloran (Polanski, 1964) y son levantadas por varias fallas de vergencia este

pertenecientes al sistema de fallas de Portillo (SFP) (Giambiagi et al., 2014).

Finalmente, hacia el sur, entre los 36° y 38°S, la Cordillera Principal se caracteriza por dos
sectores principales, la faja plegada y corrida de Guariacos, que deforma secuencias Oligocenas y
Miocenas de la cuenca de Cura-Mallin y la fosa de Loncopué, que se encuentra inmediatamente al
sureste y que es rellenada por rocas Pliocenas y Cuaternarias, que cubren una serie de depocentros
Jurasicos a Miocenos de 3000 a 8000 m de espesor (Rojas Vera et al., 2010). No obstante, al norte
y al sur de estas provincias estructurales principales, se ubican las fajas corridas y plegadas de
Chos Malal y Agrio respectivamente, las que ambos casos deforman secuencias Mesozoicas en

superficie (Rojas Vera et al., 2014).

3.2.4. Cordillera Norpatagonica.

Unidad morfoestructural que corresponde a la continuacion de la Cordillera Principal al sur
de los 38° S y que se compone de una gran cantidad de estratovolcanes que estan relacionados a
la actividad del SFLO (Lavenu & Cembrano, 1999; Cembrano et al., 2000).

Hacia el norte, la constituyen plutones Cretacicos que afloran junto al basamento
Paleozoico (Pankhurst et al., 1999) y de intrusivos Mesozoicos con un emplazamiento claramente
controlado por el SFLO (Munizaga et al., 1988). Ambos complejos igneo-metamorficos estan
cubiertos por rocas Oligocenas y Miocenas de la Formacion Cura-Mallin, conformada por
secuencias volcanicas y volcanoclasticas que estan en interdigitacion con depositos lacustres y
deltaicos (Jordan et al., 2001). Ademas, hacia el este del cordon principal, Franzese et al. (2011)
describi6 el depocentro de Aluming, el que es relativamente contemporaneo y esta constituido por
sedimentos cristalinos derivados del basamento, de rocas volcéanicas y volcanoclasticas. Hacia el
este, cercano a la zona de precordillera, se encuentra la cuenca de Collon Cura, que separa el area
cubierta por sedimentos Oligocenos y Miocenos de la Precordillera Norpatagonica (Ramos et al.,
2014). En particular, la cuenca anterior esta conformada por tufitas, ignimbritas y depoésitos
fluviales retrabajados, incluyendo la Formacion Chimehuin que incorpora a las secuencias de
Collon Curay a la Formacion Rio Negro de edad Pliocena (Cucchi & Leanza, 2005).
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Es importante mencionar que, hacia el este del cordon montafioso principal, se encuentra
la antes mencionada, Precordillera Norpatagonica y que se subdivide en dos sectores principales
(Ramos et al., 2014). Uno occidental con secuencias Nedgenas muy plegadas y otro oriental donde
depocentros Triasicos estan parcialmente invertidos en superficie (Franzese & Spalleti, 2001;
Garcia Morabito et al., 2011, D’Elia et al., 2012). Este sistema, ha sido descrito como una faja

corrida y plegada de piel delgada con estructuras de vergencia oeste (Garcia Morabito et al., 2011).

En el sur de este sistema morfoestructural (40° a 45° S), continta aflorando el Batolito
Patagdnico junto al basamento Paleozoico (Pankhurst et al., 1992), que son levantados sobre una
potente sucesion volcanoclastica Miocena (Giacosa et al., 2001). Lo anterior, corresponde al
nacleo de la faja corrida y plegada de la Cordillera Norpatagénica, que a estas latitudes se
desarrolla principalmente en el flanco oriental de la cordillera principal, con una deformacion de
piel gruesa y estructuras de vergencia este (Ramos & Cortés, 1984; Giacosa et al., 2001), que
levantan granitoides Jurasicos, Cretacicos y Cenozoicos (Giacosa et al., 2001). Por otro lado, el
flanco occidental de este sistema morfoestructural esta controlado por el SFLO, donde batolitos
Miocenos muestran un claro gradiente de exhumacion N-S (Glodny et al., 2008).

3.3. ESTILOS Y SISTEMAS ESTRUCTURALES.

Una unidad morfoestructural posee un estilo de deformacion particular (Rolleri, 1975),
dado por una serie de sistemas de fallas y pliegues que la conforman. En este sentido, para cada
una, se han descrito ciertos rasgos o estilos estructurales que las definen y permiten establecer sus

limites (Figura 3.2).

3.3.1. Cordillera Principal

3.3.1.1. Frente Occidental.

Ubicada entre los 32° y 34°S (Figura 3.2), la caracteristica estructural principal de esta

region es la inversion de la cuenca extensional de Abanico (Giambiagi et al., 2014), para la que se
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han propuesto dos mecanismos principales, uno al sur que ocurre en fallas con vergencia opuesta
en ambos extremos de la cuenca (Fock et al., 2006) y otro al norte, en donde solo se han invertido
las estructuras en el flanco occidental (Godoy et al., 1999), lo que en consecuencia ha
desencadenado el levantamiento del cordén montafioso al este de Santiago y que representa al
corrimiento occidental de la Cordillera Principal (Giambiagi et al., 2014), que ademas incorpora
las fallas de Infiernillo y San Ramoén (Godoy et al., 1999; Fock et al., 2006).

En particular, para la falla San Ramon, Rauld et al. (2006) y Armijo et al. (2010), han
descrito que tiene actividad Holocena. Ademas, Godoy et al. (1999), defini6 el blogue colgante de
esta estructura como un par sinclinal-anticlinal apretado e interpreté que su origen se debe a una

rampa de basamento bajo el Frente Occidental.

Finalmente, hacia el este de esta provincia estructural, se encuentra el Sistema de Fallas de
Chacayal, que se compone de estructuras inversas con vergencia al este y que marcan el limite
entre el sector occidental y oriental de la Cordillera Principal (Giambiagi & Ramos, 2002). Este
sistema de corrimientos que levanta una espesa secuencia sedimentaria del Jurasico Superior se
ubica desde el rio Las Cuevas (32°50° S) hasta el rio Maipo (34°10” S), en una traza que recorre
mas de 150 km y que corresponde a la estructura mas importante de este sector (Giambiagi et al.,
2014).

3.3.1.2. Faja Corrida y Plegada de Aconcagua.

Ubicada en el sector oriental de la Cordillera Principal, entre los 32°30 y 34° S (Figura
3.2), tradicionalmente ha sido considerada como un ejemplo de tectdnica de piel delgada (Ramos,
1988; Cegarra & Ramos, 1996), sin embargo, Giambiagi & Ramos (2003), han descrito abruptos
cambios en la estratigrafia, buttressing e interferencia de estructuras con diferentes rumbos,
evidencias que en conjunto sustentan que esta provincia estructural tiene un comportamiento

hibrido entre tectonica de piel delgada y piel gruesa.
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Figura 3.2: Mapa de provincias estructurales. FOCP Frente Occidental de la Cordillera Principal,
ACFCP Faja Corrida y Plegada de Aconcagua, SFP Sistema de Fallas de Portillo, MFCP
Faja Corrida y Plegada de Malargiie, CMFCP Faja Corrida y Plegada de Chos Malal,
GFCP Faja Corrida y Plegada de Guafiacos, AFCP Faja Corrida y Plegada del Agrio, FL
Fosa de Loncopué, FBA Fosa Biobio-Aluminé, ANFCP Faja Corrida y Plegada de los
Andes Norpatagénicos, SP Sistema de Precordillera, AP Antepais Patagonico.

La AFCP se subdivide en tres sectores (Giambiagi & Ramos, 2003): occidental, central y
oriental. En el primero afloran unidades Nedgenas sin-tecténicas que comprenden toda la cuenca
de antepais de Alto Tunuyéan (Giambiagi & Ramos, 2003). Se extiende desde los 33°30° a34° Sy
consiste en capas afectadas por fallas inversas con un estilo de piel delgada, relacionadas a una
estructura de despegue desarrollada en limolitas del Cretacico Superior (Giambiagi & Ramos,
2003). Dentro de esta zona se encuentran ciertas estructuras, como el corrimiento Chileno,
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asociadas a disconformidades sin-tecténicas y que indican sedimentacidn sobre esta falla inversa
(Giambiagi & Ramos, 2003).

El sector central, tiene una gran extension hacia el norte de esta provincia, pero hacia el sur
se vuelve cada vez més delgada, hasta desaparecer cerca del VVolcan Marmolejo, donde es cortada
por el corrimiento Morado (Giambiagi & Ramos 2003). Se caracteriza por una serie de fallas
inversas de bajo angulo que en conjunto construyen una geometria de flat-ramp, donde los planos
corresponden a niveles de despegue localizados en evaporitas del Jurasico Superior y calizas del
Cretacico Inferior (Giambiagi & Ramos, 2003). Todas estas caracteristicas permiten definir el
estilo estructural de esta region como de piel delgada. Ademas, pese a que en su mayoria las
estructuras son mas jovenes hacia el este, es comun observar corrimientos que cortan a estructuras
previamente desarrolladas, por lo que se ha interpretado que esta area tuvo una secuencia de
corrimientos que avanzaron y se propagaron con periodos constantes de emplazamiento de

estructuras inversas fuera de secuencia (Giambiagi & Ramos, 2003).

Por altimo, el sector oriental esta dominado por pliegues abiertos con una tendencia NNW-
SSE y fallas N-S, donde la mayor parte de estas estructuras cortan a pliegues previamente
desarrollados y tienen vergencia este, excepto un retro corrimiento ubicado en el limite de Chile
con Argentina, cuyas fallas tienen vergencia oeste (Giambiagi & Ramos, 2003). Puesto que el
basamento no aflora, su rol es inferido a partir de la geometria de las estructuras, secuencias de rift
y grandes variaciones en el espesor de los depdsitos Mesozoicos deformados (Giambiagi &
Ramos, 2003). En este sentido, Giambiagi & Ramos (2002) han propuesto un corrimiento de
basamento de bajo angulo, generado luego de la inversion del rift Mesozoico, que permite conectar
el acortamiento en la cobertura con el que se ha desarrollado en el basamento (Giambiagi &
Ramos, 2003).

3.3.1.3. Faja Corrida y Plegada de Guafiacos.
Provincia estructural ubicada entre los 36°50° y 37°50” S (Figura 3.2) y que comprende el

ualtimo sector de la Cordillera Principal. Se compone de amplios pliegues asociados generalmente

con fallas inversas de alto angulo, que alternan con pliegues de menor longitud de onda
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relacionados con corrimientos de bajo angulo, los que en conjunto le otorgan un estilo estructural
de piel gruesa (Folguera et al., 2006a). En particular, las fallas de alto angulo deforman a unidades
volcéanicas Miocenas y Cuaternarias de espesor variable, tienen vergencia este y ademas cortan
secuencias que fueron previamente levantadas por corrimientos desde el Cretacico al Mioceno
(Folguera et al., 2006a; Folguera et al., 2006b). Por su parte, las estructuras de bajo angulo
involucran secuencias sedimentarias no marinas, que muestran offsets inversos y que son parte de

una secuencia de l6bulos de abanicos (Folguera et al., 2006a).

La génesis de la parte occidental de esta provincia estructural esta relacionada con la
inversion de la cuenca Miocena de Cura-Mallin (Burns, 2002), donde las fallas en la vertiente
chilena estuvieron activas durante el Mioceno Superior (Niemeyer & Mufioz, 1983; Melnick et
al., 2006). Posteriormente, durante el Plioceno al Cuaternario, la GFCP actué como un abanico de
corrimientos fuera de secuencia (Folguera et al., 2006b), que probablemente erosioné tanto el arco
volcanico del Plioceno-Cuaternario, como estructuras de piel delgada formadas durante el

Mioceno Superior (Folguera et al., 2006b).

3.3.2. Cordillera Frontal.

3.3.2.1. Sistema de Fallas de Portillo.

Tramo final de la Cordillera Frontal, ubicado al este de la AFCP entre los 32° y 33°50° S
(Figura 3.2), que levanta el bloque de basamento pre Jurasico a través de una serie de fallas
inversas con vergencia E, que ponen en contacto a estas rocas con secuencias sedimentarias del
Mioceno Medio al Cuaternario, y que estan ubicadas en la cuenca de antepais (Giambiagi et al.,
2003). En general, las estructuras tienen una tendencia NNE en el norte, a NNW hacia el sur
(Giambiagi et al., 2009) y probablemente estan relacionadas a un nivel de detachment ubicado en
la transicion fragil-ductil de la corteza (15 a 20 km de profundidad), que, en primera instancia
enraiza la deformacion superficial y ademéas permite propagar el acortamiento al interior de la
Cordillera Frontal (Giambiagi et al., 2009).
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3.3.3. Cuenca Neuquina.

3.3.3.1. Faja Corrida y Plegada de Malargue.

Corddn montafioso ubicado entre los 34° a 36° S (Figura 3.2), conformado por estructuras
que involucran el basamento y que cuya caracteristica principal, esta relacionada a la disminucion
del acortamiento cortical minimo hacia el sur (Kozlowski et al., 1993; Giambiagi et al., 2009). El
estilo estructural es mixto y varia entre piel delgada y piel gruesa (Kozlowski et al., 1993; Manceda
& Figueroa, 1995; Giambiagi et al., 2008). Kozlowski et al. (1993) propuso tres divisiones internas
para esta unidad, basado en el estilo de la deformacion al interior de ella, no obstante estudios
posteriores de Giambiagi et al. (2008) consideran dos: una occidental y otra oriental, cuyo limite
esta marcado por el lineamiento NNW Borboll6n-La Manga, relacionado a la falla maestra La

Manga del sistema de rift Mesozoico (Giambiagi et al., 2008).

En particular, el sector oriental se compone de un sistema emergente de corrimientos
frontales, compuesto por una serie de fallas inversas de orientacion N-S a NNW, que deforman
secuencias Cretéacicas a Nedgenas en un ciclo tectonico de piel delgada (Giambiagi et al., 2008).
Al menos dos superficies de despegue se han desarrollado regionalmente en este flanco oriental y
que sostienen la arquitectura antes mencionada, el mas profundo se ubica hacia la base de una
secuencia del Cretacico Superior hacia el norte de la region, mientras que la mas somera, se
localiza hacia el techo de las capas anteriores (Giambiagi et al., 2008). Junto con ello, Giambiagi
et al. (2008), identifica tres corrimientos principales: las fallas del Sosneado, Meson y Alquitran,

que se levantan a partir del primer nivel de despegue descrito.

El sector occidental, corresponde principalmente a secuencias de rift del Triasico Superior-
Jurésico Inferior, que se disponen sobre depdsitos del Jurdsico Medio al Cretacico Inferior
(Giambiagi et al., 2008). Las rocas del Cretacico Superior y Paledgenas han sido erosionadas y los
estratos sin-orogénicos del Nedgeno no fueron depositados. Respecto a la deformacidn, Fortunatti
& Dimieri (2002) proponen una serie de retro corrimientos relacionados a estructuras del
basamento. En particular, para esta region el patron estructural tiene dos tendencias principales:
pliegues NNE con fallas subordinadas; y un sistema de pliegues y fallas de rumbo N a NNW
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(Giambiagi et al., 2008). Junto con lo anterior, este sector se caracteriza por una combinacion de
dos estilos de deformacidn, que comprenden pliegues abiertos de gran escala y pequefios cordones

montafiosos con un intenso fallamiento y plegamiento de vergencia este (Giambiagi et al., 2008).

En otras palabras, la MFCP involucra tanto tectonica de piel delgada a lo largo de varios
detachments someros al interior de las secuencias de rift Jurasicas y Cretéacicas, como tectdnica de
piel gruesa manifestada en estructuras de basamento relacionadas a zonas de detachment de mayor

profundidad y que acomodan la deformacién de esas rocas (Giambiagi et al., 2008).

3.3.3.2. Faja Corrida y Plegada de Chos Malal.

Esta provincia estructural, se ubica al sur de la MFCP vy al este de la GFCP (Figura 3.2) y
esta constituida por una alternancia entre sectores con una tecténica de piel gruesa y otros de piel
delgada, que en su parte central se compone por un abanico de estructuras de vergencia este, cuyas
longitudes de onda se encuentran entre los 3 a 4 km y estan relacionadas con detachments someros
en unidades del Jurasico Inferior (Rojas Vera et al., 2014). Ademas, se han descrito una serie de
pliegues por propagacion y arrastre de falla, que alternan con mecanismos de retro corrimiento que

acomodan la deformacion compresiva (Rojas Vera et al., 2014).

La parte mas occidental de esta faja corrida y plegada esta definida por el bloque de
basamento denominado Cordillera del Viento, donde secuencias del Paleozoico Superior al
Mesozoico afloran a lo largo de una falla inversa de vergencia oeste y de alto angulo, que dispone
a estas capas sobre depositos volcanicos Paledgenos (Folguera et al, 2006a; Rojas Vera et al.,
2014).

Respecto a su historia evolutiva, trazas de fision de “°Ar/*®Ar en conjunto con
discontinuidades a lo largo del flanco oriental, indican que el levantamiento inicial de la CMFCP
ocurrio durante el Cretacico Superior (Kay, 2002). Junto con ello, una serie de estratos sin-
orogénicos muestran consistencia con reactivaciones Eocenas y del Mioceno Superior (Ramos et
al., 1998; Folguera et al., 2006). Ambos procesos invirtieron las antiguas estructuras extensionales

en una secuencia progresiva (Folguera et al., 2006b).
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3.3.3.3. Faja Corrida y Plegada del Agrio.

La AFCP se encuentra entre los Altos de Chihuidos al este y la Fosa de Loncopué al oeste
(37°50° y 38° S) (Figura 3.2). La gran parte de sus estructuras tienen vergencia este y constituyen
un abanico inverso, el que es interrumpido localmente por retro corrimientos (Rojas Vera et al.,
2014). Ademas, las fallas en general involucran el basamento y han sido tectonicamente invertidas,
donde, a través de datos sismicos, se han reconocido depocentros del Tridsico Superior y Jurasico
Inferior (Zapata et al., 1999; Zamora Valcarce et al., 2006). Por otro lado, acompariando a este
conjunto de fallas de basamento, se disponen una serie de anticlinales con doble buzamiento y que

se han desarrollado en la cobertura sedimentaria Mesozoica (Zamora Valcarce et al., 2006).

Ramos (1978), basado en las caracteristicas morfoestructurales anteriores, al igual que en
la mayoria de las fajas corridas y plegadas de la Cuenca Neuquina, divide esta provincia en dos
zonas principales, una occidental o interna y otra oriental o externa. La primera esta dominada por
un estilo de deformacion de piel gruesa, mientras que la segunda, se compone de una serie de

anticlinales asociados a pliegues originados por zonas de detachment con un estilo de piel delgada.

3.3.3.4. Fosa de Loncopué.

Depresion estructural con tendencia cercana a la N-S, ubicada al oeste de la AFCP, entre
los 36°40° y 39° S, con una longitud aproximada de 200 km (Rojas Vera et al., 2010). Se encuentra
limitado por dos sistemas de fallas principales: uno ubicado en el flanco oriental, donde se
observan escapes orientados tanto hacia el este como hacia el oeste; y otro ubicado en el limite
occidental, formado por escapes que se orientan al este (Ramos, 1978; Rojas Vera et al., 2008).
Para el caso del flanco oriental, es un sistema de fallas que yuxtapone secuencias Mesozoicas
plegadas, que corresponden a la cara occidental de la AFCP, con rocas volcanicas Cuaternarias
que rellenan la fosa de Loncopué (Ramos, 1978). Por otra parte, en el limite occidental, el sistema
de fallas afecta el actual arco volcanico (Rojas Vera et al., 2010). En general el sistema de fallas
N-S se encuentra segmentado por lineamientos y escarpes de orientacion NW (Rojas Vera et al.,
2010).
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En funcién a una serie de datos y analisis gravimétricos, sismicos y estructurales, Rojas
Veraetal. (2010), propone que la FL es el limbo trasero o backlimb de una estructura de basamento
con vergencia al este, que colapsé extensionalmente a través de un complejo patrén de fallas
normales que varian de norte a sur y que se encuentran bajo secuencias Terciarias y Cuaternarias.
Ademas, se ha propuesto por diversos autores (Folguera et al., 2006; Folguera et al., 2010; Rojas
Vera et al., 2010; Rojas Vera et al., 2014), que los limites de esta depresion presentan actividad

neotectdnica que afecta principalmente a lavas Cuaternarias.

3.3.4. Cordillera Patagbnica Norte.

3.3.4.1. Fosa de Biobio-Aluminé.

Ubicada al oeste del Ridge de Huincul y al suroeste de la FL (38° a 40° S), esta provincia
se define como una depresidon estructural que ha sido modelada por la ultima etapa del
levantamiento tectonico andino (Franzese et al., 2011). Esta limitada al oeste por la Cordillera
Norpatagonica Norte a través de un sistema de fallas con vergencia al este, el que esté representado
por la falla de Piedras Paradas ubicada unos pocos kilometros al oeste del valle de Biobio-Aluminé
y por un sistema menor de fallas con vergencia este ubicado al sur del lago Aluminé (Garcia
Morabito et al., 2011). Por su parte, el limite oriental esta definido por el bloque de Copahue-Pino
Hachado, el que se constituye por fallas normales de limite de rift de edad Mesozoica, que fueron
invertidas durante los procesos de levantamiento de los andes en el Cenozoico y que dieron como
resultado un complejo sistema estructural de piel gruesa con vergencia oeste, que levanta el blogque
de Copahue-Pino Hachado y las cordilleras de Catan Lil y Chachil (Garcia Morabito et al., 2011).

En este sentido, esta provincia estructural corresponde a una cuenca intra-montana de
orientacion NNW que define una zona triangular que separa dos fajas corridas y plegadas de
vergencia opuesta, y en donde se han desarrollado una serie de depocentros rellenados por
secuencias sin-tectonicas y sin-orogénicas depositadas entre los 11 y 8 Ma (Garcia Morabito et al.,
2011).
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3.3.4.2. Sistema de Fallas Liquifie-Ofqui.

Rasgo tecténico méas prominente del segmento de los Andes del Sur, que se define como
un sistema de fallas de intra-arco y sentido dextral, con mas de 1200 km de longitud, abarcando
desde el Complejo Volcanico Callagui-Copahue, hasta el Punto Triple de Chile en el Golfo de
Penas (~37° a 46°30’ S) (Figura 3.2) (Hervé 1976; Cembrano & Hervé, 1993; Cembrano et al.,
1996; Melnick et al., 2006).

Respecto a su geometria, se identifican dos segmentos rectos con orientacion NNE-SSW
que alcanzan los centenares de kilometros y que estan unidos por al menos cuatro lineamientos en
echelon de orientacion NE-SW, que genera un arreglo espacial tipo duplex (Hervé, 1976;
Cembrano & Hervé, 1993; Cembrano et al., 1996). Ademas, se han descrito una serie de
estructuras de orientacion NW-SE que cortan al segmento principal, y que varios autores han
interpretado como fallas de basamento reactivadas (Lopez Escobar et al., 1995; Melnick et al.,
2006; Cembrano & Lara, 2009).

Al ser un sistema estructural heterogéneo, el estilo que marca el SFLO en la deformacion
de las rocas varia con la latitud, debido a esto, ciertos autores han propuesto tres areas diferentes:
una austral (47°30° a 42° S) de caracter transpresivo y controlado por la Dorsal de Chile (Lavenu
& Cembrano, 1999; Cembrano et al., 2002); una central dominada por transcurrencia (Lavenu &
Cembrano, 1999; Cembrano et al., 2002); y una norte (39° a 37°50° S) caracterizada por
transtension, la que se manifiesta en estructuras de splay faults, grabenes y horse tails (Rosenau,
2004; Rosenau et al., 2006; Melnick et al., 2006).

3.3.4.3. Faja Corrida y Plegada de los Andes Norpatagénicos.

Provincia estructural que se sitta en el flanco oriental de la Cordillera Norpatagonica Norte,
entre los 39° a 45° S (Figura 3.2). En general, presenta rasgos estructurales homogéneos, siendo
limitada al oeste por el SFLO y al este por el SP, y constituida por una serie de estructuras inversas
que incorporan el basamento y tienen una vergencia este, otorgadndole un estilo de deformacion de

piel gruesa (Orts et al., 2012; Ramos et al., 2014; Echaurren et al., 2016). En particular, estas
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estructuras estan localmente interrumpidas por retro corrimientos con vergencia oeste, que
levantan el basamento igneo metamorfico de edad Paleozoica (Orts et al., 2012; Ramos et al.,
2014).

En particular, hacia el norte (39° a 40° S), el limite oriental esta marcado por la falla de
Piedras Paradas, que cabalga rocas de basamento, sobre la Formaciéon Auca Pan del Oligoceno
(Ramos et al., 2014). Sin embargo, también ocurre el caso contrario, es decir, que secuencias
Cenozoicas se levantan sobre el basamento, lo que evidencia una inversion de los depocentros

Cenozoicos que ha sido datada en el Mioceno Superior (Ramos et al., 2014).

Hacia el sur, entre los 40° y 42° S, el sistema de fallas con vergencia este, también presenta
grandes longitudes de ondas e incorpora a rocas del basamento (Orts et al., 2012). En este caso,
son rocas andesiticas del Cretacico Inferior y secuencias del Jurasico Medio las que son
deformadas por las estructuras anteriores, las que son interrumpidas por retro corrimientos que
levantan el basamento paleozoico (Orts et al., 2012). Se ha interpretado que estas estructuras
fueron fallas normales durante el Jurasico, que luego fueron invertidas en el levantamiento andino

durante el Cenozoico (Orts et al., 2012).

Por ultimo, en la parte méas austral del area de estudio (42° a 45° S), continda la tectonica
de piel gruesa con fallas de vergencia este, pero en estas latitudes, imbrican el Batolito
Norpatagonico en una serie de pequefias serranias de orientacion N-S y que son el limite con el

antepais patagonico o la llamada Patagonia broken foreland (Echaurren et al., 2016).

3.3.4.4. Sistema de la Precordillera.

Sistema estructural ubicado al este de la ANFCP (41° a42° S) y que corresponde al antepais
del arco volcanico a estas latitudes (Figura 3.2). Se compone de una serie de fallas inversas con
doble vergencia que exhuman rocas de basamento, donde el complejo metamérfico e igneo del
Paleozoico Tardio y rocas volcano-sedimentarias son intruidas por granitoides Jurasicos y
Cretacicos. Por su parte, hacia el este, hay un dominio estructural con vergencia en esa direccion

gue se compone por un abanico de corrimientos y retro corrimientos que exhuman rocas volcanicas
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del Oligoceno a Mioceno Inferior en la sierra de EI Maitén (Orts et al., 2012). Finalmente, en el
sur de este sistema, se localizan secuencias Oligocenas de la Formacion Ventana con gran variedad
de evidencia sin-extensional (Orts et al., 2012). Mas adn, la inversion de las estructuras que
originaron estos depocentros, ha creado topografia orogénica, conformada por una serie de

sinclinales y antiformes desmembrados (Orts et al., 2012).

El SP representa la migracion del frente orogénico hacia el este en estas latitudes, la que
comienza durante el Mioceno Superior y canibaliza los depocentros Cenozoicos, a través de la

inversion de estructuras normales previas (Orts et al., 2012).

3.3.4.5. Antepais Norpatagonico o Patagonia Broken Foreland.

Regidn del antepais andino con un estilo estructural particular y diferente de la ANFCP, se
ubica al este de ella en la parte mas austral del area de estudio (Figura 3.2). Se caracteriza por tener
bajas altitudes, con retro corrimientos de orientacion N-S que progresivamente se van cubriendo
por el volcanismo cenozoico del Cinturdn Pilcaniyeu y la Formacion Mirador (Echaurren et al.,
2016). Hacia el este, se encuentra la cuenca de Cafadon Asfalto, cuyo limite occidental es una
estructura invertida denominada corrimiento Taquetrén, que exhuma rocas del Paleozoico

Superior (Echaurren et al., 2016).

Por otra parte, a lo largo del valle del rio Chubut, pliegues de baja amplitud se encuentran
deformando a rocas del Jurasico Inferior y del Mioceno, los que se encuentran en los limbos de las
estructuras de basamento principales. Ademas, en el Cinturdn Pilcaniyeu se han descrito diversas
evidencias de un evento compresivo durante el Cretécico al Paledgeno y otro extensional durante

el Paleoceno al Eoceno (Echaurren et al., 2016).

En otras palabras, todas las caracteristicas anteriores son el manifiesto de que el AP esta
controlado por estructuras inversas con doble vergencia y de baja longitud de onda (~5 km) y que,
en particular, se ven interrumpidas por el corrimiento Taquetrén, el que define al este, un sistema
de pliegues con gran longitud de onda (~15 a 20 km) que terminan de modelar una faja corrida y
plegada de piel delgada (Echaurren et al., 2016).
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4. METODOLOGIA.

Para el desarrollo de este trabajo se recopilaran una serie de perfiles estructurales
balanceados, los que han sido publicados por diversos autores ligados al estudio de la estructura
interna de Los Andes y que se ubican principalmente entre el antearco y el trasarco, realizando un
corte transversal al or6geno andino. Lo anterior, con el fin de obtener una base de datos sélida de
las diferentes estructuras mapeadas en superficie y su geometria en profundidad. Ademas, se
utilizara tanto el mapa geoldgico chileno de escala 1:1.000.000 (SERNAGEOMIN, 2002) como
el mapa geoldgico argentino de escala 1:2.500.000 (SEGEMAR, 1995), para construir un nuevo
mapa que permitira clasificar la geologia de los Andes del Sur en funcion a las diferentes fases
tectonicas descritas para el ciclo andino. Posteriormente, estos resultados seran levantados en el
programa Move®, desde donde se obtendran una serie de perfiles estructurales que incorporan los
datos anteriores, ademas de un modelo en tres dimensiones de la superficie de detachment, el que
se generaréd a partir de la interpolacion de las diferentes soluciones balanceadas para esta estructura
en los distintos perfiles recopilados. Finalmente, con el uso de Python y a partir de un modelo
termal (Tassara en prep.) y mecanico, cuya estructura ha sido escrita en este lenguaje, se obtendra
la profundidad tedrica de las estructuras de detachment evaluando la resistencia a la deformacion
permanente en cada perfil, la que se contrastara con la geometria obtenida para esta superficie en
la interpolacion hecha con el programa Move®. De esta forma se evaluara el rol termo-mecanico
en el desarrollo de esta superficie y si dicho régimen ejerce algun rol sobre el estilo en la
deformacion de los Andes del Sur. Ademas, también se analizara si el uso de modelos termo-
mecénicos es valido para definir la geometria de estructuras de detachment en la construccion de

perfiles balanceados.
4.1. CONSTRUCCION DE UNA BASE DE DATOS GEOLOGICA.

La seleccion de datos se realizard desde los mapas geoldgicos de Chile (SERNAGEOMIN,
2002) y Argentina (SEGEMAR, 1995) con el software QGIS 3.0, a partir del cual se clasificaran
las unidades geoldgicas recopiladas en funcion a las fases tectonicas descritas para el ciclo andino
(Charrier et al., 2007; Ramos, 2009). Es importante sefialar que ambas fuentes no se encuentran

actualizadas, por este motivo se realizara un analisis de la base de datos, para evaluar aquellas
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unidades que presenten conflictos en la edad que se les ha asignado (Figura 4.1). Una vez
reconocidas las rocas en cuestion, se corregird su edad de acuerdo con nuevos trabajos que
contengan dataciones debidamente publicadas. Posteriormente, las unidades geoldgicas se
separarén por edad en funcion a los siguientes criterios: Pre Jurasico (edad > 200 Ma), Jurasico
(200 Ma > edad > 145 Ma), Cretécico Inferior (145 Ma > edad > 100 Ma), Cretacico Superior (100
Ma > edad > 66 Ma), Paleoceno-Eoceno (66 Ma > edad > 34 Ma), Oligoceno (34 Ma > edad > 23
Ma), Mioceno-Plioceno (23 Ma > edad > 2,5 Ma), Pleistoceno-Reciente (2,5 Ma > edad > 0 Ma).
De esta forma, se relacionara la evolucion geoldgica del &rea de estudio con los diferentes eventos
tectonicos que han ocurrido desde el Jurasico, similar a lo hecho por McGroder et al. (2015) para
los Andes Centrales.
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Figura4.1: Mapa con las unidades geoldgicas que no se encuentran actualizadas y
€s necesario revisar.
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Por otra parte, el trazado de las estructuras en superficie se obtendra a partir de la
recopilacion de publicaciones relacionadas con la evolucion tectonica y estructural de la zona de
estudio (Figura 4.2), donde seréd necesario satisfacer la siguiente condicion: el modelado de las
fallas y pliegues tiene que estar hecho en un perfil estructural balanceado. De esta forma, la
informacion puesta en superficie serd coherente con la estructura en profundidad. No obstante,
aquellos sectores de baja resolucion, es decir, que no sean cubiertos por la recopilacion de datos
estructurales anterior, se resolveran a partir de otras publicaciones relacionadas sélo al mapeo
estructural del &rea en cuestion. Finalmente, para la traza del SFLO, se ocupard el modelo
propuesto por Letelier (2016), que hace una recopilacion de diversos trabajos que definen ciertas
estructuras relacionadas a este sistema estructural, unificando todas las fallas en una sola

geometria.
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——- 4 Rojas Vera et al. (2014)

——- 5 Folguera et al. (2006), Rojas Vera et al. (2014)
——- 6 Rojas Vera et al. (2014)

——= 7 Becerra et al. (2013), Morabito et al. (2011)
——- 8 Folguera et al. (2006), Morabito et al. (2011)
——- 9 Ramos et al. (2014)

=== 10 Ramos et al. (2014), Orts et al. (2012)
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Figura4.2: Mapa satelital del area de estudio con la fuente y distribucion tanto de los datos
estructurales como de las secciones balanceadas recopiladas.
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4.2. CONSTRUCCION DE MODELO ESTRUCTURAL 3D.

Todos los datos tanto estructurales como geoldgicos, seran levantados en el programa

Move® con el fin de construir un modelo estructural en tres dimensiones. Para ello se respetaran

todas las soluciones estructurales definidas en los perfiles balanceados y sélo se ajustaran las

unidades geoldgicas en aquellos casos en donde no haya coincidencia entre las que se generaran

en este trabajo y los resultados recopilados.

Se construird la geometria de las estructuras de detachment entre cada perfil con la

metodologia de interpolacion lineal a través del médulo Move3D® del programa Move®, bajo los

siguientes criterios:

Las estructuras tienen que ser similares, es decir, mantener una geometria tedrica de ramp-
flat, que es la que se ha asumido para los Andes del Sur en base a los trabajos de Giambiagi
et al. (2012, 2014) y Farias et al. (2010), los que definen la forma de esta estructura
tomando en cuenta el modelo conceptual de deformacion cortical de Allmendinger &
Gubbels (1996), el que propone que el engrosamiento y acortamiento de la corteza
continental, ocurre o bien por cizalla simple o por cizalla pura, donde para el primer caso,
se requiere la presencia de un mega despegue intracortical que transfiera la deformacion.
Cada estructura escogida, por definicion, debe enraizar la deformacion superficial, puesto
que de otro modo no seria un nivel de mega despegue intracortical.

Todas las estructuras de detachment tienen que ser parte de la solucion del balance
estructural, de lo contrario, la superficie final no seria referencia valida para comparar con

aquella de origen termo-mecanico.

El Gnico pardmetro impuesto al método de interpolacion, es que cada punto (x,y,z) al

interior de la grilla final, debe tener una distancia minima de 30 metros, lo que dara como resultado

una matriz con 90000 puntos aproximadamente, que finalmente seran la referencia para comparar

con aquellos resultados obtenidos a partir del modelo termo-mecanico.
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4.3. OBTENCION DEL DETACHMENT TERMO-MECANICO.

Para el modelado termo-mecénico de la litdsfera bajo los Andes del Sur, se ocupara el
modelo termal propuesto por Tassara (en prep.)., del cual se extraerd una matriz en tres
dimensiones, con la temperatura en cada uno de sus puntos (x,y,z). Con ella y a partir de la
ecuacion (10), sera posible calcular la envolvente de resistencia a la deformacion permanente para
esos mismos puntos. De esta forma, quedaran definidas las zonas de comportamiento fragil y dictil

bajo el &rea de estudio.

En este sentido, el resultado final serd un modelo en tres dimensiones y subdividida en tres
niveles distintos: corteza superior, corteza inferior y manto litosférico. Todos ellos tendran
caracteristicas reoldgicas particulares y sus limites seran obtenidos a partir del modelo de
densidades propuesto por Tassara & Echaurren (2012), cuya resolucion en planta es de 0,2° tanto
en latitud como en longitud. Por su parte, los elementos a lo largo del eje z estaran espaciados cada
1 km (Figura 4.3).

A partir de este modelo, se obtendran perfiles para cada latitud dentro del area de estudio,
que corten de forma transversal a este cubo con resultados termo-mecanicos. De esta forma sera
posible evaluar la geometria de las estructuras de detachment a lo largo de los Andes del Sur, la
que se construye a partir de la union entre los puntos donde el maximo estrés diferencial disponible
es igual a la envolvente de resistencia a la deformacion ductil (Figura 4.3), tal como lo proponen
los trabajos de Giambiagi et al. (2015) y Echaurren et al. (2016). Lo anterior se asume
considerando que estos mega despegues intracorticales ocurren en zonas de transicion fragil-dactil,
siguiendo la idea de autores como Burchfiel et al. (1989), Lister & Davis (1989) o Brun et al.
(1994), entonces si consideramos que en muchos casos el maximo estrés disponible no es
suficiente para alcanzar esta transicion, este contraste entre comportamientos ocurre cuando el
maximo estrés corta a la envolvente de resistencia a la deformacion permanente (Giambiagi et al.,
2014; Echaurren et al., 2016).

En este sentido, para obtener dichos puntos en el modelo termo-mecanico, se buscara donde

el estrés maximo disponible corta a la curva de resistencia a la deformacion dictil para cada nivel
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de la litésfera (corteza superior, corteza inferior, manto litosférico). De esta forma, se analizara si
existen regiones con mas de un punto de interseccion bajo las mismas coordenadas de (longitud,
latitud), o, por el contrario, no presentan ninguno. En funcion a la ocurrencia de esta Gltima

situacion, se dara una tolerancia de +5MPa al estrés diferencial maximo disponible impuesto.

R Longitud ’
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Figura4.3: A) Matriz 3D, cada circulo anaranjado contiene la latitud, longitud y el valor de la YSE.
Z max. corresponde a la profundidad donde el méaximo estrés disponible es igual a la curva
de resistencia ddctil. B) Matriz 2D, cada circulo anaranjado tiene el valor de la profundidad
de la superficie de detachment.

Ahora bien, si dicha estructura resulta ser continua a lo largo del or6geno, es decir,
mantiene una geometria similar entre los diferentes perfiles termo-mecanicos, se interpolara para
construir una superficie de detachment de origen termo-mecanico. Ademas, para incorporar la
variabilidad de estos resultados en funcion al valor del maximo estrés disponible dentro de un
contexto de subduccion, se calcularan diversas superficies de detachment con distintos valores
para este parametro, las que serdn comparadas con la superficie obtenida a partir de la interpolacion
hecha con el programa Move3D®. En otras palabras, se buscard el mejor ajuste para este nivel
intracortical, en funcién a los datos y soluciones balanceadas obtenidas por diversos autores para
esta estructura a lo largo de los Andes del Sur.



55

Todos los calculos entre los sets de datos seran resueltos a partir de un codigo escrito en
Python 3.5 (Anexo 1.5), ocupando los modulos de anélisis numérico que posee este lenguaje
(scipy, numpy), ya que en general, es la forma mas simple de ejecutar operaciones y seleccionar
datos con arrays de una, dos 0 mas dimensiones. Ademas, como los valores (longitud, latitud) de
la grilla que resultard del modelo termo-mecanico, no coincidiran con aquellos obtenidos
directamente del software Move®, serd necesario interpolar el modelo mecénico en una grilla
regular, lo que se realizar4 con el moédulo griddata de scipy (Scientific Computing Tools for
Python), en el que se escogera una metodologia de interpolacién ctbica y cuyo resultado permitira

establecer las diferencias entre cada punto (longitud, latitud) de ambos modelos 2D.
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5. RESULTADOS.

5.1. BASE DE DATOS GEOLOGICA.

Como se puede observar en el mapa geoldgico del area de estudio (Figura 5.1), el desarrollo
de las diferentes litologias a lo largo del margen andino no es al azar, si no que muestran un
ordenamiento que es coherente con la clasificacion hecha en este trabajo. De esta forma, las rocas
Pre Jurésicas se ubican principalmente en la Cordillera de la Costa, lo que es consistente con la
recopilacion hecha por Hervé et al. (2007), de los diferentes complejos metamorficos e intrusivos
del Paleozoico Superior, cuyo origen esta relacionado con la dindmica de la subduccion durante
ese periodo. No obstante, también se observan afloramientos hacia el este del eje cordillerano,
tanto en la Cordillera Frontal hacia el norte, como en el Macizo Norpatagonico hacia el sur, que
corresponden al complejo magmatico del Grupo Choiyoi (Kleiman & Japas, 2009), desarrollado
en un contexto extensional (Llambias et al., 2003; Giambiagi et al., 2008), y al complejo
magmatico Rio Chico o Mamil Choique (Pankhurst et al., 2006), relacionado al amalgamiento de
Patagonia al extremo sur de Gondwana (Pankhurst et al., 2006; Ramos et al., 2008)

respectivamente.

Por su parte, las rocas Jurasicas son en su mayoria sedimentarias (Figura 5.1) a excepcion
de dos casos. El primero corresponde a cuerpos plutonicos ubicados en la Cordillera de la Costa,
que son parte de la franja intrusiva del Jurasico Medio emplazada en rocas metamdrficas del
Paleozoico Tardio (Parada et al., 2007), que estan acompafiadas por una serie de rocas volcanicas
de la misma edad, representadas por la Formacién Ajial (Bajociano) y Horqueta (Jurasico
Superior) (Aguirre et al., 1988). Ambos tipos de roca se relacionan con el arco volcanomagmatico
del Jurésico-Cretacico Inferior (Parada et al., 2007). El segundo caso involucra pequefias unidades
en el extremo sur del area de estudio, a lo largo de la Cordillera Norpatagdnica, donde restringidos
pulsos magmaticos (Pankhurst et al., 1999) y eruptivos (Echaurren et al., 2016), son la
manifestacion de las consecuencias del proceso de subduccion durante el Jurasico (Echaurren et
al., 2016).



57

Como se observa en la Figura 5.1, las rocas sedimentarias del Jurasico se ubican a lo largo
de la precordilleray el antepais, al este del eje cordillerano, lo que es consistente con la descripcion
de una serie de depocentros controlados por estructuras normales de orientacion general NNW
(Charrier et al., 1979; Uliana et al., 1989) y que corresponden a los depdsitos que conforman la
Cuenca Neuquina (Giambiagi & Ramos, 2003; Legarreta & Uliana, 1999). No obstante, hacia el
sur, cercano a los 40° S, se observa que las unidades Jurasicas se disponen de forma E-W, lo que
ocurre puesto que, a esta latitud, se encuentra el ridge de Huincul (Figura 3.2), el que se ha definido
como un sistema de rifts generado por un colapso extensional del bloque colgante relacionado a la
sutura que pudo haber separado a Gondwana del terreno de Patagonia (Mosquera & Ramos, 2006;
Ramos, 2008). Finalmente, las ultimas secuencias Jurasicas se ubican al sur del area de estudio y
estan concentradas en el Antepais Patagonico (Figura 5.1). Estas, son el manifiesto del desarrollo
de la cuenca de Cafiadén Asfalto, cuyo origen esté relacionado al proceso de subduccién durante
ese periodo (Figari & Courtade, 1993; Figari, 2005). En particular, esta region se compone por la
Formacion Lonco Trapial (Jurasico Inferior-Jurasico Medio), constituida por rocas volcanicas con
sefiales geoquimicas tanto mantélicas como corticales (Zaffarana & Somoza, 2012; Cuneo et al.,
2013; Zaffarana et al., 2014), y por las Formaciones de Cafiadon Asfalto y Cafiaddn Calcéreo,
ambas se componen por rocas sedimentarias y tienen la misma edad que la secuencia volcénica
anterior (Volkheimer et al., 2009).

Las rocas del Cretacico muestran la misma distribucion general que aquellas del Jurasico
(Figura 5.1), es decir, se disponen a lo largo de la precordillera y del antepais andino. No obstante,
existen ciertas diferencias, como es el caso de los cuerpos intrusivos ubicados en la Cordillera de
la Costa hacia el norte del area de estudio (Figura 5.1), que constituyen el cinturén pluténico
Mesozoico mas largo de Chile Central (Parada et al., 2007), el que ha sido relacionado a un
contexto extensional debido a un continuo ascenso astenosférico y una consecuente remocion
litosférica que posiblemente acompafid la extension (Parada et al., 1999; Parada et al., 2005).
Ademas, hacia el sur, también se observa la aparicion de un gran cinturén magmatico ubicado
principalmente en la Cordillera Norpatagonica (Figura 5.1) y que corresponde al pulso del
Cretécico Inferior-Cretacico Superior del Batolito Norpatagonico (Pankhurst et al., 1999; Parada

et al., 2007), emplazado en un contexto de alta velocidad de convergencia (Somoza & Zaffarana,
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2008), el que se desarrollé luego del evento compresivo del Cretacico Superior (~ 100 a 80 Ma)
(Cobbold et al., 2007; Echaurren et al., 2016).
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Figura5.1: Mapa geoldgico del area de estudio.

Respecto a las rocas estratificadas para este periodo, estas abarcan desde el Cretacico
Inferior hasta el Cretacico Superior (Figura 5.1). Pese a que su distribucion esta relacionada a la
Cordillera de los Andes, al igual que para las rocas Jurasicas, se observa una serie de afloramientos

al norte de la Cordillera de la Costa, descritos como secuencias volcanicas asociadas al episodio
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volcanico del Jurasico Medio-Cretécico Inferior (Parada et al., 2007). Por su parte, aquellas
ubicadas al norte de los 40° S, entre la Cordillera Principal y la Cuenca Neuquina, corresponden a
las ultimas secuencias de sin-rift y post-rift de las cuencas extensionales de retro-arco generadas
desde el Triasico Tardio (Charrier 1979; Uliana et al., 1989; Legarreta & Uliana, 1991) y a
depdsitos generados a partir de la nueva transgresion marina del Tithoniano, los que presentan un
cambio gradual de los sedimentos durante el Cretacico Tardio, desde secuencias de tras-arco a
sucesiones de antepais, evidenciando el primer episodio de exhumacién Andina (Tunik et al.,
2010; Garcia Morabito et al., 2012; Mescua et al., 2013). Al sur de los 40° S, las unidades
Cretacicas se ubican principalmente hacia el Antepais Patagonico y conforman en primera
instancia, un nuevo ciclo sedimentario continental referido como el Grupo Chubut (Cretacico
Inferior) (Lesta, 1968), el que se encuentra en discordancia angular con depdsitos subyacentes del
Neocomiano, lo que se ha interpretado generalmente como un gran evento compresional y/o
transpresivo, que afecto la region del antepais (Homovc & Constantini, 2001; Giacosa et al., 2010;
Ranalli et al., 2011; Marquez & Navarrete, 2011). Mas aun, el Grupo Chubut a lo ancho de toda
el area del antepais, esta tapado por una nueva discordancia angular de caracter regional, la que ha
sido interpretada como otro gran evento compresivo ocurrido durante el Cretacico Superior
(Ramos, 1981; Anselmi et al., 2000; Panza & Genini 2001; Thomson et al., 2001; Ramos, 2002;
Continanzia et al., 2011; Micucci et al., 2011), separando de esta forma las rocas del Cretacico

Inferior y el Cretacico Superior, en funcion de dos eventos tectonicos diferentes.

A diferencia de las unidades anteriores, los afloramientos entre el Paleoceno y el Eoceno
son restringidos a la parte sur del area de estudio, cubriendo principalmente pequefias regiones de
la Cordillera Norpatagonica (Figura 5.1). En particular, aquellas rocas entre los 40° y 41° S
conforman el denominado cinturén de Pilcaniyeu (Rapela et al., 1983; Rapela et al., 1988),
conformado por rocas volcéanicas con una sefial geoquimica calco-alcalina, tipica de Los Andes
(Rapela et al., 1988) y cuya génesis ha sido interpretada como el derivado de una fuente
astenosférica con caracteristicas intermedias, entre volcanismo relacionado a un estilo de
subduccion como el actual y una serie de plateaus basalticos de tras-arco (Kay et al., 2006; Aragon
et al., 2011). Mas al sur, hacia el sistema del Antepais Patagonico, también se observan rocas del
Paleoceno-Eoceno, que corresponden a la manifestacion mas austral del cinturon Pilcaniyeu,

donde se han descrito una serie de sucesiones ignimbriticas asociadas a las rocas volcanicas
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félsicas de la Formacion Huitrera (Mazzoni & Aragén, 1985; Rapela et al., 1988; Aragon et al.,
2011). Cabe destacar que, hacia el norte de los 40° S, se observan pequefios afloramientos de
unidades pertenecientes a este periodo (Figura 5.1), restringidas a la vertiente oriental de la
Cordillera Principal y parte del antepais andino, y que se encuentran en discordancia angular con
flujos de lava e ignimbritas de las Formaciones Trapa Trapa, Charilehue y Cajén Negro, lo que
implica un episodio de orogénesis durante el Mioceno Inferior a Medio (Rojas Vera et al., 2014).
Finalmente, cercano a los 37°30’ S, se destacan una serie de unidades del PaleGgeno pertenecientes
al Grupo Lebu, relacionadas a un contexto de extensidn y que se encuentra en discordancia angular
tanto con la Formaciéon Quiriquina (Campaniano-Maastrichtiano) hacia su base, como con la
Formacion Ranquil (Mioceno Medio-Plioceno Inferior) hacia su techo, lo que evidencia dos

procesos tectonicos diferentes (Becerra et al., 2013).

Las rocas Oligocenas afloran a lo largo de toda el area de estudio, sin embargo, su
distribucion tiene un comportamiento dual. De esta forma, desde los ~39° S hacia el norte, se
disponen cercanas a la vertiente occidental de la Cordillera de los Andes, mientras que, desde esa
latitud hacia el sur, se ubican al este del eje cordillerano y asociados al Antepais Patagonico (Figura
5.1). Es importante notar que no hay rocas intrusivas para este periodo y estas solo vuelven a
aparecer durante el Mioceno Inferior-Plioceno (Figura 5.1). Ahora bien, respecto a aquellas
ubicadas al norte de los 39° S, en general estan asociadas al desarrollo de un mismo evento
extensional, relacionado con un adelgazamiento cortical con un alto gradiente termal de acuerdo
con las sefiales geoquimicas de los minerales que las componen (Vergara et al., 1999), lo que
generd una serie de cuencas volcanicas extensionales (Charrier et al., 2002) con posibles
componentes transtensivas (Godoy et al., 1999). De norte a sur, estas se conocen como: Abanico
(cerca de Santiago y al sur de los 35° S), Coya-Machali (Entre los 34° y 35° S) y Cura Mallin (al
sur de los 36° S) (Tapia et al., 2015). En particular, Cura Mallin también se ha interpretado como
una cuenca de intra-arco generada durante una etapa extensional que afect6 a gran parte de los
Andes Norpatagdnicos (Suarez & Emparan, 1995; Mufioz et al., 2000; Radic, 2010). Cabe
destacar, que algunas rocas que rellenan las cuencas antes mencionadas, tienen edades que llegan
hasta el Mioceno Inferior, o que no es consistente con la division hecha en este trabajo, no
obstante, representan el mismo evento tecténico extensional descrito para este periodo y ademas,

se han descrito una serie de disconformidades angulares entre estas rocas y aquellas con edades
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menores al Mioceno Medio (Radic, 2010; Garcia Morabito et al., 2011; Orts et al., 2012; Rojas
Vera et al., 2014), por lo tanto, es geoldgicamente correcto separarlas, puesto que representan

eventos tectonicos diferentes.

Hacia el sur de los ~39° S, las rocas Oligocenas se han interpretado como secuencias
volcanicas sin-extensionales (Orts et al., 2012), representadas por la Formacion Ventana (Rapela
et al., 1988), que es parte del denominado cinturén volcanomagmatico EI Maitén, ubicado al este
del cinturdn Pilcaniyeu (Orts et al., 2012). Las estructuras que deforman esta unidad son del tipo
extensional, pero han sido reactivadas durante el Mioceno Superior, para dar forma al Sistema
Precordillera (Orts et al., 2012). Ademas, hacia los limites del cinturén El Maitén, se han descrito
una serie de geometrias tipicas de secuencias de sin-rift, lo que es consistente con la hipotesis de
un periodo extensional durante el Oligoceno (Orts et al., 2012). Finalmente, cercano a los 45° S,
aparecen unidades que son el manifiesto de la actividad magmatica entre los ~27 a 22 Ma, y se
ubican en la parte mas distal del retroarco, al este del Macizo Norpatagonico. El conjunto de estas
rocas se ha denominado Meseta de Somuncura (Kay et al., 2007) y tienen sefiales geoquimicas
bien complejas, las que en consecuencia, han resultado en una serie de hipotesis que vinculan el
contexto geotectdnico con la génesis de las rocas que la conforman: detachment del SLAB en la
Placa Farallon (Mufioz et al., 2000), ascenso mantélico por sobre la placa subductante (De Ignacio
et al., 2001), fusidn astenosférica debido a la asimilacion de raices corticales méaficas (Remesal et
al., 2012), ventana astenosférica en el SLAB asociada al detachment de la Placa Aluk (Aragon et
al., 2013) y ascenso de una pluma mantélica que interactu6 con componentes derivados del SLAB
(Kay et al., 2007).

No solo las rocas Oligocenas tienen gran relevancia en el area de estudio, las unidades del
Mioceno, también se distribuyen a lo largo de toda la Cordillera de los Andes y son las que cubren
la mayor area dentro de la region de interés, esto sin tomar en cuenta las unidades desde el
Pleistoceno al Reciente (Figura 5.1). En particular, entre los ~33° a 35° S, se encuentra la
Formacion Farellones, que es una secuencia volcanica medianamente plegada, ubicada en la
vertiente occidental de la Cordillera Principal y cuyos bordes se encuentran en discordancia
angular o progresiva con la Formacion Abanico (Charrier et al., 2002; Charrier et al., 2005). Hacia

el este de la Cordillera Frontal, se disponen depdsitos sin-orogénicos del Nedgeno, que forman
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parte de la cuenca de Cacheuta (Irigoyen et al., 2000). Finalmente, una serie de plutones de edad
Miocena, agrupados en el Cinturén Magmatico del Mioceno Superior (Farias et al., 2010), se
encuentran intruyendo tanto a la Formacién Abanico como a la Formacion Farellones,
representando asi, la actividad magmatica de ese periodo, la que sufrié una leve migracion hacia
el este de la Cordillera Principal entre los 13y 7 Ma (Kurtz et al., 1997; Charrier et al., 2007).

Hacia el sur, entre los 36° y 38° S, se observan grandes afloramientos relativos a esta edad
(Figura5.1), que corresponden a secuencias ignimbriticas y lavas de las Formaciones Trapa Trapa,
Charilehue y Cajén Negro (Niemeyer & Mufioz, 1983; Utge et al., 2009), las que se encuentran
en discordancia angular con los depositos del Mesozoico al Paleoceno, lo que implica un proceso
de orogénesis entre el Mioceno Inferior y Mioceno Medio (Rojas Vera et al., 2014). Mas aun, se
han descrito una serie de secuencias piroclasticas y clasticas de caracter sin-orogénico para esta
época, a ambos lados de la Cordillera de los Andes, lo que sustenta la hipdtesis anterior (Melnick
et al., 2006; Zamora Valcarce et al., 2006).

Por otra parte, cercano a los ~39° S, comienzan a aparecer las secuencias de la Cuenca de
Collon Curd (Ramos et al., 2014), conformadas por ignimbritas, tobas y depositos fluviales
retrabajados, los que han sido datados entre los 15 y 11 Ma (Mazzoni & Benvenuto, 1990). Las
principales formaciones que constituyen esta cuenca en estas latitudes son la Formacién
Chimehuiny la Formacién Rio Negro, esta tltima de edad Pliocena (Ramos et al., 2014). Respecto
al contexto tectonico, diversos autores (Ramos et al., 2011; Garcia Morabito et al., 2011; Garcia
Morabito & Ramos, 2012) han descrito discordancias progresivas en las cuiias superiores de la
faja corrida y plegada Norpatagdnica, lo que es consistente con ideas anteriores propuestas por
Ramos & Cortés (1984) y Giacosa et al. (2005), referidas a que esta cuenca fue rellenada por

sedimentos sin-orogénicos y luego deformadas por la migracion del frente orogénico hacia el este.

Continuando hacia el sur del area de estudio (40° a 45° S), se observa una gran aparicion
de intrusivos Miocenos (Figura 5.1), que corresponden a los ultimos pulsos del Batolito
Norpatagonico, cuyas sefiales geoquimicas siguen siendo calco-alcalinas (Echaurren et al., 2016).
Ademas, hacia el este del eje cordillerano, se encuentran varias unidades pertenecientes a esta

época (Figura 5.1), que corresponden a las secuencias continentales que rellenan la Cuenca de
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Nirihuau (Bechis et al., 2014), donde se ha descrito que, hacia su base, los diferentes miembros
que la rellenan tienen relaciones de onlap con el basamento Paleozoico del Complejo Rio Chicoy
con los estratos Paledgenos de la Formacion Huitrera (Bechis et al., 2014). Varios autores han
interpretado que la Cuenca de Nirihuau tiene rasgos de cuenca de antepais, que luego fue
deformada durante el Mioceno Superior (Giacosa et al., 2005; Bechis & Cristallini, 2006; Ramos
etal., 2011; Orts et al., 2012; Bechis et al., 2014), lo que es consistente con la disposicion de lavas
basalticas de la Formacion EI Mirador, que cubren las secuencias anteriores y solo exhiben una
leve deformacion (Volkheimer, 1964; Turner, 1982), manifestando una discordancia angular. Es
importante mencionar, que segun Orts et al. (2012), el desarrollo del cinturén volcanomagmatico
es contemporaneo a las unidades en el antepais y estas Gltimas son de caracter sin-orogénico y
bimodal, lo que implica una potencial exhumacion en los Andes occidentales al mismo tiempo en
el que debid haber ocurrido la deformacion en el antepais. Lo anterior, sugiere que hubo un evento
compresivo entre los 18 y 15 Ma, que levanto el Sistema de la Precordillera y reactivo las

estructuras del Cretacico Superior en la Cordillera Norpatagénica (Orts et al., 2012).

Las unidades mas jovenes que se observan en el area de estudio son aquellas que se han
clasificado desde el Plioceno al Reciente (Figura 5.1) y que en general, se disponen en la Depresion
Central, rellenando ciertas cuencas en la vertiente oriental de la Cordillera Principal y Cordillera
Norpatagonica, y cubriendo las rocas del antepais (Figura 5.1). En particular, en el sector norte
(33° a 36° S), estas unidades corresponden a sedimentos e ignimbritas Cuaternarias (Araneda et
al., 2000), sin embargo, hacia el sur (37° a 39° S), estos depdsitos tienen un rol fundamental en la
caracterizacion de los ultimos procesos tectonicos que modelaron la cordillera a estas latitudes. Es
asi como se han descrito una serie de secuencias Pliocenas a Cuaternarias, que rellenan diferentes
fosas o cuencas de intramontana y que son el manifiesto de procesos extensionales en la parte
oriental del orégeno andino (Ramos & Folguera, 2005; Folguera et al., 2010; Garcia Morabito et
al., 2011). De norte a sur, la primera depresion importante, es la Fosa de Las Loicas (~36° S), que
corresponde a una cuenca cuaternaria rellenada por lavas, ignimbritas y depdsitos de caida, cuyos
limites estan controlados por estructuras extensionales de orientacion NNW (Ramos & Folguera,
2005). Luego, se encuentra la Fosa de Loncopué, la que ha sido descrita como una depresion
tectdnica limitada por estructuras de orientacion N-S y de caracter extensional (Mufioz & Stern,

1985; Folguera et al., 2010), que control6 las erupciones de conos monogenéticos de composicién
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baséltica y alcalina y ademas generaron la acomodacion para la depositacion de lavas, ignimbritas,
depdsitos de caida y sedimentos lacustrinos y fluvioglaciares (Folguera et al., 2010). Es importante
mencionar que la unidad mas relevante del Plioceno es la Formacion Cola de Zorro, que esta
constituida por secuencias volcanicas generadas dentro de un contexto extensional y que se
encuentran sobre las unidades del Mioceno Superior en discordancia angular a lo largo de toda la

Cordillera Principal y Cordillera Norpatagonica (Garcia Morabito & Folguera, 2005).

Si bien es cierto, las rocas relacionadas al eje cordillerano son las de mayor relevancia al
momento de analizar los diferentes eventos tectonicos que han modelado el ordégeno andino, se
observan una serie de unidades paledgenas y nedgenas ubicadas tanto al oeste como al este de la
Cordillera de la Costa (Figura 5.1), y que son relevantes para unir la historia andina con los
procesos de deformacion en el ante-arco. De esta forma, de norte a sur se disponen tres depocentros
importantes: la Cuenca de Navidad (~34° S), la Cuenca de Arauco (~37° a 38° S) y la Cuenca de
Valdivia-Osorno (~40° a 41° S). En general, todas las cuencas anteriores han sido rellenadas por
depdsitos que datan del Cretacico Superior al Mioceno Superior (Encinas et al., 2006; Becerra et
al., 2013; Radic et al., 2009), pero cuyas relaciones estratigraficas estan marcadas en su mayoria
por discordancias angulares que reflejan los diferentes contextos tectdnicos en el cual se han
originado. Ahora bien, segin Radic et al. (2009) la historia de estos depocentros ubicados en la
Cordillera de la Costa, es comun, al menos desde la desembocadura del rio Itata hasta Valdivia,
por lo que la evolucion tectonica propuesta por Becerra et al. (2013) para la Cuenca de Arauco,
puede ser extrapolada hacia el sur, en otras palabras, tanto la Cuenca de Valdivia como la de
Arauco, han sufrido los siguientes procesos: extension durante el Cretacico Superior, extension en
el Eoceno, inversion de las estructuras extensionales durante el Eoceno Superior y Mioceno,
estructuras sin-extensionales en el Mioceno Medio y finalmente una compresion entre el Plioceno

y Cuaternario.

En funcidén a todo lo anterior, es claro que la clasificacion de las unidades geoldgicas hecha
en este trabajo, responde a la evolucion tectonica del margen andino desde el Mesozoico hasta el
Reciente. Mas aun, cuando se compara la distribucion de las rocas con las estructuras regionales a
lo largo del area de estudio (Figura 5.2), se observa una coincidencia de primer orden, lo que

sugiere nuevamente que la division propuesta, tiene directa relacion con la génesis de las
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estructuras que modelaron el margen andino, por lo tanto, desde un punto de vista evolutivo, la

clasificacion geoldgica sera coherente al momento de integrar esta informacion con los diferentes

perfiles estructurales balanceados.
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Figura 5.2:

Mapa geoldgico y estructural del &rea de estudio. La geometria del Sistema de Fallas

Liquifie-Ofqui (SFLO) ha sido obtenida del trabajo de Letelier (2016), el que unifica
una geometria para esta estructura a partir de una recopilacién de varios trabajos.

Finalmente, a través de la descripcion geoldgica hecha anteriormente, se construye la

evolucion tectonica de los Andes del Sur, la que también ha sido descrita por diferentes autores
(Charrier et al., 2002; Farias et al., 2008; Giambiagi et al., 2014; Rojas Vera et al., 2014; Folguera
etal., 2005; Orts et al., 2012; Orts et al., 2015; Tapia et al., 2012; Tapia et al., 2015; Echaurren et
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Como se observa en el cuadro cronoestratigrafico de la Figura 5.3, existe un consenso
respecto al inicio del alzamiento en el orégeno andino, el que ha sido datado en funcién a
discordancias y estructuras en el Cretacico Superior, marcando el comienzo del régimen

compresivo y la inversion de las cuencas del Jurasico y Cretacico Inferior.

Posteriormente, hay un hiatus durante el Paleoceno, que es seguido por el desarrollo de
multiples cuencas y secuencias volcanicas del Eoceno-Oligoceno, que son la expresion de un
régimen extensional en el margen andino. No obstante, también hay extension en el ante-arco, pero
que sélo ocurre durante el Eoceno y que para el del segmento entre los 36° y 38° S, es seguida de
una leve exhumacién durante el fin de Eoceno Superior, que segin Rojas Vera et al. (2014), seria

un evento restringido a la vertiente occidental de Los Andes (Figura 5.3).

Luego, durante el Mioceno, comienza segun Horton et al. (2018), el maximo alzamiento
del ordgeno andino, invirtiendo tectonicamente las cuencas formadas en el periodo anterior. En
particular, entre los distintos segmentos, existe diferencia respecto al inicio de este nuevo régimen
compresivo (Figura 5.3), donde hacia los limites del area de estudio, se ha descrito que éste
comienza en el Mioceno Inferior, mientras que en la parte central (36° a 40° S), seria un evento
acotado solo al Mioceno Superior. Es importante mencionar que, de acuerdo con ciertos autores
(Giambiagi et al., 2014; Tapia et al., 2015; Rojas Vera et al., 2014; Orts et al., 2012), la
deformacidn compresiva no ha cesado, si no que ha emigrado en primera instancia hacia el retro-

arco (Plioceno Inferior), para luego volver a concentrarse en el arco (Reciente).

Finalmente, como se observa en la Figura 5.3, la deformacion cuaternaria es la que muestra
mayores diferencias entre las distintas subclasificaciones del area de estudio. De esta forma, para
el primer segmento (33°-36°S), hay un régimen particionado, con transpresion en el arco, marcada
por la reactivacion del Sistema de Fallas El Fierro (Tapia et al., 2015), y extension en el retro-arco,
representada por la Fosa de Las Loicas, aunque Tapia et al. (2015), menciona que no hay fallas
normales que justifiquen dicha extension. Por su parte, el segundo segmento (36° a 38° S), muestra
un régimen compresivo, manifestado en la formacion de la Faja Corrida y Plegada de Guafiacos,
y extension tanto en el retro-arco, como al interior de la cufia orogénica (Fosa de Loncopué). Los

dos dltimos segmentos, tienen una evolucion comun, donde no es muy claro el régimen tectonico
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actual, pero si se han descrito una serie de rocas volcanicas cuya sefial geoquimica es afin con
eventos de magmatismo intraplaca. En este sentido, Orts et al. (2015), propone que el
empinamiento del SLAB durante los ultimos 5 Ma seria el responsable de la formacion de esas
rocas, considerando que este proceso, se relaciona con extension y magmatismo intraplaca debido

al ascenso de la astenosfera hacia el manto litosférico (Kay and Coira, 2009).

5.2. MODELO TERMO-MECANICO Y SUPERFICIE DE DETACHMENT.

En primera instancia, la forma mas clara de observar los resultados dentro de una matriz
en tres dimensiones es visualizar secciones transversales. Por este motivo, se han obtenido perfiles
termo-mecanicos por cada latitud dentro del area de estudio (Figura 5.4), los que han sido
calculados a partir de la ecuacion (10), considerando tanto el modelo litosférico de densidades
propuesto por Tassara & Echaurren (2012), como el modelo termal elaborado por Tassara (en
prep.), con un valor de y (ecuacion 11) que varia de acuerdo con la ICD (Intra Crustal
Discontinuity). De esta forma, cada capa de la litdsfera tiene caracteristicas reoldgicas propias, las
que se resumen en la Tabla 5.1. No obstante, se han calculado diversas matrices termo-mecanicas
con diferentes composiciones litoldgicas para cada nivel litosférico, con el fin de evaluar la

sensibilidad del modelo termo-mecanico (Anexo 1.3).

Como se observa en la Figura 5.4, en cada uno de los perfiles termo-mecanicos aparecen
zonas transicionales entre un comportamiento fragil (azul) y otro ductil (blanco), las que estan
representadas por un degradado entre los colores rojo, amarillo, verde y celeste. Son estos limites
los que segun Giambiagi et al. (2015) y Echaurren et al. (2016), definen la geometria de las
estructuras de detachment y que corresponden a aquellos puntos donde el maximo estrés disponible
(omax) es igual a la envolvente de resistencia a la deformacion dictil. Debido a lo anterior, se asume
que estas areas en cada perfil son superficies de cizalle capaces de enraizar la deformacién en
superficie. Es importante mencionar, que, para obtener los contrastes de color mencionados
anteriormente, los perfiles termo-mecanicos de la Figura 5.4 han sido saturados a un maximo de
estrés disponible de 200 MPa, puesto que se han ocupado los resultados de Pardo et al. (2002)

como referencia para constrefiir este parametro en el modelo inicial.
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Figura 5.4: Perfiles termo-mecéanicos al norte (34° S), centro (38° S) y sur (42° S) del

area de estudio. El resto de los perfiles termo-mecanicos se encuentra en
el capitulo 1.2 de Anexos. En linea negra discontinua se representa la
transicion fragil-ddctil y posible ubicacion de la estructura de detachment.
En lineas verdes y blancas se grafican el moho y la ICD obtenidas del
modelo de densidad de Tassara & Echaurren (2012).
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Tabla5.1: Caracteristicas reoldgicas para cada nivel litosférico.

Parametro Simbolo = Unidad Corteza Superior  Corteza Inferior Manto L.itosférico
Composicion. Cuarcita Diorita Himeda Dunita Himeda
Exponente en n 2,7 2,4 3,35

ecuacion de

comportamiento
dactil (power law).

Razén del strain en A PaNs? 6,0e-24 1,26e-16 7,94e-17
comportamiento
ductil.
Energia de H KJmol? 134 212 444
activacion.
Referencia. Porth et al. (2000) Tesauro et al. Evans & Kholstedt
(2007) (1995)

Ahora bien, la finalidad de observar la matriz termo-mecéanica a traves de secciones
transversales es analizar si existe variacion en la geometria de las estructuras de detachment con
respecto a la latitud y longitud, y si se desarrolla mas de una superficie a una misma latitud. En
este sentido, de norte a sur y desde un punto de vista general, el nivel de detachment no supera los
30 km (Figura 5.4) e incluso hay ciertas areas, como es el caso entre los 33° y 35° S, en que,
aparentemente, se traslapa con otro nivel mas somero (linea negra discontinua en Figura 5.4), que
nace a partir de la ICD, situandose cercano a los 10 km y bajo la ACFCP (Faja corrida y plegada

de Aconcagua) y la MFCP (Faja corrida y plegada de Malargue).

Distinto es el caso en la zona central del area de estudio (~38° S), donde s6lo aparece una
estructura maestra controlando la deformacion, cuya profundidad varia entre los 30 y los 15 km
(Figura 5.4), siendo mas somera hacia el frente de deformacion e incluso alcanzando regiones del
tras-arco, para luego volver a una profundidad promedio de 25 km hacia el antepais, lo que marca

una evidente diferencia respecto a lo descrito anteriormente para la zona norte del area de estudio.

Por otra parte, hacia el sur del area de interés (entre los 40° y 45° S), aparece una segunda
estructura de detachment méas somera, cuya profundidad sélo alcanza los 10 km. En particular,
esta se sitla bajo el SP (Sistema de Precordillera) y la AP (Patagonia broken foreland), mucho mas
al este en comparacion a lo que ocurre con el detachment que controla la deformacién de la
ACFCP, lo que permite inferir que, hacia el norte, es probable que la deformacidn este concentrada

en la zona del arco, mientras que, en el sur, sea el tras-arco el que manifieste mayor acortamiento.
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Los limites que definen las areas donde la deformacidn se ubica en el arco, respecto de aquella en
el tras-arco, coinciden con rasgos estructurales heredados del periodo pre andino, que cortan de
forma NW o EW el or6geno sudamericano, como es el caso del lineamiento cortaderas, el ridge
de Huincul y una serie de fallas de orientacion NW que pertenecen al SFLO (Figura 5.2). Esto
sugiere una cierta relacion con la diferenciacion respecto a donde ocurre la deformacién, que como
se menciond anteriormente, presenta un comportamiento variado de norte a sur. Por otra parte, el
detachment principal relacionado al limite del moho, mantiene una profundidad constante cercana

a los 25-30 km, similar a lo que ocurre a lo largo de toda la zona de estudio (Figura 5.4).

Un aspecto importante por mencionar es que no se consideran como detachment
estructurales aquellas transiciones entre un comportamiento fragil y ductil que se ubiquen bajo el
limite del moho (Figura 5.4), puesto que no actuan como raiz cortical de las estructuras en
superficie, si no que corresponden a zonas que controlan el acople o desacople entre la corteza y
el manto litosférico (Burov & Diament, 1995; Tesauro et al., 2007). En este sentido, el bloque de
litosfera estudiado muestra un claro desacople entre la corteza y el manto (Figura 5.4), puesto que
en general y especialmente bajo la latitud del eje cordillerano (entre 33° y 38°S), no existe una
diferenciacion entre un comportamiento fragil y ddctil, si no que todo el cuerpo presenta un
comportamiento ductil desde el arco hacia el trasarco, lo que se observa en la Figura 5.4 en aquellas
zonas donde el limite del moho se ubica al interior de grandes areas de color blanco, donde la yield

strenght tiene valores muy cercanos a cero.

Finalmente, la estructura de detachment principal mantiene una arquitectura cercana a un
par rampa-plano (ramp-flat) a lo largo de toda el &rea de interés, siendo esta estructura conjunta
mucho mas clara hacia el sur, puesto que, en el norte, la rampa tiende a presentar una mayor
pendiente y extension, alcanzando el frente de deformacion y relegando al plano (flat) a la zona

de tras-arco (Figura 5.4).

5.2.1. Andlisis de la geometria y profundidad en la superficie de detachment.

En funcidn a los resultados obtenidos en los perfiles termo-mecénicos, y siguiendo la

metodologia explicada en el capitulo anterior referente a la obtencion de la superficie de
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detachment, se han calculado estos niveles estructurales para cada capa de la litdsfera considerando

un rango de tolerancia para omax de £5 MPa, es decir, se obtuvieron dos secuencias de puntos, una

desde la topografia hasta la ICD y otra desde este mismo limite hasta el moho (Figura 5.5).

Esfuerzo [MPa]

v

Z1 prom.

Profundidad [km]

‘ Z2 prom.

A\ A

Figura 5.5:

Grafico de yield strenght envelope que
muestra el rango de tolerancia de omax
(x5 MPa), desde -x hasta +x. En
particular Z1 y Z2 corresponden a los
puntos que satisfacen la condicion para
obtener la superficie de detachment.

De esta forma, se han caracterizado todas las superficies de detachment responsables de

enraizar la deformacidn cortical al interior de la litdsfera, diferenciando incluso aquellas regiones

en donde actlla mas de una de estas estructuras, como es el caso de la deformacion en el trasarco

a la latitud de los 43°S (Echaurren et al., 2016). Ademas, se han estimado diversos modelos termo-

mecanicos en funcion a la variacion de omax. L0 anterior debido a que en general, la sensibilidad

en la obtencién de la superficie de detachment es bastante grande de acuerdo con la variabilidad

del pardmetro anterior.

Cabe destacar, que méas de un punto (X,y,z) en la matriz mecénica, satisface la condicién

para definir la estructura de detachment (Figura 5.5), es decir, que omax Sea igual a la envolvente

de resistencia a la deformacion ductil, por esta razon, se ha tomado el promedio de todos ellos al
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momento de interpolar una superficie regional que la represente, dejando sélo un valor de

profundidad para cada punto (X, y, z) en la matriz mecéanica.

Los resultados de la Figura 5.6, consideran en primera instancia, aquellos puntos al interior
de la porcion de litésfera entre la ICD y el moho, donde el omax €S igual a la resistencia a la
deformacion ductil. En ellos, se observa una clara similitud en la geometria de la superficie de
detachment, pese a las variaciones en el valor de omax, 10 que sugiere que, si bien es cierto, el
comportamiento del régimen mecénico experimenta leves variaciones, que se ven reflejadas en la
geometria de este nivel estructural, existen rasgos comunes a lo largo de los Andes del Sur, que se

manifiestan de forma independiente a las condiciones del campo de estrés impuesto.

En este sentido, el primero de estos rasgos estructurales se observa entre los 33° y 37° S,
donde la geometria de la superficie de detachment es relativamente somera, tomando valores
cercanos a los 5 km de profundidad. Lo que resulta interesante y esperable, es que este
comportamiento es acotado al eje de la cordillera, diferenciandose de lo que ocurre, por ejemplo,
entre los 40° y 45° S, donde, si bien es cierto, la profundidad de este nivel estructural también
alcanza valores someros (~5 km), estos se encuentran relacionados con la deformacion en el

trasarco (Figura 5.6).

Por otra parte, entre los 37° y 40° S, los resultados son mas difusos, pero aun asi se puede
observar una leve tendencia en los valores de la profundidad de la superficie de detachment, los
que se encuentran en un rango entre 10 y 15 km. De esta forma, esta area actta como limite entre
los dos comportamientos mencionados anteriormente, marcando una segmentacién en la

geometria de este nivel estructural a lo largo de los Andes del Sur.

Ahora bien, hay zonas en donde es posible encontrar mas de un nivel de detachment en un
punto (longitud, latitud). Tras observar los resultados de la Figura 5.4, es notorio ver que tanto en
el perfil de los 34° S, como en el de los 42° S, hay una zona de transicidn de colores azules a rojos
por sobre el limite de la ICD, lo que sugiere la ocurrencia de una estructura intracortical mucho
méas somera. En particular, para el caso de los 42° S, Echaurren et al (2016) propone que las

estructuras entre la Patagonia broken foreland y la cuenca de Cafiadén Asfalto, relacionadas al
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Valle Central del Rio Chubut, estan enraizadas en un nivel de detachment mas somero, que conecta

con otro de mayor profundidad.
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Figura 5.6:

Mapas de profundidad de la superficie de detachment, considerando
como limites la ICD y el moho.
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Otro caso similar, es lo que ocurre en la Faja Corrida y Plegada del Aconcagua, donde
Giambiagi et al. (2014) modela una estructura de detachment principal que cada vez se hace mas
somera hacia el frente de deformacién. Debido a lo anterior, es necesario evaluar si el modelo
termo-mecanico es capaz de reproducir aquellos niveles de detachment de menor profundidad, tal

como aparecen en los perfiles mecanicos de la Figura 5.4.

En este sentido, la Figura 5.7 muestra aquellos puntos en donde el omax €s igual a la
envolvente de deformacion ductil, pero en este caso, para la porcion de la litosfera entre la
topografia y la ICD. En otras palabras, se observan todas las areas bajo las cuales probablemente

se generen dos estructuras de detachment.

Como se observa en la Figura 5.7, los puntos obtenidos mantienen la tendencia del caso
anterior, es decir, pese al valor de omax empleado, existen rasgos en los Andes del Sur que se
mantienen constantes. En particular, hacia la zona de la ACFCP, se observa una pequefia zona
donde la profundidad de los puntos estimados no supera los 10 km, siendo incluso cercana a 5 km
en algunos casos, situacion que es coincidente con lo propuesto por Giambiagi et al. (2015) en su
perfil estructural balanceado. Ahora bien, hacia el sur, hacia el Macizo Norpatagonico y la Cuenca
de Cafiaddn Asfalto (~42°S), vuelve a aparecer un area con puntos en donde la profundidad no
supera los 10 km, situacion que es consistente con el modelo estructural propuesto por Echaurren
et al. (2016) en esa zona. En otras palabras, el modelo termo-mecanico es capaz de reproducir mas

de un nivel de detachment bajo un mismo punto (longitud, latitud).

Posteriormente y tras el analisis anterior, se construye la superficie de detachment final
para los Andes del Sur, que considera el nivel de debilidad intracortical més somero entre los casos
antes mencionados (Figura 5.8). Notar que cuando la ICD es mas profunda, la profundidad del

detachment es mas somera (Figura 5.8).

De esta forma, quedaran bien representadas aquellas zonas en donde se desarrolle més de
una estructura de detachment, por lo que sera posible comparar estos resultados con aquella
superficie obtenida tras la interpolacion de las diferentes estructuras que se obtienen del balance

estructural de los diferentes perfiles recopilados.
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Figura5.7: Mapas con los puntos en donde el maximo estrés disponible es igual a la

envolvente a la deformacion ddctil. Considera la porcién de litdsfera entre la
topografiay la ICD.
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Figura5.8: Gréficos de yield strength envelope para dos puntos diferentes y superficie resultante. En

rojo queda representado el punto donde el omax €S igual a la deformacion ductil.

Ahora bien, como muestran los resultados de la Figura 5.9, al igual que los dos casos

anteriores, se mantienen y se hacen mucho mas notorios los rasgos principales de esta superficie

bajo los Andes del Sur, independiente del valor de omax aplicado. En este sentido, esta estructura

sigue siendo mas somera hacia la ACFCP, incluyendo esta vez a la MFCP. De esta forma, entre

los 33° y 37° S, la mayor deformacion, representada en la disminucion de la profundidad de la

superficie de detachment, se dispone a lo largo de la Cordillera Principal y la Cuenca Neuquina.

Por otra parte, entre los 40° y 43° S, este nivel intracortical vuelve a tener una profundidad

con valores que no superan los 10 km, pero esta vez, este comportamiento esta relacionado con la

deformacion presente tanto en el trasarco de la Cordillera Norpatagonica, como en el antepais

argentino. En otras palabras, contindan las diferencias observadas en los dos casos anteriores,
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respecto a donde ocurre la mayor deformacion entre el norte y el sur de los Andes del Sur,

ubicandose ésta al interior del orégeno entre los 33° y 37° S, y luego es desplazada al trasarco

entre los 40° y 43° S.
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Mapas finales
detachment.

de profundidad de la superficie de

Finalmente, se observa de forma mucho mas clara que el segmento entre los 37°y 40° S

(Figura 5.9) representa el limite entre ambos comportamientos anteriores, puesto que la
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profundidad de la superficie de detachment al interior del or6geno, toma valores cercanos a 15 km,

haciendo un contraste con lo que se observa tanto al norte como al sur.

Es importante mencionar que la geometria de esta superficie, si bien es cierto no cambia
mayormente con el valor de omax impuesto, si tiene gran sensibilidad respecto a la composicion
considerada en los diferentes niveles de la litosfera, es por esto por lo que se han estimado
diferentes resultados considerando composiciones distintas (Anexo 1.3). Sin embargo, como se
discutira en el capitulo siguiente, las rocas escogidas como representacion de los diferentes niveles
litosféricos, son las que presentan un mayor ajuste respecto de los datos obtenidos, y, ademas, son

las que toma Tassara et al. (2006) al momento de calcular su modelo de densidades litosféricas.

5.3. MODELO ESTRUCTURAL 3D.

Se han construido un total de doce secciones estructurales balanceadas a partir de la
recopilacién de publicaciones hechas por diferentes autores (Figura 4.2), donde el Unico aspecto a
modificar, fue la clasificacion de las unidades geologicas deformadas, las que han sido
segmentadas en funcion a la edad de las diferentes fases tectonicas descritas y publicadas para el
margen andino, por lo que el color que representa a cada una, es el mismo que el utilizado en la
leyenda del mapa geologico del area de estudio. A cada uno de los perfiles se les ha definido la
geometria de la superficie de detachment obtenida con el modelo termo-mecéanico (amarillo), con
el fin de comparar su forma respecto de aquellas estructuras modeladas a partir de la resolucion
del balance estructural en cada seccion (rojo), el area de diferencia entre ellas esta representada en

azul oscuro.

En primer lugar, en el perfil de los 33,4° S (Figura 5.10), se observa que la geometria del
detachment estructural, es similar a la obtenida con el modelo termo-mecénico, donde en ambos
casos esta solo es continua hasta la ACFP, por lo que el SFP esta relacionado a otra estructura
mayor, responsable de la deformacion en la Cordillera Frontal (Giambiagi et al., 2014). Respecto
a las rocas deformadas, estas corresponden a las secuencias mesozoicas del Jurasico y Cretacico
Inferior, ademas de aquellas que rellenan la Cuenca de Abanico cuya edad se encuentra entre el
Oligoceno y el Mioceno. En particular, la actividad de las estructuras ubicadas en la vertiente
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occidental del orégeno ha permitido el emplazamiento de cuerpos intrusivos de edad Miocena
(Figura 5.10). Por su parte, el estilo estructural principal es de faja corrida y plegada de piel
delgada, representado por la ACFCP.
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Figura 5.10:  Perfil estructural balanceado a los 33,4° S. La linea verde corresponde a la geometria del
SLAB, la morada es el LAB y la negra representa el moho. ACFCP Faja corrida y
plegada del Aconcagua, SFP Sistema de fallas de Portillo.

Hacia el sur, la estructura interna principal de la corteza superior se mantiene (Anexo 1.4)
hasta los 36 ° S. A estas latitudes (Figura 5.11) también existe coincidencia entre la superficie de
detachment propuesta en la resolucion del balance estructural y la obtenida a partir del modelo
termo-mecanico. Las principales rocas deformadas son secuencias del Paleoceno-Eoceno ubicadas
cercano al eje cordillerano, y unidades Mesozoicas y Miocenas de la Cuenca Neuquina. Al igual
que el caso anterior, el emplazamiento de cuerpos intrusivos miocenos esta relacionado a la
actividad de estructuras que deforman la parte chilena de la Cordillera de los Andes. Respecto al
estilo estructural, se observa una diferencia sustancial en comparacién a lo que ocurre al norte,
puesto que a estas latitudes predomina un estilo de faja corrida y plegada de piel gruesa e incluso
hay ciertas provincias que ademas presentan una combinacion entre estructuras de piel gruesa y
delgada, como la GFCP. No obstante, hacia el tras-arco, las rocas mesozoicas de la Cuenca
Neuquina son deformadas por estructuras cuyo estilo es de piel delgada y se agrupan en las fajas
corridas y plegadas de Chos Malal y del Agrio (CMFCP y AFCP).
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Figura5.11:

Continuando hacia el sur, a los 37,3° S se observa la primera discrepancia entre la
estructura de detachment estimada a partir del modelo termo-mecéanico y aquella resultante del
balance estructural (Figura 5.12), siendo esta tltima mucho mas profunda que la anterior. Respecto
a las rocas deformadas, se mantiene la tendencia observada en las latitudes anteriores, donde
secuencias Cenozoicas, esta vez ubicadas en la Cuenca de Cura Mallin, son afectadas por
estructuras de la GFCP y de la FL. Por su parte, en el tras-arco, las unidades mesozoicas y
cenozoicas de la Cuenca Neuquina, son deformadas por la CMFCP (Figura 5.12). Las rocas
intrusivas miocenas son emplazadas a través de fallas que construyen la GFCP. Por ultimo, el
estilo estructural en esta region es variado, ya que aparece la FL, que corresponde a una depresion
tectonica rellenada principalmente por secuencias volcanicas del Nedgeno y Cuaternario, entre la

GFCP y la AFCP, ambas con un estilo de piel gruesa predominante.

A los 38° S (Figura 5.13), persiste la diferencia en la profundidad del detachment termo-
mecanico respecto del resultante del balance estructural. Aparecen los primeros rasgos del SFLO,
el que ha facilitado el emplazamiento de intrusivos miocenos (Lavenu & Cembrano, 1999). Las
rocas deformadas corresponden a secuencias miocenas y cenozoicas que rellenan los ultimos
depocentros de las cuencas de Cura Mallin y Neuquén, ubicadas entre la Fosa de Loncopué y la
Fosa de Biobio-Aluminé (Figura 5.13).
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SLAB, lamorada es el LAB y la negra representa el moho. GFCP Faja corrida y plegada
de Guafacos, NFL Fosa Loncopué zona norte, CMFCP Faja corrida y plegada de Chos
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Figura 5.13: Perfil estructural balanceado a los 38° S. La linea verde corresponde a la geometria del

SLAB, la morada es el LAB y la negra representa el moho. SFLO Sistema de fallas
Liquifie-Ofqui, FL Fosa Loncopué, AFCP Faja corrida y plegada del Agrio.

Las caracteristicas estructurales se mantienen hasta los 39° S, donde la influencia del SFLO

es mucho mas notoria, deformando intrusivos mesozoicos y permitiendo el emplazamiento de

grandes unidades igneas miocenas (Figura 5.14). Por su parte, la Cuenca de Auca Pan, que es

rellenada por unidades Paleocenas-Eocenas, es deformada por las primeras estructuras que

componen el vasto sistema de fajas corridas y plegadas de los Andes Norpatagonicos, que, a su
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vez, levantan rocas pre Jurasicas de basamento (Figura 5.14). Respecto a las diferencias entre el
detachment termo-mecéanico y el estructural, estas se mantienen y se acentlan ain mas hacia el
SFLO, donde para el primer caso, se observa que la rampa estructural esta mucho més desarrollada,

llegando incluso hasta el antearco (Figura 5.14).
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Figura5.14: Perfil estructural balanceado a los 38° S. La linea verde corresponde a la geometria del
SLAB, la morada es el LAB y la negra representa el moho. SFLO Sistema de fallas
Liquifie-Ofqui, ANFCP Faja corrida y plegada de Los Andes Norpatagénicos, SP
Sistema de Precordillera.

Hacia el sur, el perfil de los 43° S incorpora los rasgos estructurales mas caracteristicos que
definen las provincias de ANFCP, SP y AP. En él, persiste la influencia del SFLO sobre las rocas
intrusivas que construyen la vertiente occidental de la Cordillera de los Andes, deformando
plutones cretacicos y permitiendo el emplazamiento de unidades miocenas (Figura 5.15). Las
unidades sedimentarias son principalmente mesozoicas y son deformadas por las estructuras que
componen el SP y el AP o Patagonia broken foreland. Ademas, Echaurren et al. (2016), propone
dos niveles de detachment bajo el Macizo Norpatagdnico, en funcion a sus resultados en el perfil
mecanico o de resistencia a la deformacion permanente, lo que es consistente con el modelo termo-
mecanico calculado en este trabajo y con el resultado de la geometria de la superficie de

detachment para estas latitudes.
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Figura 5.15:  Perfil estructural balanceado a los 43° S. La linea verde corresponde a la geometria del
SLAB, la morada es el LAB y la negra representa el moho. SFLO Sistema de fallas
Liquifie-Ofqui, ANFCP Faja corrida y plegada de Los Andes Norpatagdnicos, SP
Sistema de Precordillera, AP Antepais de la Patagonia o Patagonia broken foreland.

Ahora bien, una vez que se tienen todas las secciones estructurales balanceadas (Anexo
1.4), es posible construir a partir de una interpolacion lineal, la superficie de detachment resultante
de todas las soluciones estructurales anteriores, las que han sido estimadas y constrefiidas con datos
sismicos, gravimétricos y/o estructurales. De esta forma, se obtendra un modelo en tres
dimensiones que incorpore la deformacién superficial y como esta se enraiza en profundidad
(Figura 5.16).

A partir de este modelo, se obtiene el mapa de la superficie de detachment construida con
la solucidn del balance estructural de los diferentes perfiles recopilados (Figura 5.17). En ella, se
han mapeado las diferentes estructuras regionales del area de estudio, con el fin de evaluar si la
geometria de este nivel intracortical, se ajusta a la deformacion superficial, considerando que, para
aquellas regiones con un estilo de piel delgada, lo esperable es que el detachment sea mas somero,
tomando en cuenta que este nivel de despegue se genera debido al contraste mecanico entre la
cobertura y el basamento. Distinto a lo que ocurre en aquellas zonas con un estilo estructural de
piel gruesa o bien relacionadas al SFLO, donde el detachment debiese ser un poco mas profundo,
puesto que su relacion con el régimen termal es mucho mas directa y por lo tanto esta mas

influenciado por la geometria de la ICD (ecuacién 11).
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Figura5.16: Modelo estructural 3D de la superficie de detachment. También se han dispuesto todas
las secciones estructurales balanceadas de las que se obtuvo este nivel intracortical en
2D.

En este sentido, como se observa en la Figura 5.17, aquellas regiones donde esta superficie
es mas somera, es decir, entre 5y 10 km de profundidad, coincidentemente se ubican la mayor
parte de las fallas inversas y corrimientos relacionaddos con la inversion de las diferentes cuencas
mesozoicas y cenozoicas, que dan paso a la formacion de la mayoria de las fajas corridas y
plegadas de piel delgada dentro del area de estudio. Lo anterior es observable para todas las
provincias estructurales que mantienen este estilo en su deformacion, y que se ubican a lo largo de

la Cordillera Principal y en el trasarco de la Cordillera Norpatagonica.

Por otra parte, hacia el sur de los 39° S, cuando comienzan a aparecer los primeros ramales
del SFLO en la vertiente occidental de la Cordillera de los Andes, la estructura de detachment
adquiere mayor profundidad (30 km), lo que esta relacionado en primera instancia, a la falta de
datos geofisicos al momento de restringir esta geometria bajo este sistema estructural, lo que da
lugar a que simplemente se trace la rampa desde esta latitud hasta el moho (Figuras 5.15 y 5.14),
y en segunda instancia, a que el estilo estructural en el SFLO, se ha desarrollado a partir de un
nivel de despegue intracortical de mayor profundidad, similar a lo que propuso Thomson (2002),

modelando este sistema como una flor positiva dentro de un contexto transpresivo.
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Figura5.17: Mapa con la profundidad de la superficie de detachment obtenida a
partir del modelo estructural 3D. También se disponen las diferentes
estructuras y provincias estructurales a lo largo del area de estudio.

Ahora bien, hacia el este del ramal méas septentrional del SFLO, se encuentra dispuesta la
FL con una leve orientacion NNW y limitada por fallas normales que se disponen sobre una zona
donde la superficie de detachment se comporta de forma relativamente anémala, puesto que, pese
a que se encuentra al interior de la cordillera principal, es una zona extensional relacionada a un
detachment profundo (15 a 20 km) que se diferencia del estilo de fajas corridas y plegadas que
presenta el orégeno andino en zonas aledafias.

Mas aln, esta particularidad en el comportamiento de la superficie de detachment y en el
estilo en la deformacién de la Cordillera de los Andes, marca una diferencia entre donde ocurre el

mayor acortamiento cortical tanto al norte como al sur de esa latitud. En este sentido, entre los 33°
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y 37° S, se observa que la mayor deformacion esta concentrada en el eje cordillerano, cercano al
limite con Argentina (Figura 5.17), mientras que, entre los 39° y 45° S, esta se propaga hacia la
zona de trasarco debido a la presencia del SFLO, que deforma con un régimen de strike-slip la
zona del arco (Cembrano et al., 2000; Thomson et al., 2002; Rosenau et al., 2006; Letelier, 2016).
Dado lo anterior, resulta evidente que los Andes del Sur se encuentran segmentados en funcion a
esta zona andémala al interior de la cordillera principal, lo que, en definitiva, esta relacionado a que
los resultados muestran que la geometria de la superficie de detachment tiene relacién directa con

estilo en la deformacion superficial.

De esta forma, como se observa en la Figura 5.17, aquellas zonas con colores mas cercanos
al amarillo y rojo coinciden con provincias con un estilo estructural principalmente de fajas
corridas y plegadas, marcado por el gran desarrollo de fallas inversas de bajo angulo que se
disponen en un arreglo sub paralelo. Mientras que aquellas &reas donde la superficie de detachment
alcanza las mayores profundidades, estdn relacionadas con la presencia del SFLO, el que
probablemente controla la geometria de este nivel intracortical en esas latitudes y ademas con la
FL, que, en primera instancia, se observa como una transicion entre el comportamiento desde los

36° S hacia el norte y los 40° S hacia el sur (Figura 5.17).
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6. DISCUSION.

6.1. ANALISIS COMPARATIVO ENTRE LAS SUPERFICIES DE
DETACHMENT.

Con el fin de determinar si las superficies de detachment obtenidas con el modelo termo-
mecanico tienen validez estructural, se han comparado los diferentes casos anteriores con la
estructura intracortical generada a partir de la interpolacion hecha para el modelo estructural 3D.
Los resultados de esta comparacion son los que se muestran en las Figuras 6.1, 6.2 y 6.3, a través
de mapas que contienen la diferencia (AZ) entre la profundidad de la superficie de detachment
obtenida con el modelo 3D (Zestructural) respecto de las estimadas a partir del modelo termo-
mecanico (Ztermo-mecanico), Y graficos de correlacion que permiten establecer a través del indice de
correlacion y del valor del RMSE (raiz del error cuadratico medio), cuél es el modelo termo-
mecanico que mejor se ajusta a los datos estructurales. La expresion matematica usada para

calcular AZ es la siguiente:

Zostr Rt 0 Ztelmo meliideh 0z (16)

Es importante mencionar que las estructuras de detachment en cada seccién balanceada
han sido modeladas con datos sismicos, gravimétricos y/o estructurales, a excepcion de los
resultados de Giambiagi et al. (2014) y Echaurren et al. (2016), los que han ocupado un modelo

termo-mecanico similar al de este trabajo para constrefiir esta superficie.

De acuerdo con la ecuacion (16), aquellas regiones de color rojo en las Figuras 6.1, 6.2 y
6.3, seran areas donde la superficie de detachment se encuentre sobrestimada. Por su parte, las
areas azules seradn provincias donde el modelo termo-mecénico subestime la profundidad de este
nivel intracortical. Ahora bien, al analizar la variacién del decaimiento radiogénico en la ecuacién
(11), se observa que mientras mayor sea su valor, mas grande sera la temperatura, por lo tanto, y
de acuerdo con la ecuacion (13), menor sera la resistencia a la deformacion permanente para ese

punto en cuestion. En funcion a lo anterior, aquellas zonas donde el modelo se encuentra
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subestimado corresponderan a provincias donde el modelo termo-mecanico esté mas caliente que
el modelo estructural, por el contrario, zonas sobrestimadas, seran regiones donde el modelo

termo-mecanico sea mas frio que el estructural.

En particular, se ha considerado como razonable un error maximo para el |[AZ| de 2,5 km.
Lo anterior debido a que el modelo termal depende directamente de la profundidad de la ICD
(Tassara in prep.) dada en el modelo de densidades de Tassara & Echaurren (2012), los que asignan
para este limite una incerteza de +2 km. De esta forma, aquellas regiones dentro del modelo termo-
mecanico cuyo AZ esté dentro de los limites admisibles, representaran un buen ajuste entre este

modelo y el originado a partir de los datos estructurales.

Mapa del valor de AZ y grafico de correlacion para 150 MPa.

Grafico de correlacién

CoefCorr: 0.6243

25 RMSE: 5.3788

Profundidad D en modelo termo-mecénico [km]

-10 -15 -20 -25 -30
Profundidad D en secciones balanceadas [km]

Figura6.1: Mapa AZ y grafico de correlacion para 150 MPa. Este ultimo también incorpora el valor
del coeficiente de correlacion y el RMSE. D corresponde a la superficie de detachment

En funcion a lo que se observa en las Figuras 6.1, 6.2 y 6.3, se concluye que, si bien es
cierto, existen ciertas diferencias entre el modelo termo-mecénico y la superficie obtenida a partir

de las secciones balanceadas, desde un punto de vista general, tienen una coincidencia relativa de
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primer orden. Esto significa que ambos modelos tienen rasgos geométricos similares manifestados
en las coincidencias en el cambio y magnitud de la profundidad a lo largo de ciertas regiones en
particular. Por ejemplo, ambos modelos entre los 33° y 36° S, muestran bajas magnitudes del
parametro anterior a lo largo de la Cordillera Principal (Figuras 5.7 y 5.9), lo que se ve reflejado
en un bajo valor de AZ en esta region (Figuras 6.1, 6.2 y 6.3). Mé&s aun entre los 36° y 39° S, ambos
modelos presentan un descenso en la profundidad de la superficie de detachment al interior de la
Cordillera Principal y los Andes Norpatagdnicos, para luego volver a aumentar hacia el trasarco
argentino entre los 40° y 43° S (Figuras 5.7 y 5.9). No obstante, para estos dos Gltimos casos, si
observamos el valor de AZ (Figuras 6.1, 6.2 y 6.3), resulta notorio que dichas similitudes no son
tan evidentes puesto que el parametro anterior, muestra sus mayores valores (absolutos) en esas
areas. En definitiva, si bien es cierto hay una correspondencia general en el comportamiento de la
profundidad para ambas superficies de detachment, hay diferencias evidentes entre ambos
modelos, representadas por los altos valores de AZ en cada una de esas regiones (Figuras 6.1, 6.2

y 6. 3).

Mapa del valor de AZ y grafico de correlacion para 200 MPa.

Grafico de correlacién
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Figura: 6.2 Mapa AZ y gréfico de correlacion para 200 MPa. Este dltimo también incorpora el valor del
coeficiente de correlacion y el RMSE. D corresponde a la superficie de detachment.
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En este sentido, aquellas provincias donde el valor absoluto de AZ resulta mayor son: hacia
la Cordillera Norpatagénica, donde se encuentra el SFLO; en el segmento entre los 37° y 40° S; y
hacia el trasarco de la Cordillera Norpatag6nica, donde se encuentran las fajas corridas y plegadas

relacionadas con la Cuenca del Cafiadon Asfalto y del Rio Chubut.

Mapa del valor de AZ y grafico de correlacion para 250 MPa.

Grafico de correlacion

CoefCorr: 0,6201

. RMSE: 5.8241
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Figura 6.3: Mapa AZ y gréfico de correlacion para 250 MPa. Este ultimo también incorpora el valor del
coeficiente de correlacion y el RMSE. D corresponde a la superficie de detachment.

La causa de estas diferencias naturalmente tiene que ser distinta, puesto que involucran
maés de una provincia y estilo estructural. En este sentido, hacia el SFLO, se observan errores
cercanos a los 20 km de profundidad, lo que evidentemente resulta muy significativo. No obstante,
los datos estructurales obtenidos para estas latitudes provienen de la solucion del balance
estructural de las secciones publicadas en los trabajos de Ramos et al. (2014) y Orts et al. (2012).
En particular, el primero de ellos menciona que los resultados de su modelo a la longitud de la
Cordillera Norpatagonica no estan realmente restringidos, puesto que los datos geofisicos
obtenidos a partir de estas rocas de basamento, las que dada su naturaleza tienen una composicion

muy heterogénea, son muy ruidosos y por lo tanto no permiten definir de buena forma la geometria
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que debiese tener el detachment bajo esa region. Dado lo anterior, es probable que la solucion
estructural en esta zona tenga un error de gran magnitud, debido a la composicion de las rocas que
constituyen la Cordillera Norpatagénica, por lo que no hay certeza de la profundidad de la
superficie de detachment en estas latitudes. Mas aln, los datos sismicos que tanto Ramos et al.
(2014) como Orts et al. (2012) ocupan en sus secciones balanceadas llegan a profundidades que
no superan los 25 km, por lo que incluso es posible que este nivel intracortical sea mucho mas

somero que el obtenido en el modelo estructural.

Ahora bien, para el caso entre el segmento de los 37° y 40° S, el modelo estructural ha sido
construido principalmente a partir del trabajo de Rojas Vera et al. (2014) y Garcia Morabito et al.
(2011). EI primero, ha obtenido el nivel de detachment a través de las soluciones estructurales
calculadas por el software Move2D® usando un algoritmo de deslizamiento por flexura. En este
sentido no hay ninguna condicidn impuesta a partir de datos geofisicos, por lo que la profundidad
del detachment, solo se obtuvo como resultado del célculo anterior. No obstante, las estructuras
superficiales han sido contrastadas con perfiles sismicos y datos magnéticos, de donde se infiere
que bajo la Fosa de Loncopué, las fallas probablemente estdn enraizadas en estructuras que
involucran el basamento, por lo que la solucion del balance estructural define una geometria para

la superficie de detachment que es consistente con lo observado en los datos anteriores.

Por otra parte, Garcia Morabito et al. (2011) construye su estructura de detachment en
funcion al trabajo de Zapata et al. (1999), que caracteriza la estructura de las fajas corridas y
plegadas al E de la Fosa de Loncopué y su relacion con el basamento. No obstante, no hay mayor

certeza de a qué profundidad se encuentra el nivel intracortical en cuestion.

En definitiva, como ambos autores definen la superficie de detachment a partir de rasgos
geométricos y estructurales que son consistentes con lo observado tanto en superficie como en
datos sismicos, es probable que la profundidad a la que se encuentra esta estructura en el modelo
estructural esté bien caracterizada, por lo que la razon de las diferencias puede radicar o bien en el
modelo de densidades de Tassara et al. (2006) o en las consideraciones reoldgicas en el modelo
termo-mecanico. En este sentido, como se menciond anteriormente, Tassara et al. (2006) estima

un error de £2 km para la ICD, que finalmente controla desde el punto de vista termal, la geometria
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de la superficie de detachment, por lo que no basta para explicar el por qué existen diferencias
cercanas a 10 km entre ambos modelos. Dado lo anterior, es probable que la resolucion del modelo
gravimétrico de este autor, que corresponde a 1° en latitud, no permite observar variaciones
litologicas dentro de este segmento, que modifiquen la estructura de la ICD y por lo tanto no sean

reproducibles por el modelo termo-mecéanico.

Otra opcion, es que las caracteristicas litoldgicas del modelo termo-mecéanico para la
corteza superior (Tabla 5.1), no sean representativas para este segmento, por lo que el
comportamiento mecanico de las rocas en esta region, no reproduzcan los resultados obtenidos en
el modelo estructural. En este sentido, Varekamp et al. (2010) describe que las caracteristicas
geoquimicas de los basaltos que cubren la depresion de Loncopué son afines a una fuente mantélica
enriquecida (EM-1), similares a los que se ubican en los plateau de tras-arco en la Patagonia
argentina, por lo que las rocas que rellenan esta gran depresion no representan lo modelado en los
resultados termo-mecanicos. Ahora bien, la Figura 6.4 muestra los valores de AZ considerando
que la composicién de la corteza superior es mas cercana a un basalto, de tal forma en que sea

posible evaluar qué tan cercano son los valores en este caso respecto del modelo estructural.

Como muestran los resultados en la Figura 6.4, el segmento entre los 37° y 40° S queda
mejor caracterizado cambiando la composicion de la corteza superior, por lo que se concluye que
es necesario tomar en cuenta las variaciones composicionales que pueda presentar la litésfera en
extensas regiones que tengan un comportamiento particular, que en este caso, es distinto del
observado en general en las rocas que cubren los Andes del Sur, puesto que al considerar una
composicion cuarcitica para la corteza superior, aquellas regiones que corresponden a cuencas
sedimentarias siliciclasticas, volcanicas y volcanosedimentarias del mesozoico y cenozoico
inferior, las que luego son invertidas durante el Mioceno Superior (Figura 5.3), quedan bien
representadas en desmedro del segmento transicional en cuestién (Figura 6.4). Debido a lo
anterior, el modelo termo-mecéanico tendra un mejor ajuste con el modelo estructural, evidenciado
en un bajo valor de AZ, siempre y cuando se consideren las variaciones laterales en la composicion
de los diferentes niveles que constituyen la litsfera, que no han sido bien ajustadas por el proxy
de la ICD (Tassara et al., 2006).
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Figura6.4: Mapa para un AZ considerando una composicion para la corteza superior similar a un

basalto o basalto-andesitico.

Para el caso de la deformacion a la latitud de la Cuenca del Rio Chubut y de Cafiadon
Asfalto, hacia el antepais de la Cordillera Norpatagonica, las diferencias observables entre ambos
modelos (Figuras 6.1, 6.2 y 6.3), probablemente se deben a que Echaurren et al. (2016) considero
otros parametros termales y reoldgicos al momento de calcular el modelo termo-mecanico, por lo
que los resultados obtenidos en este trabajo, subestiman lo que este autor determind para la

profundidad de la superficie de detachment en su seccion balanceada.

Ahora bien, considerando los estimadores calculados para cada uno de los casos en las
Figuras 6.1, 6.2 y 6.3, es decir, comparando los valores del coeficiente de correlacion y del RMSE
entre los tres modelos, se concluye que el mejor ajuste es obtenido con un esfuerzo méaximo
disponible de 150 MPa (Figura 6.5), lo que difiere de los resultados obtenidos por Pardo et al.
(2002), que estiman a través del analisis de datos GPS, un valor cercano a los 250 MPa para este

parametro dentro del area de estudio. Lo anterior debido a que ambos estimadores, evallan las
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similitudes que existen entre los dos modelos en cuestién, donde para el caso del coeficiente de
correlacion, son los valores cercanos a 1 los que representan una mayor correlacion entre ambas
poblaciones de puntos, mientras que para el caso del RMSE, mientras mas cercano a 0 sea el valor,

menor error habra entre ambos modelos.

Mapa AZ 150 MPa Mapa superficie detachment 150 MPa

74.0°0 72.0°0 70.0°0
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Figura 6.5: Mapas de la superficie de detachment y AZ para el caso de mejor ajuste (150 MPa).

En definitiva, resulta claro que la utilizacion de modelos termo-mecanicos para el ajuste de
las superficies de detachment en secciones estructurales balanceadas sera valido, siempre y cuando
las caracteristicas reologicas utilizadas al momento de calcular el régimen mecanico del area en
cuestion sean representativas de la composicion de las rocas en superficie. De lo contrario, es
necesario aislar regiones probleméticas y modelar una matriz cuya resistencia a la deformacion
permanente incorpore las caracteristicas reoldgicas particulares de esa zona. Ademas, el régimen
termo-mecanico es capaz de describir las variaciones en la distribucion de la deformacion a lo
largo de los Andes del Sur, puesto que reproduce una serie de rasgos regionales que han sido
descritos previamente por otros autores (Rojas Vera et al., 2014; Orts et al., 2012; Mescua et al.,
2014, etc.), que se ajustan bien a la geometria que este mega despegue adopta cuando es modelado
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a partir de este régimen, lo que es respaldado por un valor razonable en el coeficiente de

correlacion, en el valor de AZ y en la magnitud del RMSE.

Finalmente, la superficie de detachment se ajusta bien a la distribucién de las diferentes
provincias estructurales a lo largo de los Andes del Sur (Figura 6.6), siendo capaz de reproducir la
geometria esperada en funcion al estilo estructural dentro de estas regiones y a la composicion de
las rocas que las constituyen. Lo anterior ocurre puesto que aquellas morfoestructuras con un estilo
de fajas corridas y plegadas y cuyas unidades son en su mayoria secuencias sedimentarias meso-
cenozoicas que rellenan una serie de cuencas de la misma edad, las que posteriormente son
invertidas durante el Mioceno (Figura 5.3), se disponen en areas donde el valor de AZ tiende a ser
mas bajo (Figura 6.5). Esto sugiere que aquellas regiones donde la ICD es mas profunda (Figura
6.9), al ser més caliente, debido a que el valor de y es mayor (ecuacion 11), generara superficies
de detachment mas someras y que debido a la ocurrencia de las rocas antes mencionadas,
reproducen bien el estilo estructural de fajas corridas y plegadas. Por otro lado, ciertas provincias
cuyo comportamiento estructural es particular, como lo es la Fosa de Loncopué (entre los 37° y
39° S), y que es conformada por rocas con una composicion poco diferenciada (Varekamp et al.,
2010), se disponen en regiones donde este nivel intracortical alcanza sus mayores profundidades,
puesto que la ICD es mucho mas profunda respecto al caso anterior (Figura 6.9), la misma

situacion composicional ocurre con el SFLO (Figura 6.5).

6.3. ROL DE LOS PARAMETROS TERMALES EN EL REGIMEN
TERMAL Y EN LA SUPERFICIE DE DETACHMENT.

Para evaluar la sensibilidad del modelo termo-mecénico frente a la variacion de alguno de
los parametros en el modelo termal de Tassara (in prep.), se han estimado dos casos adicionales
(Figuras 6.7 y 6.8) considerando diferentes valores de produccién de calor radiogénico, que de
acuerdo con la ecuacion (11), es el parametro que mas influencia debiese tener al estimar la

superficie de detachment.
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Figura 6.6: Mapa con los valores de AZ para el caso de 150 MPa. Ademas,
se encuentran representadas las cuencas mesozoicas Yy

cenozoicas a lo largo de los Andes del Sur.

Como se muestra en la Figura 6.7, cuando la produccidn de calor radiogénico es mas baja,
es decir, cuando la corteza genera menos calor que lo estimado en el subcapitulo anterior (2,5
W/m?), la influencia de la ICD decrece, puesto que el decaimiento radiogénico en el modelo termal
depende de ellay por lo tanto el régimen termal es mucho mas frio, generando una superficie de
detachment de mayor profundidad. Lo anterior produce un menor ajuste en zonas donde el modelo
termo-mecénico presenta bajos valores de AZ con un H = 2,5 W/m?3, que coinciden con regiones
donde la superficie de detachment en mas somera, en comparacion con areas donde este nivel
intracortical adquiere mayor profundidad, puesto que en estos casos el ajuste mejora. En otras
palabras, una corteza superior mas fria, también puede reproducir ciertos comportamientos

anomalos que ocurran en un area determinada, como lo es el segmento entre los 37°y 39° S.
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Calor radiogénico igual a 1,5 W/m?
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Figura6.7:  Mapas de AZ y de profundidad para la superficie de detachment considerando una
produccidn de calor radiogénico de 3,5 W/m3.

Por otro lado, la Figura 6.8 muestra el caso de una corteza superior con mayor produccion
de calor radiogénico (3,5 W/m®) que el caso de mejor ajuste en el capitulo anterior. En ella se
observa que las zonas con bajo AZ, considerando un H = 2,5 W/m?, presentan un menor error, es
decir, el modelo termo-mecéanico en este caso reproduce de mejor forma la geometria que adquiere
el detachment en la mayor parte de fajas corridas y plegadas a lo largo de los Andes del Sur. Sin
embargo, para aquellas regiones donde el AZ es mayor y ademas esta superficie es mas profunda,
como es el caso del segmento entre los 37° y 39° S, tienen un mayor error y por lo tanto el régimen
termo-mecanico no es capaz de reproducir la geometria de esta estructura puesto que el modelo

termal es muy caliente, por lo tanto, su geometria estara sobreestimada.

Ahora bien, es relevante notar que los rasgos generales de la superficie de detachment a lo
largo de los Andes del Sur, no cambian con la variabilidad de los parametros termales, por lo tanto,
el control de estas caracteristicas no esta directamente ligado al régimen termal, si no que este

altimo solo regula la magnitud de sus expresiones en la deformacion superficial. En otras palabras,
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que tan profunda o somera se encontrara la superficie de detachment, en funcién al valor de la
temperatura bajo un punto (longitud, latitud) dado. Ahora bien, otro punto importante a destacar
es que la produccion de calor radiogénico a lo largo de los Andes del Sur no es homogénea, por
esta razon, hay mejor o peor ajuste en determinadas zonas dado un mayor o menor valor de calor
radiogénico. En este sentido, al igual que para la composicion de las rocas en la litdsfera, es
necesario incorporar las variaciones laterales que pueda tener este parametro termal, para obtener
un modelo termo-mecénico que sea capaz de reproducir eficazmente la geometria de la superficie

de detachment dentro de un area determinada.

Calor radiogénico igual a 3,5 W/m?3
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Figura 6.8: Mapas de AZ y de profundidad para la superficie de detachment considerando una
produccién de calor radiogénico de 3,5 W/m3.

6.4. SEGMENTACION DE SEGUNDO ORDEN EN LOS ANDES DEL SUR.

Tras analizar y discutir los resultados anteriores respecto al ajuste del modelo termo-

mecanico y cdmo, pese a la variabilidad de los pardmetros que involucran el célculo de dicho
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modelo, se mantienen ciertos rasgos regionales a lo largo de los Andes del Sur, es claro notar que
existe una segmentacion en el comportamiento y ubicacion de la deformacion superficial a lo largo
de la cordillera, el que cdmo se observa en las Figuras 6.9 y 6.10, también se ve reflejado tanto en
la geometria de los diferentes limites litosféricos (ICD, moho y LAB), como en las variaciones en
la topografia. En este sentido, el segmento entre los 37° y 40° S es critico para analizar el por qué
ocurren las diferencias anteriores, puesto que tanto en el modelo estructural como en el termo-
mecénico, representa una transicion entre la distribucion de la deformacion al norte del area de
estudio (entre los 33° a 37° S), la que se concentra mayoritariamente a lo largo de la Cordillera
Principal y de la Cuenca Neuquina (Figura 5.18), respecto del comportamiento en el sur (entre los
40°y 43° S), donde el frente de deformacion se encuentra restringido al trasarco y antepais de la
Cordillera Norpatagonica, hacia la Precordillera y las cuencas del Rio Chubut y Cafiadén Asfalto

(Figura 5.18).
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Figura6.9: Mapas de profundidad para el moho y el LAB. Ambas geometrias han sido
obtenidas del modelo de densidades de Tassara & Echaurren (2012).

Ahora bien, diversos autores se han encargado de explicar este comportamiento
transicional a lo largo de los Andes del Sur. Uno de ellos es Rojas Vera et al. (2014), quien propone

que la expansion del arco volcanico durante el Nedgeno generdé el contraste que se observa en la
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deformacion compresiva a lo largo del orégeno andino dentro del area de estudio, remarcando que,
hacia el norte, las rocas miocenas relacionadas al arco volcénico cubren toda la zona de trasarco,
mientras que, en el sur, solo se restringen a la divisoria de aguas continental. Lo anterior, segun el
mismo autor, dio paso a que el acortamiento cortical durante esa edad generase diferentes
estructuras y morfologias a lo largo del rumbo en este segmento de los Andes. No obstante,
también atribuye cierto rol a estructuras heredadas del ciclo pre andino, que probablemente

influyeron en el estilo de la deformacién que se observa en este segmento actualmente.

Por otra parte, resulta claro el efecto que tiene el SFLO en restringir la deformacion al sur
de los 38° S, donde, ademas, el acortamiento cortical disminuye notablemente respecto de lo que
ocurre al norte de los Andes del Sur (Horton et al., 2018). En este sentido, la Gltima expresion de
deformacion compresiva a lo largo de la cordillera propiamente tal es la GFCP (Rojas Vera et al.,
2014), puesto que, hacia el sur, el desarrollo de este estilo estructural sélo ocurre hacia el trasarco
y antepais (Orts et al., 2012; Echaurren et al., 2016).

Profundidad ICD Topografia

Profundidad [km]
profundidad [km]

0

=75

Figura 6.10: Mapas de la topografia y profundidad de la ICD obtenidas del modelo de
densidades de Tassara & Echaurren (2012).
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En funcidn a lo anterior, si bien es cierto la compresion desde el Nedgeno hasta hoy no ha
sido homogénea a lo largo de este segmento de cordillera (Figura 5.3), lo que pudiese generar una
diferenciacion en la deformacion, es la herencia de las estructuras pre andinas de orientacion
principalmente NNW-NW, la que finalmente limita el desarrollo de ciertas provincias estructurales
en esta porcion de Los Andes (Rojas Vera et al., 2014; Orts et al., 2015). Méas aun, como se observa
en las Figuras 6.9 y 6.10, tanto el moho como la topografia, manifiestan el contraste dado por estas
estructuras, dando paso a una relacion directa entre profundidad y elevacién entre ambos, la que
esta ligada a la presencia de estructuras preexistentes en la corteza y a su evolucion tecténica a

través del tiempo (Mescua et al., 2014).

En este sentido, no solo la herencia pre andina queda registrada en las caracteristicas
estructurales de la corteza, sino que ademas es observable en el desarrollo de potentes secuencias
sedimentarias que rellenan cuencas tanto mesozoicas como cenozoicas y que son la razon del
desarrollo de todas las fajas corridas y plegadas a lo largo de los Andes del Sur, puesto que su
distribucion esta sujeta a la presencia de los rasgos estructurales pre andinos, siendo las cuencas
de la Figura 6.6 claros ejemplos de lo anterior. Ahora bien, como se discutio anteriormente, el
régimen termo-mecanico es capaz de reproducir los rasgos mas importantes de esta porcién de Los
Andes, como lo son todos los sistemas de fajas corridas y plegadas, y los rasgos particulares
generados tanto por la influencia del SFLO hacia la Cordillera Norpatagonica (Cembrano & Lara,
2009), como por la dindmica del SLAB hacia la Fosa de Loncopué (Rojas Vera et al., 2014;
Sagripanti et al., 2017), por lo tanto, resulta claro que las caracteristicas termales y mecéanicas que
controlan el estilo de la deformacion actual en este segmento de Los Andes, son la manifestacion
de una historia tanto andina como pre andina, que finalmente ejerce el mayor control en la
segmentacion que se observa a lo largo de los Andes del Sur, puesto que la deformacion se ha
distribuido en funcion a estas zonas de debilidad intracortical. Lo anterior, sin dejar de lado los
procesos tecténicos que se puedan estar desarrollando actualmente, como, por ejemplo, la
influencia del ciclo sismico de subduccion en el desarrollo de la actual extension observable entre

los 37° y 39° S (Garcia in prep.).

Finalmente, se pueden definir tres segmentos importantes en esta zona de estudio (Figura

6.11): el primero (A) entre los 33° y 37° S, caracterizado por un mayor acortamiento cortical
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(Horton et al., 2018) y un amplio desarrollo de la deformacion, tanto en la Cordillera Principal
como en la Cuenca Neuquina; el segundo (B) entre los 37° y 39° S, marcado por eventos extensivos
tanto miocenos como pliocenos (Folguera et al., 2010; Rojas Veraet al., 2014; Horton et al., 2018),
que dan paso al desarrollo de cuencas al interior del orégeno, como lo es la Fosa de Loncopué, y
gue actdan como transicion entre el comportamiento al norte y al sur de los Andes del Sur; y un
tercero (C), entre los 39°S y 45°S, que si bien es cierto mantiene una historia geoldgica similar
con el segmento méas septentrional respecto a la inversion de cuencas mesozoicas y cenozoicas,
también experimenta un amplio desarrollo de volcanismo extensional relacionado a la Cuenca del
Nirihuau (Bechis et al., 2014) y ademas esté influido por la dindmica del SFLO, generando un

menor acortamiento cortical en estas latitudes (Horton et al, 2018).

Mapas de segmentacion para los Andes del Sur.
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Figura6.11: Mapa de segmentacion de los Andes del Sur. En las areas rectangulares de color rojo se
marcan los limites de los segmentos A, By C.
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7. CONCLUSIONES Y RECOMENDACIONES.

El régimen termal no incide de forma directa en la geometria de la superficie de detachment
en una provincia en particular, sino que, como resultado del modelamiento termal, acentia
0 atenlia el comportamiento de esta estructura en funcién al aumento o descenso de la
temperatura respectivamente, manteniendo ciertos rasgos de caracter regional que vienen
dados por una historia geologica particular, manifestada en las variaciones
composicionales y estructurales de la litdsfera. Los parametros cinematicos representados
en la magnitud de omax tienden a cumplir el mismo rol.

El régimen mecénico, a diferencia del caso anterior, tiene un fuerte control en el estilo de
la deformacidn dentro de una provincia estructural particular, debido a que, en ocasiones,
se genera un fuerte contraste en la resistencia a la deformacion de las rocas en cuestion. Un
claro ejemplo de lo anterior es el comportamiento particular que toma la superficie de
detachment a la altura de la Fosa de Loncopué, al ser modelada con rocas que se asemejan
a los basaltos que rellenan dicha depresion, o el buen ajuste del modelo termo-mecanico
en regiones de fajas corridas y plegadas de piel delgada, donde hay un dominio de la
cobertura por sobre un basamento cristalino.

De acuerdo con lo anterior, la utilizacion de modelos termo-mecanicos para ajustar
superficies de detachment sera valida, siempre y cuando las caracteristicas reoldgicas y
termales de la litosfera representen lo mas cercano posible las condiciones a las que las
diferentes rocas se encuentran en la naturaleza. En este sentido, provincias con
comportamientos particulares, considerando el régimen tectonico prevalente en dicha
region, como es el caso de la Fosa de Loncopué, que corresponde a una zona extensional
inmersa en un contexto compresivo, sera mejor tratarlas de forma aislada, puesto que el
ajuste final puede resultar sobrestimado o subestimado, dependiendo del modelo reoldgico
y termal empleado. Por esta razon, se recomienda utilizar métodos que incorporen las
variaciones laterales tanto en la composicion como en los parametros termales de las rocas
dentro del area de interes.

Debido a que la segmentacidn a lo largo de los Andes del Sur es respuesta a la herencia de
los rasgos estructurales generados en el ciclo pre andino, y a que el régimen termo-

mecanico es capaz de reproducir las caracteristicas estructurales mas importantes de la
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superficie de detachment dentro del area de estudio, resulta claro que el estilo en la
deformacion de las diversas provincias estructurales que constituyen el sistema
cordillerano, depende también de los rasgos heredados del ciclo pre andino, que se
manifiestan directamente en el régimen termo-mecénico que presenta la litdsfera en la

actualidad.
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