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RESUMEN

Con la ayuda da un andlizis flaxural de la corralacidn entre ralieve y gravadad, se invastiga qué factores contralan la
segmentacion del sistema de convergencia andino entre los 15 y 4773 y como ellos interactuan on términos del procoso
orogénico. Como base de este andlisis, se propone inicialmente una definicion de segmentacion; en un prmer orden se
disfingue entre Andes cenirales (15-33,5°5) y Andes dael sur (33,5 -47°5). A lo largo de ambas unidades mayores sa
diferancian segmentos de segundo orden; Altiplano (15-23°5), Puna (23-28°3) y Cordillera Frontal (28-33,5°5) an los
Andes centrales, Cordillera Principal (33,5-39°8) y Cordillera Patagdnica (39-47°8) en los Andes del sur. Los resultados
del analisis flexural sobre este esgquema de segmentacion lectonica indican vanaciones espaciales del espesor elastico
T, (el cual determina la rigidez de la litosfara), dal espesor corfical EC, y da la fuerza compresiva herizontal F£. T es alto
&n el antearco v antapals v bajo an al aje del ordganc, prasantando valorag minimes (<10 km) v un fuana gradianta
transversal enlos Andas Centrales. Encontraste, el valor minimo de T, en el segmento Cordillera Patagdnica es del orden
de 35 km. T, muestra una correlacidn inversa con EC, pardmetro que alcanza su maximo en el sector occidental de los
Andes centrales (65-70 km). A su vez, F presenta valoreas maximos en los extremos norte y sur de los Andes centralas
(hasta 4 x 10" M/m), consistants con el alio acoplamienta interplacas axistanta en astos sectores. Desde un punto de
vista reclbgico, T, es directaments proporcional tanto a la razdn entre plagioclasa y cuarzo en la corteza como a la razdn
antra tasa de deformacion y flujo caldnco impuesta por la convergencia. Esta relacion cualitativa, complemantada por
Ios controles geolbgicos y geolisicos existentes, permite sugerir que la segmentacion andina de pnimer orden es causada
por &l contraste composicional enira la corfeza falsica de los Andes centrales y otra mafica de los Andes dael sur. La
sagmentacidn de sequndo ardan se asocia ademas con varacionas del régimen termomecanico ligado al procaso de
CONVErgencia

Palabras claves: Andlisis lexural, Espesor eldstico, Espesor corlical, Reologia, Segmentacion anding.
ABSTRACT

Relationship between elastic thickness and the tectonic segmentation of the Andean margin
(15-47"8). Using a flexural analysis of the corelalion between reliet and gravity, the factors that control the Andean
segmentation (15-47°5) and the orogenic process are investigatad. As a framework for this analysis, the following
segmentation is proposed; the first order units are the central Andes (15-33.5°S) and the Southern Andes (33,5-47°S),
Along both unils, segments of second order are distinguishad; Altiplano (15-23°5), Puna (23-28°5) and Frontal Cordillera
(28-33.5°5} within the central Andes, Principal Cordillera (33.5-39°5) and Patagonian Cordillera (39-47°5) in the southern
Andes. The results of the flexural analysis in this teclonic segmentation ramework is expressed in lerms of spatial
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vanations of the elaslic thickness T, (which defines the lithosphenc rigidity), crustal thickness EC, and harizontal
compressive force F. T is high in tha forearc and foreland regions, and low undar the arogenic axis, showing minimum
values (<10 km) and a strong traverse gradient in the centrat Andes. In contrast, the minimum T value in the Patagome
Cordillera segmentis 35 km. T_has an inverse correlation with £C, parameter that shows its maximum in the western side
of the central Andes (65-70 km). F presenis maximum values at tha north and south edges of the central Andas (reaching
4 x 10" N/mj), which is consistant with the high interplate coupling thera. From a rheologic viewpaint, T_is directly
proportional to the plagioclage-quartz ratio in the crust as wall as strain rate-1o-heat flow ratio imposed by the convergence.
This qualitative relationship, complemented by geological and geophysical constraints, suggests that the first order
segmentation s cavsed by a contrasting composition of the crust: a mora falsic one in the central Andes against a more
mafic crust in tha southern Andes. The second order segmentation is associated with variations of the thermomachanic

regime linked to the convergence process.

Koy words: Floxural analysis, Efashic thickness, Crusial thickness. Rheology. Andean segmertanion.

INTRODUCCION

Desde los origenes de lateoria delatecténica
de placas, la Cordillera de los Andes ha sido citada
como al mejor ejemplo active de oragencs forma-
dos por la convergencia entre una placa ocednicay
otra continental (Hamilton, 1989, James, 1970). Si
bien esta cadena montanosa es un elemento con-
tinuo sobre el margen occidental de Sudamérica,
subsisten variaciones longitudinales sistematicas
en la topografia, tectonica, volcanismo, estructura
Iitostérica profunda, geometria de subduccion e
historia geoldgica. Ello ha motivado la proposicion
del conceplo de ‘segmentacion andina’ (Jordan et
al., 1983; Mpodozis y Hamos, 18883; Klev ai al.
19499, bajo el cual los Andes pueden ser divididos
en segmenlos que presentan una evolucion geo-
dinamica particular.

Como marco previo y ante la ausencia de una
definicion formal, se propone dividir la Cordillera de
los Andes en un pnmer orden y a escala continantal,
an cuatro grandes segmentos: Andes del none
{5°M-15°8), Andes centrales (15-33,5°3), Andes
del sur (33.5-47°S) y Andes auslrales (47-568°S).
Los limites entre estos segmentos coinciden con
rasgos mayores de la placa subductada, observa-
cion gue para algunos auteres ha sugerido un
control de la losa ocednica en la segmentacion del
margen continental (Nur y Ben Avraham, 1981
Jordan ef al,, 1983; Pilger, 1984; Pardo Casas y
Molnar, 1987: Gutscher et al., 2000). Sin embargo,
dichos segmentos pueden ser reconocidos an la
historia geoldgica del continente desde por lo me-
nos el Mesozoico Inferior (Mpodozis vy Ramos,
1989). Este hecho, junto con la existencia de nota-
bles contrastes en las caracteristicas actuales del

ordgeno a lo largo del margen frente a similares
condicionas de convergencia, hacen sospechar
que la segmentacion de los Andes esta ligada, al
menos parcialments, a factores inherentes a la
placa continental. Les Andes centrales y del sur
(15-47°5) constituyen un excelente area para in-
vestigar este problema: como respuesta a unz
convergencia gue no presenta vanaciones
longitudinales mayores &n su azimul y velocidad
{DalMats at al., 1554), los Andes Centralas desarro-
llan una topografia de ~4.000 m (promedio) que
contiene el mayor plaleau continental del planeta
después del Tibet (Alliplano-Funa) y la mayor ele-
vacion del hemisferio sur (Monte Aconcagua). En
contraste, el sector meridional de los Andes del sur
reprasenta el ofro extremo an tErminos orogenicos.
con una cordillera que no supera los 2.000 m de
altura,

En este marco, se investiga aqui la mportancia
relativa de la configuracion interna del continente
con respecto a factores termomecanicos impues-
tos externamente en el control de la segmentacidn
andina y los mecanismos de interaccion entre am-
bos en términos del proceso orogénico. Con aste
objetive se ha aplicado un andlisis flexural entre los
15y 47°5, sobre la base de la correlacion existente
entre gravedad y topografia. Este parmita cuantifi-
car las variaciones espaciales del espesor elastico
T, delalitosfera continental, el cual define la ngidez
flexural. Eztudios basados en este metodo han
entregado interesantes conclusiones sobre la es-
tructura litosférica y estado termomecanico asocia-
do a cadenas montanosas en distintos ambientes
tectonicos (e.g., Karnery Watts, 1983; McNutt eral,
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1988, Slewart y Watls, 1997), y han aportado en el
contexto anding una mejor comprension de los
mecanismos de deformacion del trasarco-antepals
de les Andes centrales (Lyon-Caen el al., 1985,
Withman ef s/, 1996; Watts ef al., 1995). El presen-
te andlisis considera 15 secciones topografico-
gravimétricas transversales al margen continental
desde la fosa hasla el anlepais a lo largo de los
Andes centrales y del sur. Para cada seccion, al
método desarrollado permite estimar perfiles de T,
y espesor corlical y un valor de la fuerza horizontal
actuanie sobre el contingnte. Asumiendo algunas

premisas generales sobre la reclogia de la placa
continental, los valores de T_han sido relacionados
can la composicidn cortical (parametrizada por la
razén entre plagioclasa y cuarzo) y con el régimen
termomecanice derivado del proceso de conver-
gencia (parametrizado por la razon enlre 'strain
rate’ y flujo caldrico). Los resultados de este ejarci-
cio, contrastados con informacidn independiente,
permiten sugenr algunas conclusiones relaciona-
das con las causas de la segmentacién andina y los
procesos que permiten construir los Andes,

MARCO GEOTECTONICO DE LOS ANDES CENTRALES ¥ DEL SUR (15-47°5)

La construccion de los Andes modemos se
inicia en ¢l Oligoceno Superior tras la divisidn de la
placa oceanica Farallén en las placas Cocos vy
Nazca (Pilger, 1984; Pardo Casas y Molnar, 1987;
Tebbens v Cande, 1997; Somoza, 1998). Dicho
fenaomeno produce una tnplicacion de la velocidad
de convergencia y una orogonalizacion  de su
azimut (Somoza, 1998). En la actualidad las placas
Sudamericana y Nazca convergen con una rapidez
y azimut promedio entre las latitudes consideradas
de 7 cm/afo y NVB"E. respectivamente
{Morambuena et al., 1998).

PLACA DE NAZCA

En la figura 1 se han trazado las zonas de
tractura de la placa cceanica, |a edad promedio en
la fosa de los segmentos de placa limitados por
ellas (Tebbens y Cande, 1997, Yanez ef al., 2001),
la posicion de las dorsales oceanicas v las curvas
de profundidad de lalosa ocednica bajo el continen-
te (Cahill v Isacks, 1992; Creager ef al. 1995). La
edad de la placa de Mazca en la fosa varia desde un
maximo de 52 Ma a los 20°5 hasta cero en el punto
tiple con las placas Sudamericana vy Antartica
(46.5°5). Dentro del contexto de los Andes centra-
les y del Sur, la placa oceanica esta limitada por la
subduccidn de la dorsal de Nazca a los 15°S y la
dorsal activa de Chile en el punto triple. Entre los 15
y 23°5, la placa subducta con un angulo de -30°
hasta profundidades del orden de 550 km; al sur de
dichalatitud, lalosa mantiene su angulo de penetra-
eion, perc entre 100 y 150 km de profundidad

presenta una zona sub-horizenlal que alcanza un
ancho maximo de 400 km a los 3275, Esta posicion
coincide con la subduccién de la dorsal de Juan
Femandez. Muchos autores han argumentado que
la mayor flotabilidad asociada a la dorsal con res-
pecto alaplaca ocednica seriala causa principal de
la honzontalizacion de ésta (Mur y Ben-Avraham,
1981; Gutscher at al., 2000; Gutscher, 2002; Yanez
et al, 2001 y 2002). Al sur de los 33,575 la placa
subductada retoma un angulo del orden de 25°,
paro su largo disminuye notablemente (Pardo efal,
2002). Al sur da log 3975, la ascasa informacion
sismica disponible sugiere que la placa penetra con
angulo constante del orden de 15 a 20” hasta una
profundidad de 150 km (Belmonte y Comle, 1997,
Gutscher, 2002).

PLACA SUDAMERICANA

La figura 1 presenta la posicion del valcanismo
recients, las unidades morfoestructurales gue con-
figuran la corteza continental y una propuesta de
limites y nomenclatura para la segmentacion del
sistema de convergencia en el area. Esta definicion
coincide parcialmenta con la presentada por Jordan
et al. (1983), Mpodozis y Ramos (1989) y Kley at al
{1999). El limile entre los Andes centrales vy los
Andes del sur (33,5°5) corresponde a una transi-
cion tectonica mayor, marcada por la subducecian
de |la dorsal de Juan Fermandez y la presencia de
unazona de deformacién EW-WNW an al continente
(Yafiez et al, 1998; Rivera y Cembrana, 2000;
Yanez el al., 2002). Alo largo de ambos segmentos
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FIG. 1. Caracteristicas geolectancas del sistoma do comeangencia anding antre 15 y 4778, sobre batimatria y lopogradia color ded droa
Unidades moroastructurales dalimitadas por lineas de colores y rotuladas como sigue: - Cordillera de la Costa: di- Dapresion
Intermedia; ew- Cordillera Occidental; ap- Altiplano, ce Cordillera Qnental, ssa- Siorras Subandinas; od- Cordiflera Domayko,
pn- Pung; seb- Sisloma die Santa Barhara; of- Cordilléra Frontal, sp-Sierras Pampaanas; ve- Valla Central; ep- Cordilbara
Principal; cpg- Cordillera Patagdnica. Triangulos grises y blancos representan los volcanes de la Zona Volcanica Central (ZVC)
¥ Sur (ZVE), respectivamente. Lineas delgadas representan las curvas de profundidad de la placa subductada (Cahill @ Isacks,
1992; Crasger of al, 1995). Linea gruesa ot [n fosa Perd-Chile. NUmaros a ta izquierda de la fosa denotan ln edad de la placa
de Nazca. Se destacan las dorsales y zonas de lractura principales do dicha placa. En color blancg se destacan los Hmilos y
nambies propuastos (ver tealo) da los segmentos da primar orden (mayusculas izquisrda) y sagundo arden (mindsculas daracha)
en ol drea de estudio,
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conlinentales, es posible definir una segmentacion
de segundo orden en funcidn de las caracteristicas
topograficas, morfoestructurales, magmaticas,
tectdnicas v itolégicas. El nombre propuesto para
cada segmento responde a la moroestructura re-
presantativa del orégeno. Esto es definido aqui
comd la zona axial del orégeno, cuyas elevaciones
superan los 2.000.

El extremo norte de los Andes cenirales es
ocupada por el Segmento Altiplano (15-23°S). Di-
cho segmento esta curvado en torno al codo de
Arica-Santa Cruz formando el Orocling Boliviano
(lsacks, 1988; Gephard, 1994), rasgo tectdnico
mayor del sistema de convergencia andino, La
morfeestructura distinliva del antearco es la Cordi-
llara de la Costa, la que en este segmento presenta
una elevacion de 1.000 m. Al este de ella, se ubica
la Depresion Intermedia, una cuenca rellena con
sedimentos & ignimbritas neogenas. El limite entre
el antearco v el ordgeno principal corresponde
segun Mufoz y Charmier (1996); P. Victor' y Garcia
elal (2002) a un sistema de estructuras de vergencia
oaste, gran rechazo y acortamiento restringido que
constituye el limite oeste de la Cordillera Occiden-
tal. Dicha cordillera alcanza las méximas elevacio-
nes del segmento, que coinciden con aparatos
volcanicos actuales (e.g., Volcan Parinacota, 6.350
m). Dichos aparatos forman la Zona Volcanica
Central (ZVC, 15-28°S) de los Andes, caraclerizada
por complejos de estratovolcanes y domos
andesitica-riodaciticos de afinidad calcoalcalina de
alto Ky algunos productos basalticos shoshoniticos
y complejos ignimbriticos acidos ubicados en el
trasarco (Kay et al, 1899; Allmendinger at al,
1887). Al este de la Cordillera Occidental se extien-
de el Altiplano con una elevacion uniforme de 3.800
m. Esta unidad junto con la Puna forman el Plateau'
delos Andes centrales (Isacks, 1988; Allmendinger,
1997). Este ‘plateau’ es limilado al este por la
Cordillera Onental, la cual con 5.000 m de alevacion
promedio, constituye el limite morfolégico del
ordgeno principal, Al este de la Cordillera Oriental,
lafaja de escama delgada de las Sierras Subandinas
ha concentrado la deformacion de antepais desde
¢l Mioceno Superior al reciente.

Enlre los 21 y 25°5, occurren una sere de rasgos
geotectonicos andmalos en comparacion con el
resto del margen continental, entre los cuales cabe

destacar el aumento de la distancia entre la fosa y
la Cordillera Occidental desde 250 hasta 400 km
(2375} y la presencia de una cuenca intermontana
alzada a 2.300 m gue contiene los salares de
Atacama y Punta Negra. Dicha cuenca es limitada
al oeste por la Cordillera Domeyko, unidad consti-
luida principalmente porrocas igneas del Paleczoico
Superior (Mpodozis y Hamos, 1983).

A lo largo del Segmento Puna (23°-28°5), al
ancho del ordgens disminuye desde 400 a 150 km,
al tiempo que se cierran hacia el sur las cuencas de
antearco desarrolladas entra las Cordillaras de la
Costa, Domeyko y Occidental. La elevacion maxi-
ma en este segmento es el volcan Ojos del Salado
(6.880 m). Al este de la Cordillera Occidental, la
Puna constituye la cantinuacian meridional del Alti-
planc. A diferencia de éste, el relieve es irregular
con una elevacion promedio de 4.200 m, En la
porcion norte de este segmento la deformacion post
Misceno Superior -reciente al este de la Cordillera
Criental, es absorbida en el Sistema de Santa
Barbara (23-26°5), elemento morfoestructural
transicional entre la deformacidn de escama delga-
da de las Sierras Subandinas y el estilo de fallas de
basamento de las Sierras Pampeanas (Kley ef al.,
1999).

El orégeno del Segmento Cordillera Frontal (28-
33.5°8) presentaun ancho del orden de 150kmy la
mayor elevacitn de loda la Cordillera de los Andes
(Monte Aconcagua, 6.960 m). El sector de antearco
es ocupado exclusivamente por la Cordillera de la
Cosla. La Cordillera Occidental no existe en este
segmento y &l volcanismo esta extinto desde el
Mioceno Superior (Kay y Mpodozis, 2002). El
orggeno principal s ocupado porla Cordillera Fron-
tal, morfoestructura que conshtuye, por lo menos
litolégicamente, la extension meridional de la Car-
dillera Domeyko. Ella fue alzada por un sistema de
fallas de basamentoe doblemente vergente durante
al Mioceno Superior, simultaneaments con la fase
final de deformacidn tipo escama delgada de la
Cordillera Principal en el oeste (Allmendinger et al.,
1990; Cnstallini y Ramos, 2000; Ramos el al.
2002). La Cordillera Frontal limita al este con la
Precordillera argentina, unidad constituida por se-
dimentos mannes paleczoicos con deformacian
tipo escama delgada desarrollada sobre el antepais
entre el Mioceno Inferior y el reciente (Ramos et al.,

12000, Die Entwicklung der Altiplano Westflanke und inre Badeutung liir die Plateaubildung und Krustenverdickungin M- Chila (20°-21°5)
Somntific Technical Report STROOM 3 (Unpublished) Geoforschungszemnum, 140 p. Potsdam.
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2002). Dicha deformacion actia desde 10 Ma sin-
crénicamenta con el alzamiento compresivo de las
Sierras Pampeanas (Jordan y Allmendinger, 1986,
Aamos et al, 2002). Este estilo de bloques de
basamento Paleozoico inferior, largos, delgados v
alzados hasta 4.000 m, se extiende 700 km al este
de la fosa. Mdltiples autores han ligado la expan-
sion hacia el este y postarior axtincién del arco
volcanico Mioceno y la contempordnea migracién
de la deformacion compresiva hacia el antepais,
con &l proceso gradual de horizontalizacion de la
placa subductada (Allmendinger ef al, 1997; Kay of
al., 1999; Gutscher et al,, 2000; Kay y Mpodozis,
2002; Ramos el al.,, 2002).

Elcontraste entre los Andes Centrales y del Sur
se expresa gradualmente a lo largo del Segmento
Cordillera Principal (33,5-39°S). A parlir de los
33,5"Shaciaelsur, lafosa yal.antaarcosedaﬂectan
hacia el ceste y la primera estd rellena con sedi-
mentos (Yanez ef al,, 2002 y referencias ahi cita-
das). Al este de la Cordillera de la Costa se axtiands
el Valle Central, una cuenca rellena con sediman-
tos nedgenos. El orégeno es ocupado por la Cordi-
llera Principal, cuya elevacion disminuye de norte a
sur desde 4.000 m hasta 1.500 m. Su vertiente
oeste estd formada por las rocas de cuencas
volcano-tectdnicas oligo-miccenas, que fueron in-
verlidas simultaneamente con la deposicion da las
volcanitas del arcoMioceno Inferior-Pliocena (Godoy
etal., 1999, Riveray Cembrano, 2000; Jordan etal.,
2001; Charrier et al., 2002; Folguera ef al., 2002).
La inversion monta los depasitos terciarios hacia el
este sobre rocas volcano-sedimentarias mesozoicas
de la euenca de antepais neuquina. La Cordillera
Principal constituye el basamento de la Zona Volca-
nica Sur (ZVS, 33,5-46°5), Ella esta formada en
esle segmento por estralovelcanes andesitico-
daciticos calcealcalinos cuya marca geoquimica e
isotépica cortical disminuye de norte a sur (Hildreth
vy Moorbaht, 1988). Durante el Nedgeno la deforma-
cion del anlepais ha sido absorbida en la franja tipo
escama gruesa de Neuquén, con algunos blogues
de basamento Paleozoico Superior alzados (Kley
ef al., 1999), Estos blogues son remanentes meri-
dionales de la Cordillera Frontal, la que en este
segmento desaparece como expresion morfoes-
tructural, aligual que la Precordillera argentina y las

Sierras Pampeanas. La cantidad de acortamiento
nedgeno absorbido en la Cordillera Principal y en el
antepais neuquino disminuye de norte a sur, en
coincidencia con un cambio en el estilo tectdnico;
entre los 36 y 39°3, Ramos y Folguera (1999) y
Folguera et al. (2002) sugieren que la convergencia
es parcialmente absorbida por movimientos trans-
currentes y verticales alolargo de discontinuidades
corficales pre-andinas oblicuas al margen.

El sector mendional de los Andes del sur es
ocupado por el Segmento Cordillera Patagdnica
(39 - 47°8). Tanto la Cordillera de la Costa como el
Valle Central disminuyen su elevacion an sentido
MS, de manera que al sur de los 42°S el segundo se
sumerge bajo ¢l mar, El antearco s limitado hacia
el esle por la Zona de Falla Liquine-Ofqui {ZFLGY,
rasgotectonico dominanta de este segmento (Hervé,
1977: Cembrano ef al., 2000). Esta es una estruc-
turacortical de larga data (100 Ma segun Cembrano
et al, 2000) con una cinematica transpresional
dextral desde por lo menos el Micceno Medio
(Cembrano er al, 1986, 2000, Arancibia et al,
1999). La componente de cizalle puro paralela a la
convargancia absorbida por la ZFLO habria permi-
tido el alzamiento de la vertiente occidental de la
Cordillera Patagonica (Arancibia ef al, 1999,
Cembrano el al, 2000). Al este, el relieve descien-
de suavemente a elevaciones del orden de 1.000
m, formando en la pampa argentina una mescta
rugosa moldeada glacialmente, La Cordillera
Patagonica esta tormada principalmente por rocas
intrusivas meso y cenozoicas de composicion inter-
media (Batclito Morpatagonico) emplazadas
sintecténicameants con la ZFLO (por lo menes du-
rante el Nedgeno, Hervé, 1994, Cembrano et al.,
2000), La ZvS en este segmento esta formada por
estratovolcanes y numerosos centros eruptivos me-
nores de composicion basallica a andesitica de
afinidad calcoalcalina a toleitica emplazados en
estrecha relacion genética con la ZFLO (Cembrana
y Maorenao, 1994, Lopez-Escobar ef al,, 1995, Lara ef
al, 1999; Sanhuezay Cembrano, 2000). En la parte
sur del segmento (42- 47°3), eslralos Mesozoicos
al este de la Cordillera Patagonica afloran, a dife-
rencia de los segmentos septentricnales, en un
trasarco sin evidencias de deformacion compresiva
necgena (Mpodozis y Hamos, 1989).
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CONCEPTOS TEORICOS E IMPLEMENTACION
DEL ANALISIS FLEXURAL
ESTIMACION DEL ESPESOR ELASTICO T,

El analisis flexural desarrollado asume que la
litésfera continental es una lamina delgada bidi-
mensional de comportamiento elastico, cuyo espe-
sor T, (‘elastic thickness') varia con la distancia x a
io larga del perfil. El peso de la carga topografica
superficial v la contraccion producida por la fuerza
horizontal impuesta, generan una deflexion de esta
lamina con respecto a la linea horizontal, cuya
magnitud w varia también con la distancia x. El
equilibno de esle sistemna es descrito por la siguien-
te expresion (Turcotte y Schubert, 1982; Ranalli,
1987);

R A
i”lﬂ- hl_” pF 2 glp, = pwin) = gp, (xdh, () (1)
| ala alt”

la que indica que la carga superficial &0, Lok, (2}
(g= aceleracion de gravedad, pwfxﬁdensidad dela
carga, hwr‘xj:batimatria-inpugrafia]- es soportada
porla fuerza de restitucidn astenosférica gfp_-p Jw
(xlp,—p=0.4 kg/mP=contraste de densidad corte-
za-mante), por la fuerza compresiva honizontal F, y
por la rigidez flexural intrinseca de la litosfera Oyx).
A suvez,

E 7
12(1-v')

M=

donde el mddulo de Young E y razdn de Poisson
vson magnitudes constantes (agui, 70 GPay 0,25,
respectivamente) (Turcotte y Schubert, 1982), de
manera que la rigidez del sistema es controlada por
el espesor elastico T La ecuacidn (1) predice que
cuando Fy T son iguales a cero (rigidez nula), la
deflexion esmaxima y la topografia es compensada
por una raiz cortical que sigue el modelo clasico de
isostasia local lipo Airy.

Una solucion numérica por diferencias finitas de
la ecuacidn (1) (J.H. Bodine)®, permite calcular el
perfil de deflexion wix) gue resulta al imponer valo-
ras para hwg'x), pwfx), Fy T {x). Los autores han
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desarrollado una aplicacion computacional que
implementa dicha solucién. La carga superficial
para cada perfil modelado fue construida en base a
la batimatria digital derivada de altimstria satalital
por Smith y Sandwell (1997} y 1a topografia digital
Gtopo30 (UsGS, EROS Data Centre, 1996), junto a
una eslimacion de densidades promedio en cada
unidad maorfoestructural interceptada. Para cada
perfil se impone inicialmente una cierta distribucian
de espesorelastico T (x) y unatuerza horizontal por
unidad de superficie F. Dado que corteza y manlo
se deflectan solidariamente, wix) es igual al espe-
sor cortical en exceso con respecto a un espesor
referencial EC, = 33 km. Asi EC{x) = EC, + w(x},
define el espesor corical total (profundidad del
Moho). Debido al contraste de densidad entre cor-
leza y manlo, el exceso corlical wix) genera una
anomalia de Bouguer regional. La comparacion
entre la anomalia de Bouguer real a lo largo del
perfil v la anomalia resultante del modelo permite
ajustar iterativarmente los valores de Fy T (x) de
manera de converger hacia el mejor calce entre
ambas. Tras este proceso iterativo, los resultados
finales para cada seccion modelada son el perfil de
espasor elastico éptimo T (x), el perfil de espesor
cortical EC (x) resultante y el valor de la fuerza
horizontal F finalmente impuesta.

Un analisiz de la sensibilidad de este metodo
(Tassara, 19587), basado en la vanabilidad de la
anomalia de Bouguer calculada frente a variacio-
nes controladas de Te (x) y F para cargas topo-
graficas sintéticas, ha revelado que las estimacio-
nes de T_son mas precisas mientras menor s su
valer. T_puede oscilar en un rango de = 20% en
torno a determinado valor sin producir una vana-
cidn en la anomalia de Bouguer calculada mayor a
+25 mGal (tolerancia igual al error en el calculo de
la anomalia de Bouguer real, ver proxima seccion).
En ofras palabras, el error metodelogico en las
estimaciones del espesor elastico es de £ 2 km
cuande T =10 km y de £ 10 km cuande T =50 km.
La zenzibilidad del matodo frente a las vanaciones
de F es independiente del valor especifico de este
parametro, y define un error de 1,25 x 10" N/m. E

1881, Mumerical computation of plate flexure in marine geophysics, Technical Report Na. 1, CU-1-80, Lamant-Doherty

Columbia Univarsily, Gealogical Obsarvatory, 82 p.
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valor maximo de F esperable en zonas de
subduccion es del orden de 5x 10" N/m {Froidevausx
at al., 1988; England y Malnar, 1981). Siguiendo a
Turcotte y Schubert (1982) se deriva que una fuerza
horizontal de esta magnitud producird deflexién en
la likdslera sole si T, es en algun punto del parfil
manor a 15 km. Consecuentemants, si T_es mayor
a este umbral, Fno puede ser estimado. Finalmen-
te, se calculaque el error en las eslimaciones de EC
g5 de + 5 km. El ralativamanta alto valor de los
errores estimados justifica una utilizacién semi-
cuantitativa de los resultados oblenidos, en funcian
de evaluar vaniaciones espaciales de primer orden
de T, ECy F

DATOS GRAVIMETRICOS ¥ ANOMALIA DE
BOUGUER REAL

Los datos gravimétricos ulilizados en esle lra-
bajo fuaron compiladas por el grupo de geofisica da
SERNAGEOMIN hasta ¢l afo 1996 (descripeidn en
Tassara, 1997). Labase de dalos considerd mas de
100,000 estaciones gravimétricas que fueran redu-
cidas segun procedimientos standard (Telford ot
al,, 1990) con el fin de obtener el valor de la
anomalia de Bouguer para cada una de ellas. El
arror promeadio asociado a esta reduccian es dal
orden de « 25 mGal (Tassara, 1997).

En la figura 2 se grafica, sobre la topografia
ilurminada, las curvas de isoanomalias de Bouguer
de 0, -200 y -400 mGal extrapoladas de una grilla
construida con los datos procesados de cada esta-
cion gravimetrica. La isoanomalia de 0 mGal coin-
cide con la linea de costa an los Andes Centrales,
pero al sur de los 34°5 cruza gradualmente la
Cordillera de la Costa ocupando el limite enlre ésta
y &l Valle Central al sur de los 39°5. Ademas
demarca zonas de anomalias positivas en el
antepais del Altiplano y la Puna, El ordgeno princi-
pal de los Andes Centrales presenta una notable
corralacion con anomalias de Bouguer inferioras a
-200 mGal. Dicho valor desciende localmente hasta
-400 mGal en la parte norte de la Z2vC, en los limites
norte y sur de la Puna y en el extremo sur de la
Cordillera Frontal. En el limite entre el Altiplano yla
Puna se alcanza un minimo global de -453 mGal.
En los Andes del sur y &n parcial correlacion con el
descenso de latopografia a lo largo del ordgena, la
anomalia de Bouguer desciende en amplitud, para
alcanzar un valor uniforme entre -100 y -150 mGal
en una zona de 400 km de ancho al este de la
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FIG, 2 Iscanomalias dp Bouguer 0, 20680 y —400 miial, trazadas
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.-'_:l_-,|:_|n'||,‘:rlll.."|r!ﬁ.. mumoradas de 1 al 156 ropresentan os
parfiles utilizadas ¢n la modelacion flexural reabzada.

Cordillera Patagdnica.

Sobre la figura 2 se han trazado también los
perfiles extraidos para realizar esle trabajo. Ellos
fueron escogidos de manera de optimizar el cubri-
miento de estaciones gravimétricas en un trazado
perpendicular al margen. En general, tignen un
largo superior a 1.000 km desde la fosa hasta el
escudo estable, y un espaciamiento maximo de 300
k.
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RELACION ENTRE EL ESPESOR ELASTICO T, Y LA
ESTRUCTURA REOLOGICA DE LA LITOSFERA
CONTINENTAL

Con el fin de generar un marco adecuado
para la posterior interpretacién de ios resultados
abtenidos, se discute ¢l significado reoldgico del
espesor elastico T Ei estres maxmo o ('yield
slress’) que las rocas formadoras de corteza y
manta puedean resistir en forma clastica a una
profundidad z, sin deformarse permanentemente,
es descrita por las siguientes relacionas (Carter y
Tsann, 1987; Burov y Diament, 1995).

o_(zl=8: (2) resistencia a la
. deformacion fragil
(& s H | {3) resistancia a ia

i i
nc ) = — &
vl ],\ A exp L‘nHT{:U defarmacidn ddatil

s ., aumenta lincalmente con la profundidad,
siendo dependiente solo del gradiente de resisten-

) Corleza ouarnilicy groess

=40 miim
s Oy

cia fragil B (= 40 MPa/km en figura 3). s pa TIGE EN
los seclores inferiores de corteza y manto y es no-
linealmente dependiente del 'strain rate' o tasa de
deformacion &, de la distribucion de lemperatura
T{z) (o de la densidad de flujo caldrico superficial ¢
que asta ganera) y del tipo de roca a través de los
parametros experimentales A, ny H(R es la cons-
tante universal de los gases).

En la figura 3 se representan 2 litosferas con
distinta estructura cortical a través de sus enval-
ventes de resistencia a la deformacién permanente
(ERDP). Ellas hansido calculadas conlas ecuaciones
{2) y (3), utiizando valores de A, ny H (Carter y
Tsenn, 1987) caracteristicos de una conteza meca-
nicamenle débil deminada por la reclogia del cuar-
zo (cuarcita, Fig. 3a), otra resistente regida por la
deformacidn de la plagioclasa (diabasa, Fig. 3b), un
manto olivinico hidratado (dunita, ambas figuras), v
valores extremos del flujo calorico superficial O (40
v 100 mW/m?) v del 'strain rate' & (107" y 10% 57}
Para relacionar Qy T (), se asume un gradiente

b} Corinza dinbisica deigada
o, Eo 1000

|
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FiG. 3. Envolvenies de Resistencia a la Deformacion Parmananta (ERDP) calculadas para cofnazas Cuancitca qruesa (a) y dianasss:
delgads (b)Y sobre manio dunitco hidralado, en base a las ecuaciones (2} y (3} descritas en el lexto, y para valoras exiremos ae

fiulo caborico &40 v 100 mW/m?) v tasa de defarmacion o 'strain rate’

(107 y 10 57, Pardmetios reoldgicos A, ny Hde eslas

corezas vy del mamo olivinico segan Carter y Tsenn (1987). Enb) se dafine & aspasor aldgtico T_como al rango da profundidaties
gonda al estuaren axbemd ANhCAN0 o e menor que ol Slooss de resistoncia maomo & (yield siress’). Paraun alio flujo calonss

un Bajo 'stram rale’ o Una COMpoSICIon cuarzitica iay r

T, donde Ty T s0n los espesares de las capas elashicas

BN COMeza v manto. mecanicamenio desacopladas por la presenca de una conezs inferior doctil, T__'y T_, ‘representan dicnos

BSDESES ITAS UNE reguccion del ‘sirain rate &
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geotérmico lineal y una conductividad térmica de 3
Wim°K (Turcotte y Schubert, 1982). Lalinea gruesa
vartical rotulada o, en ambas figuras simula un
estrés externo aplicado sobre estas litesferas. Sila
corteza y ¢l manto se encuentran mecanicamente
acoplados, como ecurre en lafigura 3b para un bajo
{40 mW/m?) y alto € (107 57}, el espesor elastico
T_es por definicién igual al range de profundidades
donde o, < o(z). Dentro de este rango o, es
absortido elasticamente; sobre y bajo esta ldmina
elastica, o genera deformacion permanente fragil
y ductil, respectivamente. Sipor el contrario, ambas
capas estan desacopladas por la presencia de una
corteza inferior ductil, como ocurre en la figura 3b
frente a un alto Q{100 mW/m*), o en el caso de una
corteza cuarcitica gruesa (Fig. 3a) para todos los
valores de O y &.el espesor elastico se reduce
drasticamente, siendo definido como 1 «ifr v,
(McNutt ef al., 1988; Burov y Diament, 1985). T .y
T . son los espescres de las capas de componta-
miento elastico en corteza y mante. En la figura 3b,
T v T, sefalan una reduccidn en dichos espe-
sores tras una disminucion del 'strain rate’ hasta 100
Yg-" para un valor de & = 100 mW/m?,

Para un valor dado del gradiente de resislencia

fragil B, un campo determinado de strass externo
o,y un manio olivinico homogéneo, s sigue de la
discusién anterior que T, es directamenle propor-
cional a la razén entre "strain rate’ y flujo caldrico
e/Qimpuesla por el régimen termomecanico exter-
no, s bien 8s mas sensitivo a cambios en Q debido
alarelacién exponencial entre temperatura y resis-
tencia ductil (ecuacidén 3). Ademas, T_ es directa-
mente proporcional a la razdn entre piagioclasa y
cuarzo en la corteza plg/cz, aceplando gue la pro-
porcion de estos dos minerales controla la reologia
y la resislencia mecanica de las rocas corticales
{Handy, 1990; Burov y Diament, 1995; Lavier y
Steckler, 1997). Finalmente, T, es inversamenle
proporcicnal al espesor cortical EC, toda vez que
este paramelro controla el potencial desacople
mecanico entre corteza y manto v el grado de
participacién de este 0itimo an la resistencia meca-
nica de la litosfera. Estas relaciones cualitativas
paermiten indicar gue estimaciones independientes
de la variacion transversal de 7y ECa lo largo de
los Andes aportaran antecedentes significativos
sobre variaciones sistematicas de la composicién
cortical y del régimen termomecanico ligado al
proceso de convergencia,

RESULTADOS

La figura 4 muestra los valores de espesor
elastico a lo large de cada perfil modelado con
circulos que varian de tamano y color segun las
variaciones de T, la estimacién de Fala izquierda
da los perfiles donde es distinto de cero y un mapa
de espesor cortical £C construido luego de interpo-
lar y grillar los resultados de cada perfil.

Los sectores de antearco y antepais se
caracterizan por espesores elaslicos superiores a
40 km mientras en el orogeno principal dichos
espesores son inferiores a este valor. Este parfil
general de rigidez es coherente con el mayor fluja
calérica presente en el sector del ordgeno, segun
modelos termales de zonas de subduccion (Van
den Beukel y Worlel, 1988, Oleskevich et al, 1958,
Springar, 1993), y también can sl mayor espesor
cortical caracteristico de dicho sector. 5i bien esta
patrdn general es valido para todos los perfiles
estudiados, los valores varian sistematicamente
entre un segmento y ofro. A continuacién se descri-

ben dichas variaciones junto con las de la fuerza
horizontal F, con el apoyo de los perfiles represen-
tativos de la figura 5.

AMDES CENTRALES
SEGMENTO ALTIPLANG (15- 23°5) (FIG. 5A)

T, disminuya desde 70 km en la fosa hasta 5 km
al peste de la Cordillera Occidental, valor gue
practicamenle se manfiene constante hasta el cen-
tro de la Cordillera Oriental. Hacia ¢l este T_aumen-
ta a valores de 50 km en las Sierras Subandinas y
60 km en el Chaco brasilefo. El sectar de muy bajo
T, contiene la zona de mayor espesor corlical. EC
alcanza un maximo de 60 a 65 km bajo la Cordillera
Occidental, desciende a 55 km bajo 1a Cordillera
Oriental y desde ahi retoma gradualmente valores
cratnicos (33 km) hacia el este. A los 20°5 (perfil
4, Fig. 4) la Cordillera Qriental presenta una raiz
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cortical de 62 km y T_alcanza un minimo de 1 km.
En el limite sur del segmento (perdil 5, 23°5), el
espesor elastico maximo en la fosa es de sdlo 35
km, las variaciones de T son mas suaves y su
minime se ubica bajo la cuenca del salarde Atacama.
Estas caracteristicas peculiares deben estar
correlacionadas con las anomalias geotectonicas
intrinsecas del continente a esta latitud. Debido ala
gscalacontinental de este estudio, estos hechos no
seran considerados en adelante con mayor detalle
del expuesto. Por ditimo, los periles 1y 2 {15-17"5)
tueron modelados con un valorde F=2.5x 10" N/
m, rmientras que paralos periles mendionales se ha
seleccionado un valor nulo de aste parameatro.

SEGMENTO PUNA (23-28°S) (Fig. 5b)

El especor elastico desciende desde 60 km an
la fosa hasta cero bajo la Cordillera Occidental y 1a
Puna. En correlacion con la disminucion de la
elevacion al este de la Puna, T_aumenta hasia un
maximo de 40 km bajo las Sierras Pampeanas del
norle. La rigidez nula asociada al orogeno principal
sugiere que la topografia es compensada local-
mente por una raiz cortical boyante sobre manto
astenosfénco, alcanzandose espesores corticales
maximos de 70 km bajo las maximas elevaciones.
Los perfiles de este segmento fueron modeladaos
con un valor de F=0 N/m.

SEGMENTO CORDILLERA FRONTAL {28-33.5°5)
{Fig. 5¢)

Espesores elasticos del orden de 50 km en ia
fosa, disminuyen bajo la Cordillera de la Costa
hasta valores entre 0y 5 km en la Cordillera Frontal.
Hacia el este, T aumenta fuertemenle en &l limile
con la Precordillera argentina, desde donde su
aumento es gradual hacia las Sierras Pampeanas,
las gue se caractenzan por valores de 45 a 50 km.
La estrecha zona de muy bajo espesor elaslico de
la Cordillera Frontal coincide con el sector de mayor
espesor cortical, el que alcanza el valor maximo
oblenido para los Andes centrales con 72 km (perfil
10, 33°5). Las Sierras Fampeanas son subyacidas
por una corteza que en promedio es 3 km superior
al espesor referencial Elli.‘LI de 33km. Fmuestra (Fig.
4} un progresivo aumento narte-sur desde un valor

nulo a los 28°5 (partil 8), 2.5 x 10" N/m a los 31°S
{perfil 9) hasta 4 x 10" N/m a los 33°5 (perfil 10).

ANDES DEL SUR

SEGMENTO CORDILLERA PRINCIPAL (33.5-39°S)
{Fig. 5d)

Un espesor elastico de 50 km en ia fosa dismi-
nuye gradualmente hacia el este. T alcanza un
minima de 18 km en &l pie de la Cordillera Principal,
para luego aumentar hacia el este suavemente
hasta 45 km en la cuenca neuguina, El perfil de
espasor cortical también muestra una curva suavi-
zada, con un maximo de 45 km que subyace las
méximas elevaciones de la Cordillera Principal.
Debido a que al sur de 34°3 T =15 km, no as
posible estimar el valor de la fuerza honizontal Falo
largo de los Andes del Sur.

SEGMENTO CORDILLERA PATAGONICA (39-47°S)
(Fig. Ge)

Hewviriendo la tendencia observada entre los 28
y 38°5, en esle segmento el valor de 7 en la fosa
aumenta en sentido norte-sur de 50 a 70 km
Transversalmente. dicho vaior disminuye gradual-
mente &n el antearco hasta un mimmeo entre 35 y 45
km (este Oltima a los 425, perfil 13). Dicho valor
minima puntual estd sistematicamente corre-
lacionado con la traza de la ZFLO v la 2vS. Hacia &
este, T‘ aumenta gradualmente hasta valores del
orden de 45-60 km. La corteza en este segmento as
la mas delgada del orégeno anding entre las latitu-
des estudiadas, con un espesor maximo de 40 km.
En el perfil 13 de la figura 5e, la zana de maximo £C
tiene 200 km de ancho y se ubica ~200 km al este
del ardégeno principal.

ANOMALIA RESIDUAL ¥ VALIDACION DE RESUL-
TADOS

La anomalia residual de Bouguer se defing
como la resta entre la anomalia real y la anomalia
calculada por el modelo. Asi, esla es una medida de
la capacidad del método para reproducir el campo
gravimétrico real y por tanto aporta una estimacion
de la calidad y validez de los resultados generados
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por el analisis flexural. La figura 6 es un mapa de
dicha anomalia residual construido luego de extra-
polar y grillar los valores calculados en cada perfil,
Para longitudes de onda comparables con el ancho
del orégeno (> 200 km) la anemalia residual cae en
¢lrango = 25 mGal. Esle valor es idéntico al errar de
la anomalia de Bouguer real e indica que a escalas
relevantas para el andlisis continental propuesto,
los resultados obtenidos mediante el método utili-
zado reproducen eficientemente el campo gravimé-
trico real y que por tanto pueden ser considerados
como validos.

A escalas menores aparecen an cada perfil una
sene de anomalias de longitud de onda menor a
200 km y amplitud variable. Estas anomalias estan
asociadas alas condiciones de borde impuestas en
ambos extremos de los perfiles y a variaciones de
la estructura real de la litdsfera con respecto al
modelo litosférico utilizade (para una discusion
detallada de estas anomalias residuales ver
Tassara, 1997).

FIG. &. Mapa de la anomalia residual de Bouquer, definida para
cada perfil como la diferencia enire la anomalia real y ia
anomalia calculada por @l modeks. BEsle mapa seconsto
ye tras grillar g interpelar los resullados da cada peril
madelado,

INTERPRETACION Y DISCUSION DE RESULTADOS

COMPARACION DE RESULTADOS CON OTROS
ESTUDIOS

Lalabla 1 presenta las astimaciones de espesor
alastico y eventualmente cortical derivadas de
modelaciones del campo gravimétrico publicadas
porolros autores. La tabla 2 compila los valores de
profundidad del Moho repartados por experimentos
sismicos. Ambos se concentran exclusivamente en
los Andes Centrales y particularmente en los seg-
mentos Altiplana y Puna.

El método gravimétrico més comunmente utili-

zado as el analisis flexural bidimensional con espe-
sor elastico constante (Tabla 1). Este método ha
sido aplicado al estudio de la compensacion regio-
nal de las Sierras Subandinas y Cordillera Oriental
producida por la flexura del cratén brasileno
subductado bajo ellas. Este métode asume que al
oeste de la Cordillera Oriental el plateau esta com-
pensado localmente (T, = 0). Los valores de T,
reportados por estes trabajos caen dentro del rango
cblenido por nuestro modelo. En particular, Stewart
¥y Watts (1997) aplicaron, en el rasarco-anlepais de
los segmentos Altiplano y Puna, un métada similar
al desarrollado en este estudio, observando una
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TABLA 1. ESTIMACIONES DE ESPES0OR ELASTICO ¥ CORTICAL DERIVADAS POR METODOS GRAVIMETRICOS ENTRE LOS
15 ¥ 35°5.

Método Segments Pardmatro Valores (km) Referencias !

1
| AFI20 Te-c (1P) Alliplano Ce-358 Lyon-Caen ef al. {1985) [
i {19°5) T, 20-55 |
| AFIZD Teo (1P) Alliplanc T, ce-Chaco Fan et al, (1996}
| {16135} 25-55
| AFIXZD To-c (BP) Alliplano T, ce-558 |
.! {15° - 2°5) Mix. ~T5 entre 18 y 1978 Walls ef al. [1995) !
.i' AF1x20 Ta-v (13F) Andes Coenlrales Limita E Ordgono-Antepais Stewart y Watls {1997) '
| {15-34°5) W—E <25-4250; ]
! T, M-5 max =75 en 15-20°S
i |
| Allx3D Te-v Altiplanc-Puna Antearco Ordgeno Antepais Kostars (1993)

i (20"-2878) T, » 50 <30 = B0 |
| AFI2D Tz (1P) Puna Puna E-ssb Withman &f al. {1996)
(245} T, B-12 i

I

Inv. 30 Grav Alliplano Plataau Gidze y Kirchnar (1997} |
(20°-21°5) EC &5 i
| Puna (24°8) EC 56 |
|
Airy (4F) Cordiflera. Frontal- Origeno Introcaso el al (1992)
Cardillara Principal ELC N8 7047

(30-35°5)

Aflx2(3)D: Andlisis Flexural da Gravimetria Bi(tripdimensional; Tc{v) Espesor Eldstico Constante (Vanable); (1-13P) Canlidad de
Perfiles; Inv, 3D Grav: Inversion Directa Tridimensional de campo Gravimeétrico: Alry: Inversidn segun modelo de Alry Las abreviaiuras
de unidades modfoastruciurales en columna "Valores' son descntas on la liguia 1

variacion espacial y un rango de valores de T,
coincidentes con 0s aqui presentados. Kosters
{1999} desarrolla un analisis flexural 3D que pre-
senta estimaciones en el sector de antearco. Su
tendenciageneralde T essimilar ala aqui descrita,
sin embargo subsisten algunas diferencias
destacables: tanto los valores extremos de T, como
sus gradientes en direccion esle-ocesle son gene-
ralmente maycres a los calculados por Kisters
{1998), quien ademas, predijo una alta rigidez bajo
el salar de Atacama. Si bien el método de Kasters
{1999} tiende a suavizar los rangos de valores de
T,, debido a la poca pracision de la grilla generada,
probablemente resuelve singularidades estructura-
les tridimensionales complejas como las asociadas
al salar de Atacama en forma mas eficiente. Pode-
mos concluir que las estimaciones del espesor
elastico aqui presentadas son coherentes con la

tendencia general y con los rangos de valores
reportados por otros autores, aunque existen algu-
nas variaciones de segundo orden asociadas a
diferencias metodoldgicas.

Algunos trabajos basados en metodos gravime-
tricos reportan también estimaciones del espesor
cortical, Gotze y Kirchner (1997) invierten la ano-
malia de Bouguer de los segmentos Altiplano y
Puna segun un modelo de densidades 30 contras-
tado con otras informaciones geocientificas y en-
cuentran que el espesor corlical disminuye a lo
largo del plateau de 65 km (22°S) a 56 km (24°5).
Este gradiente norte-sur es inverso al sugerido por
nuestros resultados, los que predicen una corleza
10-15 km mas gruesa que la reporiada por estos
autores bajo la Puna. Segun se observa en la labla
2, estudios sismicos soportan un espesor cortical
del orden de 55-60 km en este sector, sugiriendo



A. Tassara y G. Ydfier

TABLA 2, ESTIMACIONES DE ESPESOR CORTICAL DERIVADAS POR METODOS SISMICOS ENTRE LOS 15 ¥ 32°S.

Valores

Proyecto Segmento
o {lem)

‘ ZRE,, Altiplana-Puna &t i cwe-ap 558
; {217-24°8) 40 (20} T0 (35) 7047 a0
‘ Banjo-Seda, ,. , . Altiplano =] ap ce 558 Chaco
i {2078} 70-74 B0-65 NS 6572 4347 A2-5H
|
| Pisco-Cinca Altiplano-Puna =4 cd oW

.hnmmu,m —_ (21°-25%5) 43-50 (24) 55-65{32) 65-70 |
I Liloscopedt,, Altiplano ap o !
| {18°-15=8) &0 50 ;
! Litoscopedd | Altiplang ot oW ap i
‘ [#0"8) 45.47 E5-T0 60-65 T0 1

|

: Funa,, . Funa pn |
| {23°-25"5) 50-50 :
|
‘ Pandags, Puna pn &0
| {24*5) B0-85 40-45 i
‘ i
| Pandagn Cord, Frontal pe el !
IL (31°-32°5) 55-80 50-52

Abreviaturas de unidades morfoestruciurales en columna "Valores' son cascnlas en las ligura 1

1) Wigger et al, 1884; 2) Giese of al | 1999; 3) Bock of al, 1996 ; 4) Zandt ef al., 1996; 5) Swenson &r &/, 2000; §) Yuan o1 al.. 2000; 7)
Yuan ef al, 2002 8) Patzwahl ef ai., 1999 ; 8) Graabar y Asch, 19889 ; 10) Schmilz efal, 1999, 11) ANCORP, 109%3; 12) Dorbath ef al.
1893, 13) Dorbath ef ai., 1996; 14) Masson ef ail., 2000: 15) Schurr éf al., 19899 : 16) Withman, 1864 ; 17) Cahill af al | 1092, 18) Regnins

@ al., 1994,

gue en este caso nuestras estimaciones deben ser
revisadas. Varios autores han propuesio que parte
de lacompensacion isostatica de la Puna es asumi-
datermalmente por un manto astenosiérico calien-
te y boyante bajo la corteza (Withman ef al., 1996:
Schurr et al, 1999; Yuan ef al., 2000), consecuen-
cia de una reciente delaminacién del manto
litastérico (Allmendinger et al., 1997). Esto implica
una reducaian del aspasor cortical con respecto al
predicho por unaisostasialocaltipo Airy (T =0), gue
no puede serincorperado por nuestro mélodo y gue
séria la causa de una anomalia residual del orden
de 50 mGal bajo la Puna (Fig. 6; peril 6, 25°5). Por
daitimo, Introcaso ot al. (1992) presentaron espeso-
res corticales calculados en base a una modelacion
de 4 pediles gravimétricos entre los 30 y 35°S
siguiendo el concepto de compensacion local tlipo
Airy. La alta rigidez de los flancos del orégeno v la
influencia de una fuerza compresiva horizontal F
distinta de cero en el modelo flexural permite repro-
ducir la anomalia de Bouguer con mayor precisién

que &l modelo de compensacion local pura (en el
cual persisten anomalias residuales del orden de
50 mGal) y, a la vez, estimar valores de EC 5 km
mayores que los de Introcaso et al (1992) en la
parte sur del segmento Cordillera Frontal.

La comparacion de los valores agui estimados

de EC con las profundidades del Moho reportadas
por experimentos sismicos pretende evaluar la ca-
lidad de los resultados producides por el analisis
realizade contra un metodo independienta. La ins-
peccion de la tabla 2 y de las figuras 4 y 5 revela las
siguientes observaciones:
* Las tendencias generales son reproducidas
elicienternente por el presenta andlisis, en particu-
lar: el maxima local de EC bajo la Cordillera Ocgi-
dental, el menor espesor corlical de la Cordillera
Oriental con respecto al Altiplano al norte de los
20°8 ysuaumento a un maximo local al surde dicha
latitud, y la disminucién gradual de EC hacia ¢l
antepais.
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*  Laprofundidad del Moho estimada sismicameanta
bajo el Aliplano, las cordilleras Occidental y Orien-
tal (20-24°3) y la Precordillera (31°3) es sislema-
hicarmente mayor a los valores de ECcalculados por
este analisis flexural. Considerando un error pro-
medio de +5 km en las estimaciones de EC, la
diferencia s como minimo de 5 km.

*  Laprofundidad del Moho sismico &n el antearco
(21-25"3) es -30 km mayor a los espesores
corticales aqui estimados.,

El protundo Moho obsarvado sismicameante &n
al antearco entre 21 y 25°5 ha sido ligado por Giese
et al. (1999); Patzwahl of al. {(1999) y Schmitz ¢f al.
{1999), no cen el imite petrolégice entre corleza ¥
manto, s1 no con la transicion entre un manto
subcortical serpentinizadoe v otro anhidro. Estos
aulores proponen la existencia de un ‘paleo-Mohg'
{valores entre parentesis en Tabla 2) cuya profun-
didad es mas coherente con las calculadas por
nuestro modelo, Debido a que este tipo de comple-
jidades petrofisicas a nivel del manto subcortical
generarian una reduccicn de la velocidad de ondas
sismicas de magnitud mayor a la disminucidn de la
densidad. ellas podrian tambien explicar parcial-
mente los mayores espesores corhicales observa-
dos sismicamenta bajo el orogeno del segmento
Altiplano. tal como sugieren Allmendinger et al
(1997) vy Giese et al. (1999). En conclusion, parece
razonabla aceptar qua, de no existiruna compeansa-
cién termal de la topografia como en el caso parti-
cular de la Puna. nuestras estimaciones de espesor
corlical a lo largo de los Andes Cenlrales y del Sur
puaden ser aceptadas como un limite intenor a los
valores reales probables.

INTERACCION ENTRE LAS PLACAS QCEANICA ¥
CONTIMENTAL: T, ¥ F EN EL ANTEARCO

El miguiente analisis pretende interprefar las
variaciones espaciales de primer orden mostradas
por la fuerza compresiva honzontal v el espesor
elastico en el antearco, desde la perspectiva da 1a
interaccidn termomecanica entre las placas Nazca
¥ Sudamericana. El sector de anlearco posee una
alta rigidez (T = 40 km), en comparacion no solo
con el eje del ordgeno sino también con eltrasarco-
antepais. En el marco tedrico discutido anterior-
mente, los altos valores relativos de espesor elas-
tico en este sector pueden ser explicados como una
consecuencia del control termemecanico ejercido

poriaplaca subductadatriay rigida bajoelantearco,
sequn sugieren modelos termales desarrollados
por Springer (1993} y Oleskevich ef al. (1999) y los
muy bajos valores de flujo calonco que caracterizan
este sector seqln Hamzay Mufioz (1996) y Springer
y Faster (1998), Es factible sostener ademas que la
rigidez del antearco es polenciada en el contexlo
andino por &l alto acople mecanico existante entre
ambas placas (Tiechelaar y Ruff, 1991: Gutscher et
al., 2000 Klotz et al.. 2001: Bewvis et al.. 2001), Este
hecho tiene imphcanoias sobre el mecanmsmo
orogénico general del sistema andino y en particu-
lar del plateau de los Andes centrales. el frio y ngido
ente teclonico gue conforman acopladamente 2
antearcoy lalosa subduciada puade servisuahzado
como un indentador solido, el cual transfiere hacia
el este y con minima deformacion interna. la com-
ponente paralela de la convergencia no hgada al
ciclo sismico, que es luego absorbida por deforma-
cion permanente de largo plazo en el sector reolo-
gicamente debillado dei orogenc. Asi, el sistema
lnsa-antearco resiste al movimianto del contingnte
sudamericano hacia el oeste, permitiendo que se
acurmule el enorme volumen corlical resultante de!
acoramiento del rasarco-antepais. Esle compor-
tamiento ngido del antearco es coherente con la
ausencia de rotaciones tecténicas sequn ejes ver-
ticales durante el Nedgeno, sugerida por Roperch
el al. {(2000); Lamb (2001); Somoza v Tomlinson
(2002} v Arriagada ef al, (2003) a pariir da resulta-
dos paleomagnéticos. Dichos resultades indican
que la curvatura actual del continente {codo do
Arca-5ta. Cruz) s un rasgo rigdizado’ desde por
lo menos el Mioceno Inferior y que el antearco ha
mantenido su forma y alta rigidez durante la fase
principal de tormacian del Altiplano-Puna. La hpo-
tesis planteada permite integrar los sistemas es-
tructurales que separan el antearco y ¢l Altiplano en
suparficie a los 18-19°5 (Munoz y Charrner, 1996,
Garcia, 2001; Garcia et al, 2002) y en profundidad
alos 21°8 (P. Victor') dentro de un modelo que
considere al antearco como un agente tectonico
activo en la generacion del plateau’ andino. A la
vez, estos antecedentes en conjunto pedrian cons-
fituir una alternativa mecanica y tectonicamente
aceptable al modelo de Isacks {1988} y Lamb ef al.
{1997) para la formacion de la pendiente occidental
del orégenao, segun el cual dicha pendiente respaon-
de a un basculamiento del antearco hacia el ceste
como respucsta pasiva al alzamiento del Altiplana,



A Tassira p &G, Yiviers

Una descripcion y discusion de estos tdpicos en-
cugntrese en Tassara (en prensa).

T_ALO LARGO DEL ANTEARCO

La relevante influencia termomecanica ejarcida
por la placa occanica sobre la rigidez del antearco
puede ser apreciada en las variaciones del espesor
elastico a lo largo del margen. La figura 7 presenta
los valores maximo (en la fosa) y minimo de T para
cada perfil modelado junto con los valores de F
cuando éstos son distintos de cero. Elminimo de T,
se correlaciona espacialmente con la curva de 100
km de profundidad de la placa subductada (Cahill y
Isacks, 1992 y Craeger el al, 1995), hecho gue
sugiere en primera instancia, que la rigidez de este
sector esta causalmente relacionada, a lo menos
con lageometria de la placa ccednica. T enlatosa
{excluyendo del siguiente analisis el perfil 5 a los
23.5°5 debido a sus caracteristicas andmalas) dis-
minuye gradualmente a lo largo del margen desde
valores del orden de 70 km en el segmenlo Altiplano
hasta otros del orden de 50 km en el segmento
Cordillera Principal. Dicha variacion puede ser in-
terpretada como un debilitamiento reolégico del
antearco antre los 25y 39°5. Este debilitarmiento se
correlaciona con una disminucion de la edad de la
placa cceanica desde 55 Ma hasta 30 Ma, Siguien-
do a Turcolle y Schubert (1282), una reduccion de
la edad de la placa oceanica como la descrita se
asocia con un aumento de ~35% en el flujo caldrico
derivado de ella, el cual permite explicar la disminu-

cién de los espesores elasticos a lo largo del
antearco sin necesidad de invocar vanaciones en
otros pardmetros recldgicos.

Alolargo del segmento Cordillera Patagonicala
losa es cada vez mas joven hacia el sur, hasta una
edad cero en el punto triple {46.5°5, Fig. 7). Segun
la discusién anterior, dicha disminucidn debiera
correlacionarse con un espesor elastico en dismi-
nucion hacia el sur. Sin embarge T, aumenta en
sentido nore-sur hasta valores superiores a 70 km.
Este hecho plantea una aparente inconsistencia en
relacion con la interpretacion propuesta para los
segmentos septentnonales. La solucion que propo-
nemaos es asumir que a partir de los 38°5 ocurre un
cambio mayor en el mecanismo de compensacion
del antearco, el cual s avalado por la migracion de
la ispanomalia de Bouguer = 0 mGal a lo largo del
segmento Cordillera Principal desde la linea de
cosla hacia el Valle Central (Fig. 2). Este hecho
puede ser interpretado gravimétricamante como la
presencia de una placa ccednica poco profunda en
la base de una corteza delgada. Esta configuracidn
particular del sistema de convergencia en el antearco
del segmento Cordillera Patagoénica es consistente
con &l bajo angulo de subduccion (20-15%) propues-
1o por maltiples autores para este sector (Figs. 1y
7; Belmonte y Comte, 1997; Wessel y Smith, 1998,
Oleskevic &t al, 1999, Gutschar, 2002). En esle
marceo, la juventud de la losa supone una alia
flotabilidad, fendmeno que favorece un bajo angulo
de penetracion y |a capacidad da que el relieve del
antearco sea sostenido parcialmente por el empuje

Fi3.7. Resultados y entecedentes utilizados enla interpretacidn de los mismoes en el seclor de antearco. Se destacan los valores exlremos
de T para cada peil (maximo on la insa en DIanco, mimmo en o gje del 0I0genc &n nega), 106 valores de F distintos de caro (x
10" Wimj, la edad de |a placa de Mazca en la fosa v la curva de 100 km de profundidad de la losa subduciada bajo el antearco.
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vertical de la placa subductada boyante. De esta
manera los allos valores de espesor elastico esli-
mados en el antearco al sur de los 39”5 serian una
indicacion de que la compensacion de la topografia
25 asumida por la flotabilidad de la placa oceanica
y no por la ngidez del antearco mismo como ocuri-
ria al norte de dicha latitud. Esta interpretacion es
consistente con el cambio notable en la extensidn
de la zona de acoplamiento sismico entre los Andes
centrales y del segments Cordillera Pataganica; en
las primeras ésta se extiende sdlo hasta lalinea de
cosla, sin embargo al sur de los 39°5 ambas placas
estan mecanicamente acopladas a lo ancho de
toda la base del antearco hasta la traza de la ZFLO
(Tiechelaar y Ruff, 1991, Oleskevic et al, 1999,
Klolz el ai., 2001).

FUERZA COMPRESIVA HORIZONTAL F

El aumento de |a flotabilidad de la placa de
MNazca producto de la disminucion en su edad hacia
ellimite sur de los Andes Centrales, es reforzado en
tomo a 33.5°5 por la subduccion de la dorsal de
Juan Fernandez. Este tenomeno, sumado al desa-
rrollo gradual hacia el sur de la zona de subduccion
sub-honzontal en el segmento Cordillera Frontal,
generan un mayor acople mecanico de la losa con
laplacacontinental (Gutscher et al, 2000; Gutscher
2002; Yanez ef al., 2002), un aumento al sur de los
288 de la profundidad méaxima de la zona de
acoplamiento sismico (Tiechelaar v Rufi, 1991;
Klatz etal, 2001) y una mayor liberacion de energia
sismica (Pardo el al., 2002). Este aumento en la
magnitud y profundidad del acoplamiento interplacas
podria ser la causa del aumento proporcional de la
tuerza compresiva honzontal Fdesde valor nulo a
los 29°S hasta 4 x 10" N/m a los 33°S. Dicha
tendencia a2 raproducibla tambian al nore de los
17°5, donde valores de F= 2,5 x 10" Nfm (perfiles
1y 2) son coherentes con el mayor acoplamiento
interplacas inducido por una losa boyante de 40 Ma
subductando junio con la dorsal de Nazca (15°5).
Losvalores de F=0 N/m con que fueron modelados
los perfiles No. 3 al 8 (18-29"5), no indican que aqui
la tuarza horizontal derivada de la convergencia
sea nula, sino 5610 que ella es drasticamente redu-
cida por lacomponente verlical dervada dela carga
topogratica asociada al plateau andino. Conside
rando la incertidumbre en la estimacion de F, se
puede establecer un valor de 1,25 x 10" MN/m (error

metodolégico discutido previamenle) como limile
supernor de la fuerza compresiva horizontal entre
187y 28"5. Coblentz y Richardson (1996), en base
a un método de elementos finitos para predecir el
campo de esfuerzo a escala de toda la placa sud-
ameancana, astiman que la tuerza honzontal asocia-
da a la convergencia debe ser del orden de 2.5 x
10" Nfm, consistente con nuestras estimaciones.

COMPOSICION Y ESTADO TERMOMECANICO DEL
MARGEN CONTINENTAL; T EN EL EJE
OROGENICO

Se realizard un analisis semicuantitative sobre
la base de los conceplos reclogicos presentados
en la figura 3 que pretande daterminar quéa combi-
nacian de factores composicionalas y tarmomeca-
nicos permite explicar adecuadamente el rango de
valores y las variaciones longiludinales de 7 _esli-
madas en este astudio a lo largo del eje anding.

ESTRUCTURA LITOSFERICA

El ordgeno de los Andes centrales (15-33,5°5)
presenta valores de espesor elastico menores que
10 km, junte con un espesor cortical mayor gue 60
km:encontraste, en el ejede la Cordillera patagonica
(39°-47°8} T > 35 kmy EC < 40 km. A i largo de
la Cordiliera Principal, T aumenta gradualmente de
norte a sur an correlacion con la disminucion en
igual sentido de la elevacién topografica v del
espesor cortical. Los bajos valores de espesor
elastico an el eje de los Andes centrales sugiaren
fque la corteza hajo el ardégena presentaria un grue-
so sector medio-inferior de comportamiento ducti!
gue desacopla mecanicamente las capas resislen-
tes de la corteza superior y mante itosfenco. Segun
se observa enlafigura 3a, para un alto flujo caldnzo
como el reportado en los segmentos Altiplano vy
Puna (ver mas adelante}, &l manto soporta estrés
muy bajos y la resistencia de la litésfera se concen-
tra en la corteza superior, Por el contrario, los altos
valores de T, junlo con el bajo espesor cortical
presentes en el eje de la Cordillera patagdnica
implican gue en este segmento corteza y manto
Iitosférncoe se encueniran mecancamante acopla-
dos, absorbiendo ei esfuerzo impuesto como una
s0la capa de componamiento elastico.

Junto con este hecho, el analisis de las ERDP de
la figura 3 indica que frente a cualquier valor
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geologicamente aceptable de ‘stran rate' y flujo
calonco. valores de T inlenores a 10 km en el
orogena de los Andes centrales pucden ser expli-
cados solo si su coneza posee una compasIcion
cortical nea en cuarzo (Fig. 3a), mientras que
valores mayores que 35 km al sur de los 39 5
requieren una corteza dominada por la plagioclasa
{Fig. 3b). La corleza a lo largo del segmento Cordi-
llara Pnncipal podria represenfar una transicion
composicional entre estos dos extremos, Dicha
configuracion es gralicada en la hgura B, en la cual
se deslaca: la composicion cuarcilica de los Andes
cenlrales con un bajo valor de la razéon entre
plagioclasa y cuarzo (plgcz); la corteza resistente
de la Cordillera Palagenica con una alta razon plg
¢ la presencia de estructuras de orientacion no-
roeste en el segmento Cordillera Principal que
poadrian controlar la transicion composicional pro-
puesla; la disminucion en senfida norte-sur del
ancho de la zona composicionalmente débil a lo
largo de los Andes centrales. imilada al ceste por
el antearco tno v ngido v al este por las unigades
morfoestructurales tectonicamente activas def
antepais, La hgura 8 presenta. ademas. tres EROS
caractansticas de puntos ubicados en el ge del
Altiplano-Puna  de la Cordillera Frontal v de la
Cordillera Patagomca (discusion en secoan 'Esta-
do Termomecamco'). Al aceptar esta conliguracion
composicional, se desprende gque |a diterencia fun-
damental entre los Andes centrales v los Andes del
sur y la causa de la segmentacion de escala conti-
nental reside en diferencias composicionales a
nivel cortical ligadas a la configuracion inlnnseca
de ia Moslera sudamencana. Ademas, indica que
la extrema magnitud del orogeno de los Andes
centrales sena parcialmente causada por la debal-
dad caraclenshca de su corlaza

El dominio del cuarzo en la reclogia cortical de
los segmentos Altplano v Puna es soportado por
distintas lingcas de investigacion. la baja velocidad
de ondas sismicas y baja razon de Pmsson estima-
dassismicamente indican. sequn Zandt etal (1994,
Beck et al. (1996); Schurr ¢t al, (1999}, Swenson &/
al (2000) v Yuan et al. (2002), que la composician
de toda la gruesa corteza del plateau andino es
necesariamente félsica: esta composicion es
avalada por Babeyko ef al. (2002) tras reproducic
Ios anomalamente altos valores de flujo calorico de
Altiplana-Puna mediante una modelacion numenca
que considera conveccion de una cortaza infanor
telsica: Lucassen ef ai (2001 tras analizar ios

datos geoquimicos & isolopicos axstentes del ba-
samento pre-mesozaico entre 1os 21 v 28 5. con-
Cluyeron gue esle liens una composicion global
lelsica homageénea, probablemente generada an-
tes y/o durante ¢l Paleozoico Inferior, vy que esle
matenal ha sido reciclado constantemente para
producir nueva corteza rica en cuarzo.
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Al sur de los 2873 existen algunas evidencias
que soportan la configuracion composicional pro-
puesta en la figura 8. La Cordillera Frontal esta
constituida, casi exclusivamente, por intrusivos y
volcanitas félsicas del Paleozoico Superior-Tridsico.
Estas rocas forman parte de la provincia magmalica
acida Choyoi distribuida a lo largo del paleo-mar-
gen ocoidental de Gondwana y derivan de una
fuente cortical evolucionada nca en cuarzo
(Mpodozis y Kay, 1990). Esta fuente cortical félsica
corresponderia al basamento del terreno aldctono
de Chilerma, &l mas ocodental de una serie de
terrenos presuntamente acrecionados a Gondwana
antes del Paleozoico Superior (Mpodazis v Bamos,
1989; Pankhurst y Rapela, 1998, Keppie y Ramos,
1989). Hacia al asta y siempre al sur de los 28°S, se
aceptalaexistenciade Cuyama(Pankhursty Hapela,
1998; Ramos et al, 1998), terrena acrecionado
antes de Chilenia y gue constitluye el basamento de
la Precordillera y las Sierras Pampeanas Occiden-
tales. Segun Ramos et al. (1998, y referencias ahi
ciladas) su composicion estaria dominada par ro-
cas igneas y metamorficas maficas poco evolu-
cionadas. Esta diferenciacomposicional entre Chile-
nia y Cuyania sustenta nuestra interpretacion de
una disminucion norte-sur del ancho de la zona
composicionalmente débil asociada al orogeno. Al
sur de los 34°5, tanto los afloramientos occidenta-
les del Choyoi como el limile sudoeste de Cuyania,
se deflectan hacia el intenor del continente (Mpo-
dozis y Ramos, 1989; Mpodozis y Kay, 1880;
Pankhurst y Rapela, 1998; Ramos et al, 1998),
siguiendo lineamiantos de orientacion noroeste que
coinciden con el limite oriental de la zona de transi-
cion composicional que los autores han trazado en
la figura 8 a lo largo del segmento Cordillera Princi-
pal. En la Cordillera de 1a Cosla de este segmento,
afloran metamorfitas del prisma de acracion Paleo-
zoico Superior intruidas por plutones similares alos
da la Cordillera Frontal, pero de composicion no
télsica sino intermeadia. En el orégeno practicaman-
te no afleran rocas prejurdsicas que permitan con-
trastar la composicion de la corteza, sin embargo
Hildreth y Moaorbath (1988), tras analizar las lavas
modemas de la £vs desde un punto de vista
geoquimico-isolépico, reconocieron que la dismi-
nucian norte-sur en la firma cortical que ellas pre-
sentan se debe no solo ala disminucion del espesor
de la corteza, si no también a una menor participa-
cion de corteza paleczoica enriquecida en la

magmagénesis. Las estructuras noroeste trazadas
en la figura 8 son apreciables como profundos
surcos en la topografia (Fig. 1) y en imagenes
satelitales y muchas de ellas corresponden a es-
tructuras mapeadas en la literatura geoldgica chile-
no-argentina (e.g., Vivallo et al,, 1999), Para varios
autores, allas representan estructuras extensionales
ylotranscurrentes desarrolladas probablamente en
el Paleozoice Superior-Tridsico (Mpodozis vy Ra-
mas, 1989; Gedoy, 2002; Franzese et al., 2002) y
que habrian sido reactivadas subsecuentemente
hasta el reciente (Ramos y Folguera, 1999: Yanez
el al.. 2002; Charrier ef al,, 2002; Folguera et al.,
2002). Estas estructuras, en conjunto, representa-
rian ellimite norte delterrenc aloctono de Patagonia
(Keppie y Ramos, 1999; von Gosen, 2002). Sequn
Pankhurst et al. (in Godoy, 2002) el extenso
magmatismo |urasico acido caracteristico de
Fatagonia se habria generado, a diterencia de
Choyoi, como fusion de una corteza conlinental
inmadura (pobre en cuarzo). Otras evidencias de
una composicion cortical dominada por la plagio-
clasa por sobre el cuarzo en el segmento Cordillera
Patagonica son el predominio de intrusivos de com-
posicién intermedia en el Batolite Patagomico, la
abundancia de metabasaitos en el prisma de acre-
cion paleczoico al sur de los 39°5 (Hervé, 1994) y
la tendencia pnmitiva de las lavas actuales de la
2v&(Lépez-Escobar atal, 18995). Porulimo, la baja
amplitud de la anomalia de Bouguer en esie seg-
mento (-150 mGal), podria indicar que la corteza,
ademas de serdelgada, presenta un bajo contraste
de densidad con el manto, apoyando una composi-
cion malica,

ESTADO TERMOMECANICO

Con el fin de explicar los valores estimados de
espesor elastico, resta determinar las combinacio-
nes efectivas entre flujo caldrico y 'strain rate’ que
caracterizan el eslado termomecanico de los seg-
mentos analizados. En la figura 8 se gralican tres
ERDP, que representan las condiciones composi-
cionales y lenmomecanicas mas probables presen-
tes en el eje de los segmentos Altiplano (y Puna),
Cordillera Frontal y Cordillera Patagonica. En este
ultimo, no existen mediciones de flujo calérico v las
velocidades de deformacion actuales denvadas de
observaciones GPS reportadas por Klotz etal (2001)
reflejarian, segun ellos, movimigntos pos-5ISmicos
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del sismo de Valdivia de 1960, de manera que no
pueden ser relacionadas con el ‘strain rate” asocia-
do a deformacion compresiva de largo plazo. La
alta rigidez de este segmento sugiere en todo caso
gue la razon entre ‘strain rate' v flujo caldrico &/Q es
relativamente alla. Asumiendo un flujo calonco in-
termedio en el eje del orogeno (B0 mWim®*: Hamza
y Munoz, 1996) ¢! 'strain rate’ deberia ser mayor
gue 10 s " para alcanzar valores de espesor elas-
tico mayores que 35 km (Figs. 4, 5, 7). Por otra
parte, los relativamente suaves gradientes en el
peril de espesor elastico entre la fosa y el trasarco-
antepais implican que a escala litosfénca, no exis-
ten perturbaciones termomecanicas mayores so-
bre el régimen termal impuesto por la subduccidn,
A escalas menores, la nolable correlacion espacial
entre &l minimo de espesor elastico y el eje ZFLO-
Zvs (Fig. 7), sugiere que la adveccion de calor
asociada a lainyeccidn y evolucidn magmatica alo
largn de aesta estructura debilita localmente la
litasfera, propiciands asi el potencial desacople
mecanico entre cortezay manto (situacidn graficada
en la ERDP, Fig. 8). Eslo facilila gue la deformacion
asociada a la convargencia siga siendo absorbida
eficientemente a lo largo de la ZFLO como ha
ocurrido probablemente hace decenas de millones
de anos (Herve, 1994; Cembrano el al, 2000).
Como consecuencia de este hecho y de la alta
rigidez global de este segmento, en el antepais no
existe deformacion compresiva que acorte v
engruase la resistente cortera patagonica. Asi, la
orogenia de este segmento queda restningida ai
alzamiento producido por la absorcion de la compo-
nente paralela a la convergencia en la ZFLO.

Los muy hajos valores de T_enelorogeno da los
Andes centrales requicren la existenciade unabaja
razon /G, En los segmentos Altiplano v Puna,
valores de flujo caldrico superiores a 100 mW/im?*
(Henry y Pollak, 1988; Hamza y Munoz, 1996
Spnnger y Forsler, 1998), son lo suficientemente
altos como para explicar valores de T, menores que
10 km asumiendo un 'strain rate’ del arden da 1078’
{intermedio dentro del rango geoldgicamente acep-
table). En el segmento Cordillera Frontal no existen
mediciones sistematicas de flujo calérico. Sin em-
bargo, Hamza y Munoz (1996) estimaron que éste
debe sar del orden de 60 mW/'m?, valor maximo
observado por Henry y Pollak (1988) al norte de los
15°5, seclor que posee caracteristicas tectonicas
similaras al segmento Cordillera Frontal. Este rela-
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tivamente bajo valor de flujo calérico seria conse-
cuencia de la subduccion sub-honzontal, la cual
anfria la litosfera continental, impide la circulacion
de astendsfera entre ambas placas y consecuentea-
mente inhibe la generacidn de magmas (Gutscher,
2002). Si se acepta gue ¢l orogeno del segmento
Cordillera Frontal se encuentra efeclivamente fno
con respecto al Altiplano-Puna vy que ambos secto-
res presentan una cortéza cuarcitica gruesa simi-
lar, los muy bajos valores de T _entrelos 28 Yy 33.5°5
pueden ser explicados solo si el 'strain rate’ &n asie
segmento es del orden de 107" {minimo dentro
del rango geolégicamente aceptable). Este hecho
merece ser resaltado; s en el orogeno de los
Andes centrales antre los 15 y 33,5"5 es ralativa-
mente homogéned oen elevacion, composicion y
espesor cortical, ¢l estado termomecanico dernva-
do del proceso de convergencia prescntara
gradientes longitudinales que implican profundas
diferencias en 105 Mecanismos orogeénicos. que
son comelacionables con las variaciones de los
estilos de deformacion neciectonicos a lo largo del
antepais.

Ewvidencias independientes sobre la disminu-
cion norte-sur del ‘strain rate’ en el orégeno de los
Andes cantrales provienan de dos fuenles diferen-
tes: estimaciones de latasa de deformacion prome-
dio calculadas a partir de datos geoldgicos, y velo-
cidades actuales observadas por medio de GPS. S
bicn para cada segmento andino existe una apa-
rente diferencia entre ambas que puede ser inter-
pretada en lérminos de vanaciones en la velocidad
de deformacion con el iempa (Liu ef al., 2000), ellas
sustentan el gradiente aqui propuesto entre los
segmentes Altiplang y Cordillera Frontal. Lamb
(2000}, was compilar tantoe los dalos geologicos
disponibles en el trasarco-antepais como las esti-
maciones de velocidades GPS publicadas enire los
18 y 22°5, calculd que el ‘strain rate’ al que ha
ocurrido la deformacion de este segmento en los
ultimos 10 Ma es de 10™-10"s'. Las estimaciones
de velocidades GPS, reslado el efecto asociado al
cicla sismico, reportadas por Klotz el all (2001) y
Bevis et al. (2001) en esta misma area caen con-
sistenlemenle enelrangode 0,5a1,2x 10" 5" En
contraste, la velocidad calculada por Klolz et al.
{2001) para la deformacion del segmento Cordillera
Frontal, si se asume un ancho del area deformada
de 600 km, es de 3 2x10"" s, 5i se acepta que la
Cordillera Frontal absorbe deformacion neotectdnica
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{Cristallini y Ramaos, 2000) y que por tanto participa
acopladamente en la deformacion del segmento,
este valor cae en el limite superior de las velocida-
des de deformacion estimadas geoldgicamente:
34x10r%57(33°8, 4,3 mm/a, 400 km) para Giambiagi
y Ramos (2002}, 2,95x10 %5 (32°S, 2,8 mm/a, 300
km) para Cristallini y Hamos (2000), 1x10"s"
(32°15°, 1 mm/a, 300 km) para Vergés et al. (2002)
y 2x10¢75 (2% acortamiento/10 Ma, 800 km) para
Jordan y Allmendinger (1986). Estos antecedentas
sustentan fuertemente la interpretacion presentada
por los autores,

La disminucion norte-sur de la tasa de deforma-
cién en los Andes centrales esta acoplada tanto con
la disminucién del ancho del ardgeno como con la
reduccion de la capacidad de absorber acortamien-
to presentada por los estilos tectonicos del antepais
[Jordan ef al, 1983; Kley ef al, 1999). Estos
gradientes podrian estar fundados en la disminu-
cion NS del ancho de la zona composicionalmenta
debil que e propone en la figura B. Dado que i
acortamiento y engrosamiento cortical comienzan
en forma relativamente simultdnea a lo largo de los
Andes (20-18 Ma; Jordan et al., 1997), la disminu-
cign NS del velumen total de material cortical débil
(corteza rica en cuarzo), polencialmente utilizable
en la construccidn de la Cordillera, implica que &l
orogenao del segmento Cordillera Frontal alcanzara
la elevacion y grosor que maximizan la energia
gravitacional asociada a la sustentacion isostalica
del edilicio orogenico, antes que en el Altiplano-
Puna. A partir del Mioceno Superior, la deformacion

compresiva al interior del erogenc se salura meca-
nicamente y las tasas de deformacion disminuyen
aqui a los bajos valores implicados por las estima-
ciones de T . Este fendmeno deberia ser parcial-
mente responsable de la migracion de la deforma-
cion hacia las Sierras Pampeanas durante el
Mioceno Superior -Plioceno y eventualmente de la
horizontalizacion de la placa oceanica, ya que la
reduccion de las tasas y magnitudes absolutas de
deformacidn absorbidas al interior de la placa con-
tinental, implica que en el segmento Cordillera
Frontal una mayor proporcion de convergancia sera
usada, ancomparacion con el Altiplano-Puna, en el
avance hacia el ceste de Sudamérica sobre laplaca
de Mazca,

Estas ideas sugeren una interaccion geo-
dinamica entre ambas placas de complejidad ma-
yor a la actualmente aceptada y una relevancia de
la configuracion composicienal inlrinseca del conbi-
nente en la evolucion y resultado del proceso
orogénico no cabalmente considerada hasta el
momenta. En esta misma linea avanzan lambién
las ideas propuestas por Cahill y Isacks (1992);
Withman ot al. (1996); Allmendinger of al. (1997) y
Kley et al. {1999), entre olros. Investigaciones fulu-
ras podrian integrar formalmente dichos conceptos
en modelaciones numéricas y/o analogas concre-
tas de la evolucidn andina que consideren una
estructura reoldgica basada en la configuracion
composicional de la litesfera continental aqui pro-
puesta.

CONCLUSIONES

+ Los resultados del analisis flexural aplicado
sobre el margen convergente de Sudamérica entre
los 15y 47°5 son presentados dentro del siguiente
esquema de segmentacion tectonica: Andes cen-
trales (15°-33,5°5), contigne los segmentos Altipla-
no (15-23"5), Puna (23-28°3) y Cordillera Frontal
(28-33,5"8); Andes del sur (33.5°-47°S), contiens
los segmentos Cordillera Principal (33,5-38°5) y
Cordillera patagénica (39-47°S). Dichos resultados
pueden ser resumidos como sigue:

a) Para lodos los 15 perfiles modelados, el espe-
sor elastico T_es alto (=40 km) en el antearco y
trasarco-antepais vy bajo (<40 km) en 8l sje dal

orogeno. El espesor cortical EC resultante del mo-
delo muestra una correlacion inversa con T

b} Alo largo del antearco, T, maximo en la fosa
disminuye desde valores supenores a 70 km en el
segmentao Altiplano hasta inferiores a 50 km en el
segmento Cordillera Principal. En el segmento Cor-
dillera Patagdnica se revierte estatendenciay T _en
la fosa aumenta hasta 70 km.

¢) Elegje de los Andes centrales presenta valores
de T _consistentemente menoresa 10kmconun EC
superior a 60 km (maximos de -70 km en la Cordi-
llera Frontal). Encontraste, la Cordillera Patagonica
muestraun T superiora 35 km, mientras el espesor
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cortical es inferior a40 km. Alolargode la Cordillera
Principal, estos valores varian gradualmente entre
astos extremos.

d) La fuerza compresiva horizontal F es del orden
de 2.5 x 10" N/m en el extremo norte del segmento
Altiplano (15-17°8), disminuye pordebajode 1,25 x
10 N/m entre 18 y 29°S y luego aumenta a 2,5 x
10" N/m alos 30°5 y hasta un maximo de 4 x 10"
Nim a los 33°8. En los Andes del sur es meto-
dolégicamente imposible estimar este parametro,
debido al alto T caracteristico de este segmento.

* Se sugiere una relacidn cualitativa entre el espe-
sor elastico T, el régimen termomecanico impuesto
por el proceso de convergencia y la estructura
reclégica de la litosfera continental, segunlacual T
es directamente proporcional tanto a la razén entre
‘strain rate’ & (lasa de deformacién) y densidad de
flujo caldnco superdicial Q, como a la razon entre
plagioclasa (plg) y cuarzo (cz) en |a conteza, y es
inversamente proporcional al espesor corntical EC.
Sobre la base de estas relaciones y considerando
antecedentes geoldgicos y geafisicos existentes,
es posible deducir las siguientes implicancias:

a. Lasvanaciones de T perpendiculares a la fosa
son coherentes tanto con la estructura termal tipica
de zonas de subduccidn, como con los altos valores
relativos de EC en este sector.

b. El alto espesor elastico del antearco en los
segmentos Altiplano y Puna es producto del conltrol
termal de la placa subductada fria. El alto acople
termaly mecanicoentre antearco v losa subductada
sugiere que ambos elementos constituyen un
indentador rigide que resiste al movimiento del
continente hacia el oeste y que seria un agente
tecténico active en la construccion del ‘plateau’ de
los Andes centrales.

c. La disminucién de T en el antearco de los
segmentos Cordillera Frontal y Principal se explica
por el aumento del flujo caldrico derivado de la losa
subductada al disminuir su adad hacia al sur. El
aumento de T_en el antearco del segmento Cordi-
llera pataganica implica que la carga lopografica es
aqui soportada por la alta flotabilidad de una placa
subductada menora 25 Ma que penetra con un bajo
angulo de subduccian.

d. Los maximos observados en la fuerza compre-

siva horizantal F en los extremos norte y sur de los
Andes centrales responden al alto acoplamiento
enlre las placas Nazea y Sudamérica resultante de
una losa oceanica relativamanta joven (< 40 Ma)
que subducta dorsales andmalamente boyantes
e. T, < 10 km en el eje de los Andes centrales
implica que: la resistencia mecanica de la litdsfera
sa concentra an la corteza supernor; la corleza es
reoldgicamente débil y dominada por el cuarzo: la
razon /0 es agui baja.

f. Esta baja razon &0 es avalada en los segmentos
Altiplano y Puna por los altos valores publicadas de
Q> 120 mW/m?). Si se acepta un bajo valor de@
para la Cordillera Frontal se debe aceptar que & ¢
aqui muy bajo {-10"s"). Esta baja tasa de delor-
macién es coherante con las velocidades de acor-
tamiente calculadas desde datos geoldgicos (10
Ma) y con las estimadas por medio de GPS,

g. T_> 35 km en el aje de la Cordillera Patagonica
implica que: corteza y manto se encuentran meca-
nicamente acoplados (no existe corteza inferior
ductil); la corteza es resistente y dominada por la
reclogia de la plagioclasa; la razén &/ es modera-
da a alta.

h. La adveccion de calor producto del ascenso de
magmas &n &l aja de la ZFLO probablemente des-
acopla localmente la corteza del manto y permite
gue la deformacion sea eficientemente absorbida
en esla eslructura.

i. A lo largo del segmento Cordillera Principal la
corteza presentaria un cambio gradual enftre las
composiciones extremas de los Andes centrales
{rica en cuarze) y Cordillera Patagdénica (rica en
plagioclasa). Dicho cambio podria estar ligado a
estructuras pre-andinas de oriemtacion noroeste.
j. La configuracién composicional propuesta para
las cortezas de los Andes centrales y los Andes del
sur seria la causa de la existencia de la segmenta-
cion tecténica de primer orden y largo plazo obser-
vada an &l margen convergente de Sudamérica.
k. Dicha configuracian, en particular la disminucién
none-surdel ancho de la zona composicionalmente
débil a lo largo de los Andes centrales, controlaria
porlo menos parcialmente la evolucidn geodindmica
del sisterma de convergencia y por lanto del estado
termomecanico de dicho sistema.
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