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Evoluciéon de la deformacion del frente de
corrimiento de la Precordillera,
Provincia de San Juan

Tomds R. ZAPATA y Richard W. ALLMENDINGER

Department of Geological Sciences, Cornell University, Snee Hall, Ithaca, NY 14853, USA

ABSTRACT. Deformation of the Precordillera thrust front, Province of San Juan. The thrust front zone of the Andean fold
and thrust belt at 30¢ 8 latitude constitutes a thick-skinned triangular zone, in which the two opposing vergence systems
of the Central and Eastern Precordillera have been interacting during the last 5 Ma. The propagation of the Niguivil thrust
plate of the Central Precordillera was stopped, refolded and cut by the fault related to the Niguivil anticling of the
basement-related Eastern Precordillera structures, following the butressing tectonies model. Timing, evolution, kinematics
and rates of deformation of the thick-skinned triangular zone structures are calculated from synorogenic deposits and
growth strata. The Niquivil thrust plate experienced at least two stages of propagation during the last § Ma. The Niguivil
anticline began to grow at -2.7 Ma, followed by the Las Salinas anticline after ~2.6 Ma, and by the Bermejo anticline and
Sierra de Valle Fértil. This defines a clear break-back deformation sequence for the Eastern Precordillera structures, The
vertical uplift rates of thege structures vary between 0,43 and 1.08 mm/yr. Growth strata geometries also show evidence
of progressive and instantaneous limb rotation due to the axial surfaces migration. The latter is documented for the first
time for a frontal limb in a seismic section across the Bermejo anticline. The “initial erest length” concept allows to

reconstruct the geometry of growth strata related to constant thickness fault-propagation folds.

Introduccidn

Las estructuras de los frentes de corrimientos son en
general diferentes de aquellas observadas en el
interior de las fajas plegadas y corridas (Morley 1986).
Estas regiones se hallan generalmente constituidas
por multiples escamas tecténicas limitadas por
corrimientos; mientras que el frente de deformacién se
caracteriza por estructuras méds complejas como zonas
triangulares ¥ retrocorrimientos (Morley 1986). A
medida que la deformacién avanza hacia el antepais,
estas estructuras complejas son cortadas por los
corrimientos, quedando sdlo remanentes de las mismas
en el interior de las fajas plegadas y corridas (Morley
1986). Por lo tanto, para poder explicar los mecanismos
de deformacién de una faja plegada v corrida es
necesario entender la deformacidn de los frentes de
corrimiento. Una vez que la geometria de las
estructuras de estos frentes es descripta, otro punto
importante es determinar la cinemadtica de dichas
estructuras, es decir, la evolucidn de la deformacidn a
través del tiempo.

Los frentes de corrimiento afectan en general
cuencas de antepais. Estas a su vez son rellenas por
depdsitos sinorogénicos provenientes de las ldminas de

0004482297 500,00 + $00.50 0 1987 Asociacidn Geoldgica Argenting

corrimiento de la faja plegada y corrida (Jordan ef al.
1988, 1993). Algunos de estos sedimentos son
depositados en las inmediaciones de estructuras
activas y dan lugar a la formacién de “estratos de
crecimiento” (Suppe ef al. 1992). Los estratos de
crecimiento se pueden utilizar para determinar la
cinemética de las estructuras con las cuales estdn
relacionados.

La geometria de los estratos de crecimiento estd
relacionada con la rotacidn de la superficie de la
estructura en la que se depositan. Esta superficie
puede rotar en forma progresiva o instantdnea debido
a la migracién de superficies axiales (Fig. 1), o en una
combinacién de ambas. La primera da lugar a la
formacion de cufias de acumulacién (Fig. 1), relacio-
nadas a levantamientos acelerados o desacelerados, v
discordancias de acumulacién progresiva (C.P.U., Riba
1978) (Fig. 1). Ejemplos de estas geometrias han sido
extensivamente estudiados en afloramientos de los
Pirineos espafioles asociados con pliegues de despegue
(detachment folds) y pliegues por propagacion de fallas
(Riba 1976; Anaddn et al. 1986; Anastasio y De Paor
1985; Burbank et. al 1988: DeCelles ef al. 1991: Holl v
Anastasio 1993; Hardy vy Poblet 1994) Rotaciones
instantdneas producen tridngulos de crecimiento



116

(Suppe et al. 1992) (Fig. 1), limitados por superficies
axiales activas (Fig. 1), a través de las cuales el material
que se deforma rota en forma instantdnea, y superficies
de crecimiento (Fig. 1) que limitan la regién donde los
sedimentos se depositan horizontalmente en forma
pasiva, sin ser rotados. La velocidad de crecimiento v
cinemitica de las estructuras se puede calcular a partir
de las edades vy velocidades de acumulacién de los
estratos de crecimiento (Suppe et al. 1992). Los
tridngulos de crecimiento en general son visibles en
perfiles de reflexion sismica (Suppe ef al. 1992).

El objetivo de este trabajo es determinar la geometra
v la cinemdtica del frente del corrimiento andino a los
30" de latitud sur mediante el uso de perfiles
estructurales balanceados con estratos de crecimiento
controlados por geologia de superficie e informacién de
lineas sismicas registradas por YPF S.A. Al mismo
tiempo presentamos un método para predecir v
determinar la geometria de los estratos de crecimiento
relacionados con pliegues por propagacidn de fallas de
espesores constantes (Suppe y Medwedeff 1990). Este
método, junto con otras cbservaciones geoldgicas, nos
permite reconstruir la historia ¥ evolucidén temporal
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del frente de corrimiento andinoe a esta latitud durante
los iltimos 5 Ma.

El frente de corrimiento andino: la
Precordillera

El frente de corrimiento de la faja plegada y corrida
de los Andes a los 30 de latitud sur, en las localidades
de Jachal, Huaco y Niquivil (Figs. 2 y 3) estd
constituido por la Precordillera central y oriental (Fig.
2) (Ortiz vy Zambrano 1981). Estos dos sistemas de
deformacién se hallan separados regionalmente por los
valles de Matagusanos y Huaco (Fig. 3). Superfi-
cialmente, las estructuras de la Precordillera central ¥
oriental se asemejan a una zona triangular clésica o
del tipo “Alberta® (Jones 1982) (Fig. 4), donde dos
gistemas de wvergencia opuesta se encuentran
separades por un valle longitudinal. Sin embargo este
frente de corrimientos no es considerado como una
zona triangular cldsica, como se discute en este

trabajo.

Onlag B ; {:

rotativa

Levantamienio

desacelerada
SIralos 08 CECImEniD
Levantamiento
acelerado Cufia de
o acumulacion
progresiva  TE-CTECITIENTD
D
Migracidn de las sup. axiales
.
d— / | —

Sup. axiales de crecimiento

Pre-crecimiento

Estratos de
crecimanto

g
iy} i
de crecimiento NG

A e 42

Pre-crecimiento

Figura 1: Diferencias entre las geometrias de estratos de crecimientos relacionados con rotaciones progresivas (A, B, C) y rotaciones
instantineas (C, D). Rotaciones progresivas relacionadas con levantamientos acelerades (A) o desacelerados (B) generan cufias de
acumulacién. La combinacién de ambos da lugar a la formacién de discordancias de acumulacién progresivas (C.P.U.) (C). La migracién
de superficies axiales activas (C) desde un punto inicial provoca la rotacién instanténea del material a través de ellas. Esto genera la
formacién de tridngulos de erecimiento (D) limitados por estas superficies y superficies de crecimiento que se unen en el punte inicial.



Evolucidn del frente de corrimiento de la Precordillera

La Precordillera central estd compuesta por
corrimientos de vergencia oriental que despegan de las
calizas de la Formacién San Juan (Baldis ¥ Chebli
1969; Ortiz ¥y Zambrano 1981) (Fig. 3) y por lo tanto no
involucran basamento en la deformacién. La
Precordillera oriental se compone de pliegues por
propagacién de fallas de vergencia occidental (Fig. 3)
gque afectan el basamento (Braccacini 1946; Rolleri
1969; Ortiz ¥ Zambrano 1981; Zapata y Allmendinger
1996). Estos pliegues exponen los depdsitos
sinorogénicos terciarios de la cuenca de antepais que se
conoce en esta latitud como Cuenca del Bermejo (Fig.
2). Las fallas profundas que involucran el basamento
en la deformacion serian reactivaciones de antiguos
lineamientos vinculados con la historia de la
deformacién del terreno de la Precordillera y su posible
conexion con el continente de Laurentia (Dalla Salda
et. al. 1992),

Estructura de la Precordillera central

Los dos corrimientos mas externos, mas hacia el este,
de la Precordillera central son los corrimientos de San
Rogque y Niquivil (Furque 1979) (Fig. 3). La
profundidad del nivel de despegue de estos
corrimientos estaria cerca de los 12 km por debajo del
nivel del mar, de acuerdo con la interpretacién de
perfiles sismicos (Allmendinger ef al. 1990; Zapata v
Allmendinger 1996), en las calizas eopaleozoicas de la
Formacidn San Juan.

La lamina de corrimiento de San Roque esta
compuesta por una secuencia homoclinal de rocas
paleozoicas (Fig. 3) que inclinan alrededor de 30° hacia
el oeste, v aumentan su inclinacidn hasta 70° cerca de
Huaco (Fig. 3). La falla se encuentra cubierta por
depdsitos cuaternarios ¥ no se han encontradoe
evidencias de actividad moderna relacionada con este
corrimiento. La espalda del corrimiento de San Roque
estd cubierta por depdsitos sinorogénicos constituidos
por conglomerados de clastos de calizas de
proveniencia local y rocas volednicas de proveniencia
regional (Jordan et al. 1993) (Fig. 3). Estos depdsitos
cambian abruptamente su inclinacién de 35" a ~T°
hacia el oeste (Fig. 5). Este cambio de inclinacidn
estaria relacionade con una superficie axial
relacionada con la rampa basal del corrimiento de
Niquivil (Zapata y Allmendinger 1996), que habria
rotado pasivamente la ldmina del corrimiento de San
Roque durante la propagacién del corrimiento de
Nigquivil (Zapata y Allmendinger 1996),

La ldmina del corrimiento de Niguivil de sur a norte
cambia su inclinacién desde ~30° hacia el oeste cerca de
la localidad de Niquivil (Fig. 3) hasta ~60" cerca de
Huaco (Fig. 3). Al mismo tiempo, hacia el norte a lo
largo del rumbo, la ldmina homoclinal del corrimiento
de Niguivil se transforma en un anticlinal asimétrico y
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de vergencia oriental conocido como anticlinal de Agua
Hedionda (Bracaccini 1946). Esta geometria sugiere
gue la falla de Niquivil ha sido originalmente un
pliegue por propagacién de falla (Suppe y Medwedeff
1990). Hacia el sur, cerca del rio Aspero (Fig. 3),
conglomerados de clastos de calizas ¥ areniscas de
proveniencia local junto con clastos wvolednicos de
proveniencia regional se encuentran en relacién de
onlap sobre rocas terciarias de la ldmina del
corrimiento de Niquivil (Figs. 3 ¥ 6). Estos
conglomerados han sido interpretados como estratos de
crecimiento de la ldmina del corrimiento de Niquivil,
que habria experimentade al menos tres episodios
diferentes de desplazamiento (Zapata y Allmendinger
1996). El primer estadio de deformacién (Fig. 6) se
habria caracterizado como un pliegue por propagacion
de falla que se habria originado entre los 8 y 5 Ma
{Jordan et al. 1993). Posteriormente, probablemente
debido a la interaccidn entre la falla de Niquivil y las
estructuras de la Precordillera oriental que comienzan
a formarse a los ~2.6 Ma (Jordan ef al. 1993), la falla
de Niquivil se habria detenido, dando lugar a la
formacién de los depdsitos sinorogénicos de las Facies
de Mogna (Zapata vy Allmendinger 1996) (Fig. 2) en
relacién de onlap sobre la espalda de la ldmina del
corrimiento de Niguivil. Finalmente, probablemente
debido a la liberacién del estrés acumulado durante el
periodo de quietud, el pliegue por propagacién de falla
se habria convertido en un “pliegue transportado” de
alto dngulo (high-angle breakthrough anticline, Suppe

L
"

Ll
4vl--l--l-

-
*

e e e

3

."i‘--‘-i“:

*
*

OO
-
LR
=

':Ir‘il‘ﬁi Ll

*
* -
* -

L

* & & & &

* & * §
&

-
-

-
*
*
*
-
#*
L

l-i-l-l-l-d.

*
-
- &
-

-

*
.'#.‘i..‘.i‘-‘i“‘li

-
*
*
& &
*
*

I

*
-

b W
# A
L
r'_‘_‘—" e
& L oarras Pampamnas
H TF
H un.-m.ul - “LEoh
LR -.__,-'; ogne A
- % W )
b b B b owd LA
P"EI:I:-"UME.I’! Cmental LN RN
N A
. LN Y
 F bk B ¥ % i‘l- Valke del r ,\,.-
it et et n

Besrmeso PR
Depdstos sluvales

& & & & & &

L
L
L
- & &

* ¥
LI e
* #
L D D I
*

4 &

* &

-
-

-
-
ift"‘i".

-
-

Ay
= .
-

Esiraios nedgenos

Y ESIreen paacrosod
" o s Precoeditens
* .' E Sirmios y voanias
4 & DEIBD MERCIOOBE
#_# Baamenic y oo B
* . b SwirEs Parpaana
P ¢ T

EE I

* & & k& & W
L

-
;
¥
- &

Figura 2: Mapa regional que muestra las principales provincias
geoldgicas. El rectingulo gris sefiala el drea cubierta por la
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corresponden a las secciones estructurales CC2 (Fig. 5) y €S53
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utilizado en la Figura 11.



118

and Medwedeff 1990) mediante una falla que corta el
limbo frontal del anticlinal hasta la superficie (Fig. 2).

La ldmina de corrimiento de Niquivil es cortada por
el corrimiento fuera de secuencia de Vallecito (Jordan
et al. 19893), que se observa en perfiles sismicos
(Allmendinger et al. 1990) y en superficie (Fig. 3).

Por delante del anticlinal de Agua Hedionda se
encuentra el anticlinal de Huaco (Fig. 3), asimétrico v
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de vergencia oriental (Bracaccini 1946), que estaria
relacionado a multiples escamas de fallas inversas
producidas durante el estado de pliegue transportado
del anticlinal de Agua Hedionda. El flanco este del
anticlinal de Huaco se halla replegado por un
anticlinal de wvergencia opuesta, probablemente
relacionado con las estructuras de la Precordillera
oriental (Zapata y Allmendinger 1993).

Valle de Huaco
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Figura 3: Mapa geoldgico de la Precordillera central y oriental cerca de Jachal, Huaeo y Niguivil que muestra el nombre de las estructuras

v localidades utilizados en este trabajo,
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Estructura de o Precordillera oriental

La estructura de la Precordillera oriental en las
inmediaciones de Jachal y Huaco se caracteriza por
grandes anticlinales de vergencia oeste, asimétricos,
que exponen los depdsitos de edad terciaria de =14 Ma
(Johnson ef al. 1986) acumulados en la cuenca de
antepais del Bermejo (Fig. 3). El andlisis
sedimentolégico de estas unidades ha permitdo
establecer la edad del levantamiento de las estructuras
de la Precordillera (Milana 1990; Damanti 1989;
Jordan ef al. 1993). Las estructuras que componen la
Precordillera oriental de ceste a este (Fig. 3) son:
anticlinal de Niguivil, anticlinal de Las Salinas y en el
subsuelo del valle del Bermejo (Figs. 2 v 6) se
encuentra el anticlinal del Bermejo (Figs. 2 v 7).

Las estructuras de la Precordillera oriental se
pueden aproximar a pliegues por propagacitn de fallas
(Suppe ¥ Medwedeff 1990) (Figs. 5, 7 ¥ 8], que tienen
un nivel de despegue situado entre 14 v ~20 km por
debajo del nivel del mar (Allmendinger et al. 1990,
Zapata 1996). Estas estructuras estdn fuertemente
controladas por fibricas del basamento formadas
durante orogenias preandinas que afectaron la regidn
ivonGosen 1992; von Gosen et al. 1995; Zapata 1996).

La deformacién de la Precordillera oriental en esta
latitud habria comenzado luego de los ~2.6 Ma (Jordan

Zona triangular cldsica

Cufla infercuténea

Duplex de tech
p e [ewia de bae dnguis)

(cwta de aito dnguis)

_—

Despegue supeo:

A
N T T e W

Basamanio

Zona triangular de piel gruesa

Commientos

Comrmeanios Leva ge secusncs

Figura 4: Modelos esquemédticos de los dos tipos de zonas
triangulares encontrados en los frentes orogénicos (ver texto por
referencias). La zona triangular clésica no involucra basamento
en la deformacién, mientras que en la zona triangular de piel
gruesa ¢l basamento es deformado por el sistema de vergencia
hacia el retropais.
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et al. 1993) v continlia deformédndose activamente,
como se manifiesta en los hipocentros de sismos que
ocurren en esta drea entre 12 y ~25 km de profundidad
(Smalley 1988),

Interaccién entre las estructuras de la
Precordillera central y oriental

El elongado valle de Matagusanos estd limitado por
los dos sistemas de vergencia opuesta de la
Precordillera central y oriental (Figs. 2 y 3). Hacia el
sur de Niquivil (Figs. 2 y 3), donde el valle es
transversalmente amplio, las estructuras de la
Precordillera central y oriental son activas. Evidencias
de esta actividad en la Precordillera central se
encuentran en estructuras relacionadas con el
corrimiento de Niquivil ¥ corrimientos ciegos por
delante del mismo (Fig. B) que cortan y pliegan
depdsitos aluviales cuaternarios (Jordan et al. 1993;
Zapata y Allmendinger 1996), v se manifiesta por el
encajonamiento del rio Jachal en esta drea (Zapata y
Allmendinger 1983). Hipocentros de sismos
registrados en el drea de la Precordillera oriental
(Smalley 1988) muestran que este sistema de
deformacidn es todavia activo.

Hacia el norte, el valle de Matagusanos pierde su
expresién geogréfica debido a la colisidén de los dos
sistemas de deformacién. El anticlinal de Niguivil de la
Precordillera oriental ha replegado y fracturado
mediante una falla inversa a la ldimina del corrimiento
de Niguivil (Fig. 5) que aflora en el valle del rio
Potrerillo (Zapata y Allmendinger 1993),

Maés hacia el norte, nuevamente el valle que separa
los dos sistemas de vergencia opuesta, conocido en esta
regibn como valle de Huaco, cobra expresifn
topografica. En este drea, el anticlinal de Huaco de la
Precordillera central es replegado por otro anticlinal
relacionado con la Precordillera oriental (Zapata y
Allmendinger 1993).

El modelo tecténico que explica la deformacion de la
Precordillera se conoce como “Zona triangular de piel
gruesa” (Zapata y Allmendinger 1993, 1996) (Fig. 4).
En este modelo el sistema de deformacién de piel
gruesa controla la deformacidn del sistema de piel fina
ien este caso la Precordillera central), situacidn que se
conoce como “tectdnica de contrafuerte” (buttressing
tectonics, Beutner 1977). En este modelo, la
proximidad de los sistemas de deformacién condiciona
la actividad de los mismos. De este modo, cuando los
dos sistemas de deformacién se encuentran separados
por un valle amplio, ambos sistemas permanecen
activos, como se observa al sur de Niquivil (Figs. 3 v 8).
Cuando los dos sistemas se aproximan, el sistema de
piel gruesa (la Precordillera oriental) repliega al
sistema de piel fina (la Precordillera central).
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Finalmente cuande ambos sistemas colisionan, el
sistema de piel gruesa corta y detiene la propagacién
hacia el antepais de la deformacién del sistema de piel
fina. La deformacién dentro del sistema de piel fina
migra hacia el retropais y se expresa como
corrimientos fuera de secuencia, tal como se observa en
el corrimiento de Vallecito en la Precordillera central
(Fig. 3.

Historia de deformacidn y cinemédtica de las
estructuras de la Precordillera oriental

Las estructuras de la Precordillera oriental defor-
man la cuenca del Bermejo (Fig. 2), una cuenca de
antepais formada por la flexura cortical producida por
el apilamiento de las estructuras andinas (Jordan et al.
1988). Los depdsitos sinorogénicos terciarios de esta
cuenca han sido datados extensivamente mediante el
uso de magnetoestratigrafia y dataciones radimétricas,

0 anl Las Salinas
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con los cuales se determinaron las velocidades de
acumulacién de los sedimentos para diferentes
intervalos de tiempo (Johnson et al. 1986; Milana 1950,
Beer 1989; Ferndndez 1996). La unidad més joven de
los depdsitos terciarios corresponde a la Formaeidn
Mogna (Fig. 3) (Kelly 1962; Cuerda et al. 1984), cuya
base tendria una edad cercana a los 2.6 Ma (Johnson et
al. 1986) 0 2.7 Ma (Ferndndez 1996) y que se encuentra
por encima de la Formacién Rio Jéchal (Kelly 1962).
Dicha formacidn estd compuesta por conglomerados de
clastos de composicién volednica en su mayoria, con
una subordinada participacién de clastos de calizas,
areniscas y esquistos. Las facies corresponden a
ambientes de abanicos aluviales que localmente se
interdigitan con facies de bajadas (Milana 1990).

En algunos lugares dentro de la Precordillera
oriental se observan dentro de estos depdsitos discor-
dancias locales cuya geometria estarfa relacionada con
estratos de crecimiento (Zapata y Allmendinger 1996)
que permitirfan reconstruir la cinemdtica de la
superficie sobre la cual fueron depositados, v esta a su
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vez relacionarla con la cinemética de la estructura en
cuestidn (Zapata 1996). En esta seccidn analizaremos
el inicio v la cinemética de la deformacidén de los
anticlinales de Niguivil, Las Salinas y Bermejo de la
Precordillera oriental.

Anticlinal de Niguivil (Fig. 3)

En la terminacién norte de este anticlinal, facies
similares a las de la Formacion Mogna se sobreponen
en discordancia sobre la Formacién Rie Jéchal
{Bracaccini 1946). El segmento de la linea sismica
5303716 (Figs. 3 v 9) que cruza el valle de Huaco (valle
del rio La Pareja) (Fig. 3), muestra una cuenca
intermontana denominada Cuenca La Pareja (Zapata
1996). La cuenca intermontana de La Pareja se habria
formado durante el levantamiento del anticlinal de
Agua Hedionda (Fig. 3) que habria ocurride -5 Ma
(Jordan et al. 1993; Zapata 1996). El espesor de las
facies similares a las de la Formacién Mogna de la
cuenca intermontana La Pareja es aproximadamente
1450 m sin decompactacién, caleulado mediante el uso
de intervalos de velocidad obtenidos de las velocidades
de apilamiento de la linea 5303/16. Por lo tanto la
velocidad minima promedio de acumulacién es del
orden de 0.3 mm/afio, que estd dentro del mismo orden
de magnitud que la velocidad promedio de
acumulacién de las formaciones Rio Jdachal y Mogna de
0.58 mm/afio (Johnzon et al. 1986). Log primeros 600 m
seg., que corresponden a B10 m de espesor, de estas
facies se acufian hacia el este (Fig. 9), hacia el limbo
frontal del anticlinal de Niquivil, mostrando una
geometria similar a una cufia de acumulacidn (Fig. 1).
La geometria interna de los reflectores muestra
también un truncamiento que separa dos secuencias
depositacionales (Fig. 9). Esta geometria sugiere que el
limbe frontal de este anticlinal experimenté una
rotacién progresiva durante su formacién. 5i
utilizamos la velocidad de acumulaciin promedio de
0.3 mm/ano, el anticlinal de Niquivil habria comenzado
a formarse alrededor de los 2.7 Ma.

Anticlinal de Las Salinas (Fig. 3).

El anticlinal de Las Salinas ha sido interpretado
como un pliegue por propagacién de falla (Zapata y
Allmendinger 1996) (Fig. 5), debido a que la falla al
que estd asociado es vizible en perfiles sismicos (Fig. 7)
pero no aflora en superficie (Fig. 3). En la parte
superior del segmento de la linea 16063 (Fig. 7) que
cruza el flanco posterior o dorsal de esta estructura
(Fig. 7) se observa un onfap de los reflectores sobre un
reflector cercano a la base de la Formacion Mogna.
Esta geometria es bastante similar a la de un tridngulo
de crecimiento que se observa en el flanco dorsal de

121

pliegues por propagacién de falla de ejes fijos o de
espesores constantes para el caso en el que la tasa de
sedimentacidn es inferior a la de ascenso vertical del
mismo (Suppe y Medwedeff 1990) (Fig. 10). Por lo tanto
el anticlinal de Las Salinas habria comenzado a crecer
en un tiempo por encima de la base de la Formacién
Mogna, es decir después de los 2.7 Ma.

Cuando se examina en detalle la geometria interna
de los estratos de crecimiento (Fig. 10), se observa que
el tridngulo de crecimiento estaria a su vez plegado por
una superficie axial activa. Més ain, en la parte
superior de los reflectores inclinados de los estratos de
crecimiento se observa una pequefia cufia horizontal
que hace onlap sobre los anteriores (Fig. 10c). Esta
geometria sugerirfa al menos dos estados de
deformacién para el anticlinal de Las Salinas. Una
posible intepretacién de esta estructura se puede hacer
utilizando un modelo de pliegue por propagacién de
falla de espesor contante de miiltiple dngulo de corte
(multiple step-up fault-propagation fold, Zapata 1996).
En este modelo (Fig. 10), la falla se propaga
inicialmente con un édngulo de corte 8, (Fig. 10a) al

tiempo que se depositan sedimentos que dardn origen
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Figura 8: Estadios de deformacién de la limina de corrimiento
de Niquivil intepretado a partir de la geometria de los estratos de
crecimiento (véase texto por explicaciones). La estructura ha sido
originada como un pliegue por propagacién de falla que genera el
anticlinal de Agua Hedionda. Luego de un periodo de quietud
probablemente debido a la interaccién con la Precordillera
criental (Estadio 2) v en el cual se depositan en relacidn de onlap
los sedimentos terciarios; la estructura se reactiva como un
pliegue transportade de alte dngule, rotande los depdsitos
terciarios hasta llegar a su posicidn actual (Estadio 3).
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al tridngulo de crecimiento. Luego de esto, se habria
producido un periodo de gquietud en el cual se habrian
depositado los sedimentos de la pequefia cufia de onlap
por encima de los estratos de crecimiento previamente
depositados (Fig. 10b) v que para este instante son
considerados como “pre-crecimiento” (Fig. 10b).
Seguidamente se genera otra falla con un dngulo de
corte mayor 8, (Fig. 10b). El desplazamiento es
transferido desde la primera falla hasta la segunda en
forma instantdnea, v pasa a ser constante a lo largo del
plano de la primera falla. De esta manera la superficie
axial activa que pliega al tridngulo de crecimiento
estara relacionada con la propagacién de la segunda
falla. En el modelo presentado, la geometria del limbo
frontal es una aproximacién ya que asume la superficie
axial relacionada con la terminacién de la falla inicial
8, (Fig. 10a) como activa durante la propagacién de la
segunda falla 8, (Fig. 10b). Sin embargo, esta premisa
ha side aceptada y utilizada en otros modelos
geométricos de pliegues asociados a fallas (Spang ef al.
19951,

Debide a que los estratos de crecimiento que
corresponden a la Formacién Mogna estdn expuestos
(Figs. 3 ¥ T}, la velocidad de levantamiento de dicha
estructura debe ser mayor que la velocidad de
acumulacidn de estos depdsitos, es decir, mayor de 0.58
mm/afio. El desplazamiento horizontal de esta

TR. Zapata y RW. Allmendinger

estructura, calculade de la seccidn estructural
balanceada (Fig. 5), es de ~4 km a lo largo de la rampa
de 15°, ¥y 1.75 km a lo largo de la rampa de 25° (Fig. 5).
La componente vertical de este levantamiento es 2.8
km , incluyendo la componente extra de cizalla angular
positiva de 30° gque se necesita para balancear esta
estructura (Zapata y Allmendinger 1996). Por lo tanto,
la wvelocidad de levantamientoe promedio de esta
estructura es ~1.08 mm/afio, resultado esperado para
esta situacidn.

Anticlinal del Bermejo

El anticlinal del Bermejo se encuentra cubierto por
los depdsitos cuaternarios ¥ de la Formacién Mogna.
Para establecer la geometria precisa de esta
estructura, el segmento de la linea 8050, que cruza este
anticlinal en direccién perpendicular al eje, fue
migrado y convertido en profundidad, utilizdndose
velocidades de pozo v de apilamiento (Fig. 11). En esta
linea (Fig. 11) se observa que el anticlinal del Bermejo
es asimétrico, de vergencia occidental, cucyo flanco
frontal inclina ~35* hacia el ceste y el flanco dorsal
inclina entre 10 y 23° hacia el este. Esta estructura ha
sido descripta como un pliegue por propagacién de falla
(Figs. 5 ¥ T) cuyo nivel de despegue se encuentra a unos
4000 m de profundidad sobre facies lapunares de la

Tiempo de iday vueka fseg)

I

Figura 7: Segmentos de las lineas sismicas de YPF 5.A. 16063 y 9050 que cruzan el flanco dorsal del anticlinal de Las Salinas y el valle
del Bermeijo, a lo largo del corte estructural CC2 (véase Fig. 2 para ubicacién). El rectingulo indica el segmento ampliado en la Figura 10.
Nétese como los estratos de crecimiento de la Formacién Mogna se encuentran en relacidn de onlap sobre el flanco dorsal del anticlinal de
Las Salinas. Nétese también las dos fallas relacionadas con la formacién del anticlinal del Bermejo, una falla subhorizontal que despega
en niveles evaporiticos de la Fm. Rio Jachal y otra profunda, de alto dngulo que afecta al basamento.
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Formacién Rio Jachal. Por debajo del anticlinal se
encuentra otra falla profunda que afecta al basamento
¥ que contribuye con una componente adicional de
desplazamiento vertical de esta estructura (Fig. 7)
(Zapata 1996),

Loz primeros 1500 m de sedimentos se pueden
considerar como estratos de crecimiento para esta
estructura, caracterizadeos por un adelgazamiento
continuo de las unidades hacia la cresta en el flanco
dorsal (Fig. 11) ¥ por un tridngulo de crecimiento en el
flanco frontal claramente visible en la seccién sismica
iFigs. 11 y 12). Este es el primer ejemplo de un
triangulo de crecimiento registrado en el flanco frontal
de un pliegue por propagacién de falla en una linea
sismica. En general, tridngulos de crecimiento en
flancos frontales de pliegues por propagacidn de fallas
no se pueden resolver en lineas sismicas debido a que
éstos son generalmente verticales o voleados (Suppe ef
al. 1992).

Cuando se interpreta la geometria del tridngulo de
crecimiento (Fig. 12), se observa que la superficie axial
frontal es exactamente la bisectriz del dngulo de la
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inclinacién del limbo frontal. Este hecho indica que el
modelo que se ajusta més a la realidad es el de pliegue
por propagacién de falla de espesor constante (Suppe y
Medwedeff 1990), en el cual la superficie axial frontal
es siempre la bisectriz de la inclinacién (Fig. 13), en
oposicidn a la teoria de gje fijo, en la cual la superficie
axial frontal no es la bisectriz de la inclinacién, excepto
para el caso en que el dngulo de corte de la falla es de
28¢ (Suppe y Medwedeff 1990) en el cual ambas teorias
son similares.

Las superficies de crecimiento en un tridngulo de
crecimiento se juntan en el punto en el cual las dos
superficies axiales activas estuvieron inicialmente
antes gue empezaran a migrar (Fig. 1) (Suppe ef al
1992). A este punto lo llamamos “punto incial” (Fig. 1).
Por lo tanto para determinar la geometria de los
tridngulos de crecimiento se debe seguir en todo
momento la ubicacién del punto inicial. En el caso del
limbo dorsal de un pliegue por propagacién de falla,
sea de espesores constantes o de eje fijo, el punto inicial
ge determina en el lugar donde la superficie axial del
anticlinal intersecta la falla (Fig. 13). A partir de alli se
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Figura 8: Seceitn estructural balanceada a través de parte de la Precordillera central, Precordillera oriental y sierra de Valle Fértil (ver
Fig. 2 para ubicacién) (medificada de Zapata y Allmendinger 1996). Las estructuras de la Precordillera central son corrimientos que
despegan en las calizas de la Formacién San Juan, mientras que las estucturas de la Precordillera oriental despegan de un nivel msis
profundo en el basamento. En este sector, los dos sistemas de vergencia opuesta se hallan transversalmente separados por el valle de
Matagusancs iver Fig. 3 para ubicacidn) y ambos son activos. Nitese el corrimiento ciego por delante del corrimiento de Niguivil de la

Precordillera central.
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traza un eje paralelo al eje B (Fig. 10) hasta el techo del
dltimo estrato de crecimiento (Fig. 13). Para
determinar este punto inicial en el limbo frontal, la
situacién es un poco més compleja. En el caso de los
pliegues por propagacién de falla de eje fijo es mds
sencillo ya que solamente se espera encontrar un sélo
triangulo de crecimiento en este limbo, debido a que la
superfice axial A es fija con respecto a los estratos, es
decir, el material no rota a través de ella (Suppe et al.
1992). En la teoria de espesores constantes, el punto
inicial no es sencillo de ubicar. Para esto introducimos
en este trabajo el concepto de “Longitud inicial de la
cresta” (Zapata 1996) (Fig. 13), que es la longitud de la
cresta del anticlinal en el momento en que se comienza
a propagar la falla (Fig. 13), medida entre las
superficies axiales Ay B (Fig. 13) que se hallan en los
puntos iniciales. Esta distancia permanece constante y
conecta los puntos iniciales en cualquier estadio de
propagacion de la falla (Fig. 13). Esta relacidn es
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Figura 9: Segmento de la linea de YPF 5. A. 5303/16 que cruza
el valle de Huaco a la altura del rio La Pareja (véase Fig. 3 para
ubicacion) (reproducida con permiso de la AAPG). Los reflectores
superiores muestran la geometria de la cuenca intermontana de
La Pareja, limitada per las estructuras de la Precordillera
central al oeste y Precordillera oriental al este. E]l diagrama
inferior muestra la interpretacion de esta linea. Notese como los
estratos de las facies similares a las de la Fm. Mogna convergen
hacia el flanco frontal del anticlinal de Niguivil de la
Precordillera oriental, hacia el este. Esta geometria es similar a
la de una cufia de acumulacion, asociada a la rotacion progresiva
del Manco frontal del anticlinal de Niguivil.
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también wvélida para el caso de pliegues por
propagacién de falla con cizalla angular externa
positiva o negativa (Fig. 13) (Mosar y Suppe 1992).

La teoria de pliegues de propagacion de fallas de
espesores constantes (Suppe y Medwedeff 19890)
predice un limbo frontal volcade o vertical para
dngulos de flanco dorsal menores de 29, asumiendo
por supuesto que la falla se propaga desde un nivel de
despegue horizontal. El limbo frontal del anticlinal del
Bermejo no es vertical ni volcado, ¥ por lo tanto la
teoria de pliegues por propagacién de falla de espesores
constante no podria aplicarse en esta situacién. Sin
embargo, si se aplica una componente de cizalla
angular negativa constante en los estratos cercanos al
nivel de despegue, el dngulo de inclinacién del limbo
frontal decrece considerablemente (Mosar y Suppe
1992} (Fig. 13), ¥ por lo tanto es posible modelar limbos
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Figura 10: Evolucidn del anticlinal de Las Salinas sobre la base
de la interpretacion de la geemetria de los estrates de
crecimiento de la Fm. Mogna. El anticlinal experiments al menos
dos espisodios de deformacién, documentado por la rotacidn de
los estratos de crecimiento a través de una superficie axial
activa, El modelo utilizado es discutido en el texto. El segmento
de la linea sismica corresponde al rectingulo mostrado en la

Figura 7.
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Figura 11: Perfil sismice migrado y convertido en profundidad que muestra la geometria de las capas superiores del anticlinal del Bermejo
(vease Fig. 2 para ubicacidn), que se encuentra debajo del valle del Bermejo (Fig. 2). Loa dltimos 1600 m de secuencia corresponden a la
Fm. Mogna v al Cuaternario. Estas capas son consideradas estratos de crecimiento para el antielinal del Bermejo, documentado por el
triangulo de crecimiento (registrado por primera vez en un flanco frontal en una linea sismica) en su flanco frontal ¥ por convergencia de
estas unidades desde el flanco dorsal hacia la cresta. Los nimeros en la parte superior indican los dominios de inclinacién de las capas

superiores. El rectingulo marca el segmento que incluye la Figura 12,

frontales poco inclinados con limbos dorsales de bajo
angulo utilizando dicha teoria.

Cuando se examina de cerca la geometria del
tridngule de crecimiento del limbo frontal del
anticlinal de Bermejo (Fig. 14), se pueden observar por
lo menos tres secuencias depositacionales dentro de los
estratos de crecimiento A, B v C. Los reflectores de la
secuencia C son truncados por la secuencia B,
generando una discordancia. La configuraciéon interna
de estos reflectores muestra a su vez convergencia, lo
cual documenta un cambio continuo de espesor. Esta
geometria es semejante a la de una cufa de
acumulacidén (Fig. 1) asociado a rotaciones progresivas
(Riba 1976). Esta geometria sugiere una componente
adicional de rotacién progresiva del limbo frontal del
anticlinal del Bermejo que sucedidé simultdneamente
con la componente de rotacién instantdnea
documentada por el tridngulo de crecimiento. Esta
componente de rotacion progresiva adicional es
atribuida al levantamiento vertical generado por la
falla profunda del basamento que se encuentra por
debajo del anticlinal del Bermejo (Figs. 5 y T) (Zapata
1996). Las secuencias B y A marcan simplemente un
cambio relativo en la velocidad de levantamiento de la
estructura respecto de la velocidad de sedimentacidn,
que se traduce en un cambio en la pendiente de la
superficie de crecimiento (Fig. 12).

Utilizando la informacién descripta anteriormente se
puede generar un modelo para explicar la cinemética
del anticlinal del Bermejo. En primer lugar asumimos
en este andlisis una velocidad de acumulacién de
sedimentos promedio de 0.58 mm/afio (Johnson et al.
1986) minima v 0.69 mm/afio méxima obtenida a partir
del cdleulo de la acumulacién de ~1800 m de

sedimentos de la Formacién Mogna en los dltimos 2.7
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Figura 12: Detalle del flanco frontal del anticlinal del Bermejo
de la Fig. 11. Se interpretan tres secuencias depositacionales A,
B, ¥y C. La secuencia depositacional C estd separada de la
seuencia B por truncamientos que definen una discordancia
transgresiva de tiempo que indica exposicidn de los estratos de
crecimiento, probablemente debido a un aumento en la velocidad
de levantamiento de la estructura. Las secuencias A y B estdn
separadas per un cambio de pendiente en la superficie axial de
crecimiento, la cual indica una disminucién de la velocidad
relativa de levantamiento, Los nimeros indican la componente
de levantamiento vertical diferencial que rota loa estratos de
crecimiento, debide al levantamiente asociado con la falla
profunda. Nitese también como la superficie axial de erecimiento
es cortada por la discordancia transgresiva de tiempo.
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Ma. Utilizando estos valores como limites médximo y
minimo podemos entonces modelar el anticlinal del
Bermejo (Fig. 14) como un simple pliegue por
propagacién de falla de espesores constantes. El
desplazamiento horizontal de la falla a lo largo del
nivel de despegue se calcula a partir del tamafio del
limbo frontal del anticlinal en los diferentes estadios
de la deformacidn (Fig. 14):

Estadio 0: Entre 1.93 y 2.04 Ma el anticlinal del
Bermejo comenzd a crecer.

Estadio 1: En el periodo que va desde 1.93 - 2.04 Ma
hasta 0.88 - 1,15 Ma se registrd un desplazamiento de
0.75 km a lo largo de la falla, durante la depositacidn
de la secuencia C. En este periodo la falla profunda de
basamento generd al menos 72 m de relieve vertical
{Zapata 1996) (Fig. 14).

Estadio 2: Luego del intervalo anterior, el anticlinal
del Bermejo experimentd un crecimiento acelerado
asociado con un desplazamiento horizontal a lo largo
del plano de falla de 0.5 km y al menos 152 m de
desplazamiento vertical generado por la falla de
basamento profunda (Zapata 1996). Los sedimentos
depositados previamente dentro de la secuencia

a)

a= 2"
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depositacional C fueron expuestos y parcialmente
erodados, generdndose una “discordancia transgresiva
de tiempo™ (time transgressive unconformity, Suppe y
Medwedeff 1990). Este incremento en la velocidad de
levantamiento estaria relacionado al levantamiento de
la falla de la Sierra de Valle Fértil (Fig. 2), la cual ya
era activa para esta época (Zapata 1996).

Estadio 3: La velocidad absoluta de crecimiento
aumenta (2 0.43mm/afio) ¥ es representada por la
secuencia depositacional B, para luego disminuir
relativamente durante la depositacién de la secuencia
A, El desplazamiento horizontal acumulado es de ~2.8
km, v la componente de levantamiente wvertical
méaximo debido a la falla de basamento profunda es de
143 m (Zapata 1996).

Debido a que los niveles cercanos a la base de la
Formacién Mogna no forman parte de los estratos de
crecimiento para el anticlinal del Bermejo y si lo es
para el anticlinal de Las Salinas, este dltimo habria
sido una estructura activa cuandoe comenzd a
levantarse el anticlinal del Bermejo. Este a su vez
comenzd a formarse al mismo tiempo o luego del
anticlinal de Niquivil a los ~2.7 Ma (edad minima). Por

a=-20°

Figura 13: Pliegues por propagacitn de falla de espesores constantes y estratos de crecimiento asociades, asumiendo velmfidadela de
levantamiento y depositacién constantes, para un dngulo de rampa (dngulo de corte 8,) es de 35°. A) Estado inicial. Las superficies axiales
A-A, v B-B se hallan en el “punto inicial” antes de comenzar a migrar. La distancia entre los dos puntos iniciales definen la “longitud
inicial de la cresta”. Esta es la maxima longitud posible de la cresta en los estratos pre-crecimiento, y sirve para localizar en todo momento
la ubicacién de las superficies axiales de crecimento. B) Estratos de erecimiento para el caso sin cizalla angular. C) Estratos de crecimiento
para el caso de cizalla angular positiva a = 20°, Nétese como los tridngulos de crecimiento han sido desplazados hacia el flanco dorsal, al
mismo tiempo que aumenta la inclinacién del flanco frontal. D) En el caso de cizalla angular negativa « = -20°, la inclinacién del limbo
frontal disminuye al mismo tiempo gue los tridngulos de crecimiento son desplazados hacia el flanco frontal.
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lo tanto la secuencia de deformacidén de la Precordillera
oriental corresponde a una break-back sequence
(Morley 1986), en la cual la secuencia de deformacién
es contraria a la vergencia vy direccién de propagacion
de las estructuras.

El modelo presentado se adecia bastante a la
geometria del limbo frontal del anticlinal del Bermejo
que se ve en la linea sismica (Fig. 12), en la cual se
observa esencialmente un sélo tridngulo de
crecimiento en el cual la superficie axial de crecimiento
ge halla dividida en dos segmentos separados por una
discordancia que divide las gecuencias
depositacionales C y B (Fig. 12). Sin embargo la
geometria del flanco posterior (flanco este) no es
similar a la predicha por el modelo. La seccién sismica
muestra un continuo afinamiento de los estratos de
crecimiento desde el flanco posterior hacia la cresta del
anticlinal, manifestada por la convergencia de los
reflectores (Fig. 11), mientras que el modelo muestra
tridngulos de crecimiento. Esta disconformidad se debe
a que el modelo utilizado contempla solamente un sélo
dngulo de rampa de la falla a partir de un nivel de
despegue horizontal. La situacién real, sin embargo,
geria de una falla listrica o al menos con un cambio en
su inclinacién, como se observa en el aumento de la
inclinacién en las retroinclinaciones del anticlinal del
Bermejo de 10° a 23° (Fig. 11). 5i la falla fuera listrica,
se esperaria encontrar en los estratos de crecimiento
una geometria de cufia de acumulacién (Figs. 1 v 16) ya
que el desplazamiento a lo largo de esta falla
produciria una rotacién progresiva de este flanco. En el
caso de dos dngulos de falla miltiples, como el modelo
descripto anteriormente para el anticlinal de las
Salinas (Fig. 10), se esperaria encontrar dos tridngulos
de crecimiento superpuestos (Fig. 16) que en su
conjunto generaria una geometria que se aproximaria
a la de una cufa de acumulacién (Fig. 1) pero con
intervalos discretos dado por las secuencias
depositacionales relacionadas con la variacidn de
velocidad de ascenso wvertical, si asumimos una
velocidad de desplazamiento constante. La diferencia
entre ambos casos es muy sutil y no serd resuelta en
perfiles sismicos, al menos con las frecuencias que se
utilizan normalmente, Hasta el presente, no existen
modelos geométricos-cinemdticos que contemplen
pliegues de propagacién de fallas listricas con flancos
frontales de rotacion instantdnea, o miltiples dngulos
de rampa. Por lo tanto el modelo utilizado debe ser
tomado como una aproximacién, como fue discutido
anteriormente en el caso del anticlinal de Las Salinas.

La sierra de Valle Fértil

La falla principal relacionada con el levantamiento
de la sierra de Valle Fértil a los 30" de latitud sur se
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encuentra cubierta por depésitos cuaternarios (Fig. 2).
Dicha falla seria listrica y profunda, y habria
producido un rechazo vertical de al menos 10 km
(Jordan v Allmendinger 1986). El levantamiendo de la
sierra de Valle Fértil habria producido la cizalla
angular negativa junto con el incremento de la
velocidad de levantamiento del anticlinal del Bermejo
(Zapata 1996),

El segmento de la linea 9051 (Fig. 17) cruza los
abanicos aluviales que cubren la falla de la sierra de
Valle Fértil, en el tramo oriental de la seccidn
estructural de la Fig. 8 (véase Fig. 2 para ubicacion),
Los reflectores mds altos de la seccidn sismica

g s N CPRCRTEROE Estadia?

a0 eEm

o 1km

Figura 14: Modelo de la evolucidn temporal del antielinal del
Bermejo (ver explicacién en el texto) interpretada a partir de la
geometria de los estratos de crecimiento. La estructura
evoluciond en tres estadios, el primero de velocidad de ascenso
moderada, el segundo de alta velocidad, que expone los estratos
de crecimiento depositados anteriormente, generando una
discordanecia transgresiva de tiempo, ¥ el tercero nuevamente de
moderada velocidad de ascenso. Los valores indican los
desplazamientos horizontales y verticales relacionados con la
falla subhorizontal v la falla profunda (no contemplada en el
modelo). El rectdngulo en el Estadio 3 es el drea cubierta por la
Fig. 12.
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Figura 15: Historia de la deformacion de las estructuras externas de la Precordillera central, Precordillera oriental y sierra de Valle Fértil
imedificado de Zapata 1996). El eje vertical representa el tiempe en millones de afios. Los tonos grises claros indican incertidumbre, los
tonos grises oscruros indican certeza. Los valores en mm/afo indican las velocidades relativas promedio de ascenso. La seccidn de la
derecha indica los valores de velocidades acumuladas promedio del acortamiento horizontal de la Precordillera central y oriental. Nétese
como el acortamiento es transferido a las estructuras de las Precordillera oriental a medida que éstas comienzan a formarse.

muestran una geometria similar a una cuna de
acumulacidn (Fig. 1), caracterizada por convergencia y
truncamientos que definen tres secuencias
depositacionales 1, 2 y 3 (Fig. 17). Esta geometria
sugiere que el flanco frontal de la estructura ha
experimentade una rotacién progresiva durante su
formacion.

La base de la Formacion Mogna, representada por el
reflector de 2.7 Ma (Fig. 17), se encuentra plegada.
Evidencias de adelgazamiento se encuentran recién en
la secuencia 3, por encima del reflector de 2.7 Ma (Fig.
17). Por lo tanto, la sierra de Valle Fértil habria
comenzado a levantarse luego de 2.7 Ma. 5i se asume
una velocidad de acumulacién promedio similar a la
utilizada para la Formacién Mogna en el anticlinal del
Bermejo, el primer episodio de levantamiento de la

Figura 16: Geometrias de estratos de crecimiento esperados
para flancos dorsales de pliegues por propagacitn de fallas
listricas o de dos dngulos de corte miltiple (véase Fig. 10). En el
primer caso los estratos de crecimiento se caracterizan por
convergencia hacia la cresta. En el segundo case se observan
diferentes pendientes relacionadas con las superficies axiales
activas v de crecimiento. Ndotese cémo la geometria general de los
estratos de crecimiento en este caso sugiere también una
convergencia hacia la cresta.
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sierra de Valle Fértil habra ocurrido entre los 1.2y 1.4
Ma (Zapata, 1996).

Conclusiones

Aun cuando superficialmente la geometria de la zona
triangular de piel gruesa de la Precordillera es similar
a una zona triangular cldsica (Fig. 4), la historia ¥
mecanismos de deformacién son diferentes. Las
mayores diferencias entre estos dos modelos de
deformacidon estdn resumidas en la Tabla 1. La
diferencia méds importante entre los dos modelos tiene
gue ver con la actividad de la deformacién de los dos
sistemas de vergencia opuesta. Mientras que en la
zona triangular clasica (Fig. 4) la deformacién ocurre
simultdneamente en los dos sistemas debido a que
comparten el mismo nivel de despegue, en la zona
triangular de piel gruesa la deformacién de ambos
sistemas es independiente, Como se demuestra en este
trabajo, la deformacién de la Precordillera central v
oriental (los dos sistemas de vergencia opuesta de la
zona triangular de piel gruesa) es episddica, como se
observa en los miltiples episodios de deformacidn del
corrimiento de Niquivil; v alternada. Eventualmente el
gistema de piel gruesa frena la propagacién hacia el
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antepais del sistema de piel fina (en este caso el
corrimiento de Niquivil) ¥ produce la formacidn de
corrimientos fuera de secuencia como el corrimiento de
Vallecito (Fig. 3). En el sistema de piel gruesa
(Precordillera oriental) la secuencia de deformacién es
break-back, es decir, se propaga hacia afuera de la zona
triangular.

La pgeometria de los estratos de crecimiento
documentan no solamente el inicio de la deformacién
de los pliegues de la Precordillera oriental, sino
también la cinemdtica de los mismos. Con esta
informacién se puede reconstruir la historia de
deformacién de la Precordillera oriental (Fig. 17). De
este modo, el anticlinal de Niguivil, cuyo limbo frontal
experimentd una rotacién progresiva (Fig. 9) comenzd
a formarse a los 2.7 Ma. Seguidamente el anticlinal de
Las Salinas comenzd a formarse, ¥y posteriormente el
anticlinal del Bermejo. El limbo frontal de este vltimo
rotd, sin duda, en forma instantdnea, tal como lo
demuestra el tridngulo de crecimiento observado por
primera vez en una seccion sismica (Fig. 14). Al mismo
tiempo, el concepto de longitud inicial de cresta
permite predecir la geometria de los tridngulos de
crecimiento para pliegues por propagacién de fallas de
espesores constantes. La velocidad de levantamiento
de las estructuras de la Precordillera oriental varia
entre 0.33 y 1.08 mm/afio (Fig. 15). Estos valores se

Linea 9051

-t
L

Tiempo de ida y vuelta (seg.)

Basamento de Ia -0
Sigrra de Valle Fértil

Truncamiento

Figura 17: Segmento de la linea 9051 paralelo al segmento oriental de la seccién estructural de la Fig. 8 (véase Fig. 2 para ubicacidn) que
eruza el borde occidental de la sierra de Valle Fértil. Nétese la convergencia de los reflectores por encima de los 2.7 Ma que documentan

una rotacidn progresiva de la estructura. Véase explicacidn en el texto.
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Tabla 1: Diferencias principales entre la zona triangular clédsica ¥ la zona triangular de piel gruesa (moedificada de Zapata y Allmendinger
1996). La diferencia mds importante quizds sea el hecho que los dos sistemas de deformacién son independientes, ya que no estdn unidos

por el mismo nivel de despegue,

~ Zona triangular cldsica (tipo Alberta)

Zona triangular de piel gruesa

El basamento no participa en la deformacidn.

El nivel de despegue del sistema de vergencia hacia el antepais es
menos profundo que el del sistema de vergencia opuesta.

El estile de deformacién se caracteriza por imbricaciones v daplex
de techo pasivo,

La propagacitn de los corrimientos del sistema de vergencia hacia
el antepaiz es "en secuencia”.

La evolucidn de la deformaciénes controlada esencialmente por el
sistema de corrimientos dirigidos hacia el antepais.

Loa dos sistemas de vergencia opuesta permanecen activos durante
la deformacidn.

La complejidad estructural espera encontrarse en la zona gque
separa los dos sistemas de vergencia opuesta.

Debido a que los dos sistemas forman parte de la misma cufia, no
se pueden tratar independientemente. Sin embargo, existen
evidencias de acortamiento diferencial dentro del sistema de
vergencia hacia el retropafe y la cufia intercutdnea (Stockmal y
Mackay 1994).

Las estructuras de vergencia hacia el retropais involucran al
basamento.

El nivel de despegue del sistema de vergencia hacia el retropais es
més profundo que el del sistema de vergencia opuesta.

El estilo de deformacién consiste en un abanico imbricado de
corrimiento en un margen, ¥ en pliegues por propagacién de falla en
el otro margen.

La propagacidén de los corrimientos del sistema de vergencia hacia
el antepais ea “fuera de secusncia®

La evolucién de la deformacién es controlada por la proximidad de
loa dos sistemas de vergencia opuesta.

El sistema de deformacidn de piel fina es frenado por el sistema de
deformacidn de piel gruesa.

La complejidad estructural espera encontrarse afuera de la zona
que separa los dos sistemas de vergencia opuesta, principalmente
en el sistema de piel fina.

Movimientos episédicos ¥ alternados esperan encontrarse a ambos
lados de la zona triangular debido a que los sistemas de
deformaciin no se hallan conectados.

encuentran dentro del mismo orden de magnitud que
los valores determinados para estructuras de otros
frentes de corrimiento (Poblet y Hardy 1995).
Finalmente, los modelos geométrico-cinemdticos
disponibles hasta el presente no contemplan la
posibilidad de maltiples dngulos de corte de la rampa
por la cual se propaga la falla. Por el contrario, éstos se
aproximan a la realidad simplificAndola con una falla
de dngulo de corte constante (Fig. 13). Los estratos de
crecimiento de los flancos dorsales de los anticlinales
de Las SBalinas y Bermejo estarian relacionados con
geometrias de fallas de al menos més dos dngulos de
corte o listricas. Por lo tanto, es necesario generar
nuevos modelos gque se aproximen més a las
situaciones reales que hemos mostrado en este trabajo.
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El complejo metamoérfico de la sierra de El Gigante,
San Luis, Argentina
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ABSTRACT. The metamorphic complex of the El Gigante range, San Luis, Argentina. The metamorphic rocks of the El
Gigante range in the provinee of San Luis are part of the southernmost western Pampean Ranges. Two different blocks, El
Gigante and El Tala, are distinguished by their tectonic and lithological features. The first, characterized by schists,
marbles, amphibolites, and some gneisses and quartzites, shows a geology similar to the Pie de Palo ranges in the province
of San Juan. The el Tala block, composed mainly by migmatites, exhibits lithological and structural affinities with the
nearby basement of the Sierra Grande de San Luis. A main Barrovian type metamorphic event attained green schist facies
(mainly biotite to garnet grade), with local development of amphibolite facies. The P-T conditions were 350 to 500 C, and
2 to 5 kb; P-T conditions increased from north to south. It is suggested that the protolith was part of a sedimentary marine
sequence, in which shales, interbeded with limestones and marls were dominant. Their association with quartzitic

sandstones suggests a near-shore, shallowing-upwards basin.

Introduccidon

Este trabajo tiene como finalidad presentar la
caracterizacién litolégica vy analizar las rocas
metamdérficas del basamento cristalino de la sierra de
El Gigante y su correlacidn con las metamorfitas de la
sierra de Pie de Palo., Esta sierra estd ubicada
aproximadamente en la interseccién de los 33° lat. S ¥
67" long. O, en el partido de El Gigante (Departamento
Belgrano), 70 km al noroeste de la ciudad de San Luis
(Fig . 1).

La sierra de El Gigante constituye un blogue
aislado, en la regién austral de las Sierras Pampeanas
occidentales. La primera descripcidn de sus rocas la
realizé Furque (1950), guien reconocié micacitas,
calizas, cuarcitas, esquistos cuarzo-muscoviticos ¥
esquistos con grafito inyectados por venas de cuarzo, y
rocas gnéisicas. Technoesport (1959) evalué los
vacimientos caledreos asociados a cuerpos anfiboli-
ticos v esquistos cloriticos; describié un importante
plegamiento con ejes inclinados al nordeste y al
sudoeste, y atribuyd a la secuencia un origen
sedimentario, luego metamorfizada y deformada.
Posteriormente, Flores (1969) describié esquistos,
calizas anfibélicas y cuarcitas. Thebault y Zabalia
(1973) revaluaron los yacimientos de rocas
carbondticas, asigndndoles una edad precdmbrica a

0004-482297 $00,00 + $00.50 © 1997 Asociacidn Geoldgica Argenting

paleczoica temprana. Mds tarde, Flores (1976)
menciond la ausencia de gneises y granitos ¥
correlaciond las calizas con las de la sierra de Villicum
v Pie de Palo. Por su parte Criado Roqué et al. (1981)
reconocieron deformaciones disarménicas de direccidn
este-oeste en calizas y esquistos. Costa y Gardini
(1985) y Gardini y Costa (1987) realizaron una
fotointerpretacién de la sierra diferenciando las
unidades litoldgicas y morfotectdnicas mds
importantes, v la descripcién de las diferentes
unidades metamdrficas del basamento. Mids
recientemente se presentaron investigaciones de
detalle de la sierra [ Gardini 1992, 1993).

Geologia de la sierra de El Gigante

La sierra de El Gigante es un blogue de basamento
cristalino de relieve suave y perfil levemente
asimétrico que en su borde oeste muestra una
importante fracturacién. Divide dos cuencas
sedimentarias cretdcicas, ubicadas al norte y al sur de
la misma. Su extremo sur se encuentra parcialmente
cubierto por sedimentos conglomerddicos cretdcicos del
Grupe El Gigante; el norte, por areniscas Yy
conglomerados de similar edad. Las rocas del
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Figura 1: Mapa geoldgico de la sierra El Gigante. 1, Cuaternario; 2, Basamento parcialmente cubierto por Cuaternario; 3, areniscas y
eonglomerados terciarios; 4, eonglomerados eretdcicos, Blogue El Gigante: 5, Cuarcitas Loma Cortada; 6, esquistos micdceos; 7, esquistos
cuarzo grafiticos; B, esquistos bandeados; 9, Mirmoles El Gigante; 10, mdrmoles y esquistos; 11, gneises calco-silicaticos; 12, anfibolita;
13, gneises cuarzo-feldespaticos. Blogue El Tala: 14, Migmatitaz El Tala; 15, fallas secundarias e interpretadas; 16, fallas principales
indicando blogue bajo e inclinacién del plano; 17, fallas transcurrentes; 18, actitud de la esquistosidad y bandeado; 19, actitud de rocas
sedimentarias; 20, ejes de pliegues mayores, normales y voleadas; 21, contacto entre unidades; 22, contacto transicional
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basamento se hallan también parcialmente cubiertas
por sedimentos cuaternarios (p. gj., inmediatamente al
noroeste de La Calera, véase Fig. 1). Durante el
Terciario, la reactivacién de fallas preexistentes,
configurd la actual morfologia de la serrania.

En la sierra se reconocieron dos blogues con
caracteristicas litoldgicas y estructurales distintas: El
Gigante (de mayor tamafio) que constituye el cuerpo
mayor de la sierra, y El Tala (més pequefio ¥y en el
extremo nortel, (véase Fig. 1)

El rumbo general del bandeado y la esquistosidad de
las metamorfitas en el bloque El Gigante es casi
este-oeste; inclinan preferentemente al norte en el
sector septentrional y al sur en el austral,
componiendo una estructura antiforme mayor en la
zona central (Gardini 1992). Las metamorfitas se
encuentran intensamente deformadas, plegadas en
mas de una fase v con desarrollo de clivaje. En el
Complejo El Gigante se reconocieron cineo eventos
tectometamorficos superpuestos, los primeros de ellos
regionales y el final, local. El primer evento, relictico,
gilo se advierte por inclusiones en porfiroblastos de
granate (G1). El segundo evento (M2} representa el
pico térmico regional durante el metamorfismo
principal, es el que se analiza con detalle en este
trabajo. Se reconocen estructuras heliciticas en
granate (G2) y durante la etapa final la blas-
tesis de cloritoide que contiene a la esquis-tosidad
predominante (S2). El tereero, vinculado a un episodio
de deformacién dictil, produjo pliegues anisdpacos,
apretados a isoclinales asimétricos con ejes de rumbo
variable entre 70-90° e inclinaciones medias de sus ejes
de 50-55 E, definiendo una clara vergencia hacia el
sur. Coincidente con este episodio se reconocen
fajas miloniticas en los gneises de la zona sur. El cuarto
evento se relaciond con una deformacidén fragil que
generd un clivaje de crenulacidn con recris-
talizacidn incompleta, y sobreimposicién generalizada,
principalmente en las zonas de charnelas de los

o
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Bloque El Gigante
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pliegues mayores, afectando entre otros a los
porfiroblastos de cloritoide. Por Gltimo se reconoce un
evento retrigrado, final y local (Gardini 1992).

El blogque El Tala, separado por una fractura del
cuerpo principal de la sierra, se caracteriza por
estructuras internas similares a las encontradas en la
sierra Grande de San Luis y sus rocas (migmatitas)
muestran estructuras planares orientadas casi
norte-sur.

Las unidades litoestratigréficas del Bloque de El
Gigante son agrupadas con el nombre de Complejo
Metamdrfico El Gigante, Este incluye: Esquistos los
Morteritos, Marmoles El Gigante, Anfibolitas la
Vinchuca, Gneises Quebrada Grande y Cuarcitas
Loma Cortada. El Bloque El Tala se compone de una
tnica unidad, denominada Migmatitas El Tala. La
distribucién y estructura de estas unidades se
muestran en las Figuras 1y 2.

Complejo metamébrfico El Gigante

Esquistos Los Morteritos

Los esquistos son rocas muy abundantes, forman
bancos potentes y muestran composiciones y fabricas
variables., Dentro de esta unidad se reconocieron
variedades micdceas, grafiticas, muscoviticas ¥
bandeadas (véase Tabla 1).

Esquistos micdeeos: Son uno de los tipos litoldgicos
més comunes de la sierra. Afloran en cuatro fajas, las
tres mds importantes se ubican en el Area norte (véase
Fig. 1) limitadas generalmente por bancos de
méarmoles. La mayoria de las rocas presentan
abundantes filosilicatos, ademds poseen bancos menos
potentes con predominancia de cuarzo y feldespatos.
De colores variables entre gris oscuro a gris plata,
muestran uma foliacién que se halla enfatizada por
segregaciones de cuarzo en forma de lentes y venas

NO

, , Blogue El Tala

Figura 2: Perfil geolégico de la sierra de El Gigante. Referencias litologicas y eatructurales similares a las de la Figura 1.
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Tabla 1: Asociaciones minerales tipicas del Complejo El Gigante.

Morteritos

Esquistos

135

e

Esquistos micdceos

Qtz + Ms + Grt + Chl
Qtz + Chl + Cld + Ab
Qtz + Ms + Bt + Grt
Qtz + Ms + Cld + Ep
Qtz + Ms + Chl + Ab
Qtz + Ms + Cld + Chl + Grt
Qtz + Ms + Cld + Chl + Tin
Qtz + Ms + Grt + Ox. Fe
| Qtz + Ms + Chl + Pl + Ep

e

Qtz + Ms + Chl + Grt

Qtz + Ms + Bt + Chl

Qtz + Bt + Chl + Ttn

Qtz + Ms + Chl + Ox. Fe
Qtz + Bt + Chl + Ep + Ms
Qtz + Bt + Chl + Calc + Ep
Qtz + Ms + Mc + Ep + Ap
Qtz + Ms + Chl + Bt + Calc

Esquistos cuarzo-grafiticos

Qtz + Mz + Grt
| @tz + Ms + Grt + Cal
| Qtz + Mz + Tle + Cal
Qtz + Ms + Tlc + Grt
Qtz + Ms + Me + Grt + Cal
Qtz + Ms + Pl + Cal

Qtz + Grt

Qtz + Ms + Cal

Qtz + Grt + Cal

Qtz + Grt + Ep

Ms + Cal + Tle + Grt
Qtz + Ms + Pl + Ep

Qtz + Olig + Ms + Bt
Qtz + Olic + Ms + Chl + Cal
Qtz + Olig + Bt + Tr + Chl

____E_sgqi_stng bandeados

Qtz + Bt + Tle + Ep
Qtz + Bt + Ms + Ep

Marmoles

Cal + Ms + Qtz

Cal + Ms + Ep + Ap
Cal + Mz + Qtz + Bt
Cal + Ms + Ep + Qtz
Cal + Ms + Ab + Qtz
Cal + Ms + Grt + Qtz

Cal + Qtz + Ep + Tle

Qtz + Tr + Ms + Ap

Qtz + Tr + Ms + Ap

Cal + Bt + Grt + Ep

Qtz + Ms + Ttn + Olig + Tle
Qtz + Tr + Bt + Tle + Ep + Ttn

Hbl + Chl + Cal

Hbl + Chl + Mag + Qtz
Hbl + Pl + Bt + Chl + Ttn
Hbl + P1 + Chl + Ep + Ttn
Hbl + Pl + Bt + Ep + Tr
Hbl + Ttn + Ep + Tr + Tlc

Anfibolitas

Tr + Pl + Qtz

Tr + Pl + Bt + Ttn + Ep
Tr + Pl + Chl + Bt + Ep
Tr + Pl + Chl + Tit + Ep
Tr + Qtz + Cal + Tle

Gneises cuarzo-feldespédticos

Qtz + Mc + Pl + Bt
Qtz + Mc + Bt + Ep
Mc + Bt + Ms + Cal
Mc + Bt + Ep + Chl
Qtz + Pl + Bt + Grt + Cal
Qtz + Pl + Chl + OX. Fe

Gneises calco-silicaticos

Qtz + Bt + Ms + Chl + Ox. Fe
Qtz + Bt + Ms + Chl + Chl
Qtz + Grt + Chl + Ep + OX. Fe

B

Qtz+ Pl + Bt + Ep
Qtz + Mc + Bt + Ep + Chl
Qtz + Mc + Bt + Cal + Ep

Qtz + Me + Pl + Grt + Bt + Cal

Qtz + Bt + Grt + Ep
Qtz + Bt + Ms + Cal + Ep
Qtz + Bt + Ms + Ep + Chl
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Tabla 2: Relacion entre cristalizacién mineral y estadios de deformacidin

Mineral D1-M1

D3-M3 D4-M4 D5-M5

Granate =
Hornblenda = ==
Microling == —
Blﬂtltﬂ. |t ]
Muscovita .
Clorita
Cloritoide ==
Ep]dﬂm | ===
Plagioclasa | == == ==
Tremolita == ==
Talco
Cuarzo ] - == - —
Estado Pre Sin Pos Pre Sin Pos
de deformacién| tectdnico

Sup, s S] 52
deformada

tectdnico -

Pre Sin Pos Pre Sin Pos Pre Sin Pos
_ tecténico tectdnico tectdnico

S3 S4 S5

Sup. 8 S5n

plegada

SD"I-S]_

S]. + SE 53 54

irregulares., Predominan las rocas con texturas
lepidobldsticas, con variaciones granobldsticas a
porfirobldsticas, cuando aumenta el contenido de cuarzo y
feldespatos. Presentan variada composicién: granatiferos,
con cloritoide, muscoviticos con clorita, cuarzo-feldes-
péticos con microclino yfo andesina (An33%) y micas
subordinadas, biotiticos, muscoviticos sin clorita,
cuarzosos v biotitico-cloriticos (Tabla 1). Las variedades
con cloritoide, presentan porfiroblastos idioblasticos
asociados a plagioclasa dcida. En la matriz se reconoce
ademas clorita, cuarzo, biotita y muscovita. El clori-
toide cristalizé en relacién postecténica respecto a la
foliacién 52 (Gardini 1992) donde se reconoce en €l una
marcada poiquiloblastesis con inclusiones rectilineas en
continuacién con la posicion de la matriz, lo que estd
representando un importante evento térmico de tipo
estatico (M2) (Tabla 2).

Las variedades granatiferas poseen porfiroblastos
pretectdnicos con inclusiones rectas y/o porfiroblastos
con inclusiones rotadas tipo espiraladas indicando una
blastesis sintectdnica. Delgados bancos de esquistos
tremoliticos cuarzosos con clorita se hallan sistemé-
ticamente en contacto con los bancos de marmoles. En
el sector norte de la sierra se reconocen localmente
rocas de grano fino, sedosas vy muy friables,
compuestas por abundante muscovita y clorita. De
coloracidn gris plata a gris verdosa, por sectores
muestran un bandeado producto de venas de cuarzo
blanco concordantes con la esquistosidad; revelan
texturas lepidobldsticas con finas venillas de cuarzo
granobldstico. Las asociaciones minerales reconocidas
(Tabla 1) se interpretan como derivadas de pelitas
aluminosas, pelitas calcdreas y arenitas cuarzo-
feldespaticas.

Esquistos cuarzo grafiticos: El drea tipo se
encuentra en el extremo noroeste de la sierra. Estos
esquistos afloran en fajas bien definidas, poseen
abundante cuarzo, ¥ muscovita , el grafito le da a las
rocas colores agules oscurcs a casi negros. Se
caracterizan por una textura granoblédstica que pasa a
lepidoblédstica cuando aumenta el contenide de la
muscovita.

Por la alta concentracidn de grafito, fueron zonas
favorables para el desarrollo de fallas ¥ es comiin
reconocer la superficie 52 metamdrfica afectada por un
clivaje de crenulacién.

Esquistos bandeados: Ocupan una faja elongada en
sentido este-oeste, a nordeste-sudoeste (véase Fig. 1).
El contacto septentrional es tectdnico; una falla
inversa que provoca un importante resalto topografico.
Dicha caracteristica morfoldgica es importante en el
sector oriental y centro de la sierra. Hacia el occidente
se va atenuando por la interseccidn con zonas de cizalla
de direccién noroeste; dicha interaccidén provoca un
arqueamiento de los contactos hacia el sudoeste. En el
sector austral esta faja pasa transicionalmente a rocas
gnéisicas con intercalaciones de anfibolitas. Esta
unidad se encuentra representada por rocas en las que
alternan bandas claras cuarzo-feldespdticas con
epidoto y bandas oscuras con biotita, anfibol, clorita y
epidoto. Las bandas varian de milimetros hasta 1
metro de espesor. Al microscopio se reconocen bandas
lepidoblasticas micdceas y granobldsticas con cuarzo,
oligoclasa (An15%) ¥ abundante epidoto. El bandeado
de estos esquistos muestra zonas con un marcado
clivaje de crenulacion.

Las bandas mas gruesas se interpretan como los
representantes de la antigua estratificacién, mientras
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que las bandas delgadas son posiblemente de origen
metamorfico.

Mirmoles El Gigante

Esta unidad estd integrada por marmoles y una
intercalacién en la que coparticipan médrmoles ¥y
esquistos. Los primeros afloran en bancos de poca
potencia, repitiendose en toda el drea centro-norte de
la sierra. Son rocas bandeadas o macizas, grises
azuladas, grises o blancas, de tamafio de grano medio
¥ homogéneo. En la mayoria de los casos presentan
textura granobldstica ¥ estdn compuestas por un 90%
de calcita. Acompafian cantidades menores de
muscovita, plagioclasa sddica, epidoto, biotita, apatita
y grafito. Dentro del grupo de los méarmoles se incluyen
rocag calcosiliciticas v metadolomitas siliceas que se
caracterizan por presentar una alta proporcién de talco
¥ tremolita.

Mdrmoles v esquistos

Esta unidad “mixta® se encuentra intercalada en los
mérmoles. Ella se encuentra aflorando en dos dreas: la
primera se ubica en la zona central de la sierra, a la
latitud de La Calera. La segunda en el norte, tiene
forma triangular (Fig. 1).

Dentro de esta unidad, se intercalan cuerpos
menores anfiboliticos v fajas de rocas gneisicas. Rocas
similares se presentan intercaladas en los Esquistos
Los Morteritos.

Anfibolitas La Vinchuea

Las anfibolitas se presentan en cuerpos lentiformes
concordantes con la esquistosidad regional. Se
distinguieron rocas macizas y foliadas, estas Gltimas
suelen pasar transicionalmente a esquistos anfibo-
liticos verdosos de grano fino. Las primeras estdn
compuestas por anfiboles del grupo de la hornblenda y
de la tremolita-actinolita, andesi-na-oligoclasa, biotita,
clorita ¥ cuarzo; eventualmente presentan cantidades
menores de muscovita y caleita. Muestran texturas
granobldsticas a decusadas de grano grueso y
porfirobldsticas (hornblenda con matriz granobldstica)
en las rocas macizas,

Las variedades foliadas (intercaladas en los gneises
del sector sur) presentan bandas verdes ricas en
hornblenda con prismolineacién que alternan con
bandas claras ricas en cuarzo. Su mineralogia es
similar a las macizas, pero poseen mayor contenido de
plagioclasa (An 33%); presentan texturas poiguiloblds-
ticas con trenes de inclusiones rectas y también
texturas heliciticas asociadas con S3 (Gardini 1992,
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1993). Los esquistos anfiboliticos asociados a los
bancos de mdrmoles en el arroye Negro v en la
quebrada de La Vinchuca, son similares a los
descriptos en la sierra de Pie de Palo, alli también
asociados a mdrmoles (Dalla Salda y Varela 1982),

Gneises Quebrada Grande

Los gneises, por su potencia, se encuentran bien
representados en el Complejo El Gigante. Ocupan el
tercio austral del basamento, v el nicleo del antiforme
del sector central de la sierra (para mayores detalles
estructurales ver Gardini 1992 y 1993). Se los dividié
en dos grupos: cuarze-feldespéaticos y calco-silicaticos,
Los primeros presentan intercalaciones de esquistos
micdceos o granatiferos.

Gneises Cuarzo-feldespdticos: Ocupan la zona sur de
la sierra, son rocas bandeadas de colores rojizos,
grisdceos o verdosos, las bandas claras muestran
minerales leucocrdticos separados por finas bandas
oscuras micdceas. Estos gneises presentan localmente
venas ptigméticas ¥ una foliacién poco definida. En
ellos se reconocen fajas con fendmenos de milo-
nitizacidén con estiramiento, cristales rotados, una
matriz con morteros, delgadas foliaz de muscovita v
biotita deformadas; ademéds cristales de feldespato v
cuarze pretecténicos, angulosos, irregulares a
lentiformes con colas de presién asimétricas. Estdn
compuestos por cuarzo y microclino, plagioclasa
(An10-14%), biotita, muscovita, clorita y granate. Hay
variedades en las que abundan los porfiroblastos de
microclino,

Gneises calco-siliedticos; Son tipicos del sector
central de la sierra, en el nucleo de la estructura
antiforme antes mencionada. Se asocian a bancos de
marmoles, esquistos y cuerpos anfiboliticos en el
yacimiento La Calera Sur, quebrada La Vinchuca v
cerro Ignacio. Presentan colores grises a rosados, una
fibrica esquistosa a bandeada con porfiroblastesis de
microcline v granate. Se componen de microclino,
cuarzo, epidoto y calcita, abundante biotita, oligoclasa
(Anl4%) y muscovita. Los filosilicatos se disponen en
delgadas bandas rodeando a porfiroblastos pretec-
tonicos (Gardini 1992). Los porfiroblastos poseen
formas redondeadas, ovales y estirados por la
deformacién asociada al intenso plegamiento. Se
reconocen porfiroblastos de granate con crecimiento en
dos generaciones, el primero macizo ¥ el segundo
criboso,

Cuarcitas Loma Cortada

Esta unidad aflora principalmente en el drea de
Loma Cortada. Se encuentra generalmente como
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intercalaciones delgadas, repetidas tecténicamente;
también existen bancos en la cantera Bailo, cerro
Ignacio ¥ arrovo Negro, reiterados por plegamiento.
Estas cuarcitas son blancas, grises claras, grises
pscuras, ¥ grises verdosas. Estdn constituidas por
cuarzo, escaso feldespato y micas. Predominan las
texturas pgranoblasticas formande un mosaico
poligonal a interlobado.

Bloque El Tala

El drea de El Tala, que se halla ubicada al norte del
arroyo del mismo nombre, constituye un blogue menor
de basamento puesto en contacto tectdnico con el
Blogue El Gigante mediante una zona de cizalla con
una importante componente de rumbo v de cardcter
sinistral (Fig. 1). Se analizi este sector separadamente
por poseer caracteristicas estructurales y litoldgicas
del todo similares a las que presenta el basamento de
la sierra Grande de San Luis. Las rocas dominantes
son migmatitas, con abundantes porfiroblastos de
feldezpato.

Migmatitas El Tala

En esta unidad la actitud del bandeado v la
esquistosidad dominante varia entre 3500520 ¥
10¢/51°0. Estd constituida por rocas migmaticas con
bandas de composicién granitica, v bandas gue
representarian la fraccidn inmdvil (restitas). Dichas
bandas estdn representadas por folias metamdrficas
donde se reconoce la esquistosidad. Las rocas son de
color rosado claro con delgadas bandas grises. Poseen
gran cantidad de porfiroblastos de microcline de
formas ocelares o lenticulares, gque superan en
proporcidn a la matriz; no obstante, existen fajas con
texturas lepidoblasticas. Muestran gran cantidad de
megacristales de microclino, cuarzo, plagioclasa
(An20%), biotita, muscovita, epidoto, calcita, apatita v
titanita. Las rocas del Bloque El Tala presentan folias
caracterizadas por la asociacidn: Qtz + Mic + Pl (An
20%) + Bt, representando la fraccién inmdvil y el
material removilizado, produeto de la fusién parcial
caracterizado por la paragénesis Qtz + Mic + (Ms +
Calc, retrégrados).

Petrologia de las metamorfitas del Complejo El
Gigante

Las rocas del blogue El Gigante, poseen una tipica
foliacién regional este-oeste marcada por una blastesis
de minerales de cardcter dinamotérmica y sincine-
matica que representa el evento mds importante
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ocurride (Gardini 1992). Cabe destacar que se
reconocié el contacto tecténico de rocas de bajo rango
metamérfico con otras de grado mayor, ¥ de distintos
niveles corticales. Asimismo se identificé un evento
metamdrfico final de cardcter estdtico similar al
descripto por Dalla Salda y Varela (1982) en la sierra
de Pie de Palo.

El estudio petrolégico de las metamorfitas se
fundamentd en el andlisis de las facies alcanzadas
durante el episodio térmico principal (M2); las condiciones
de presidn y temperatura del mismo se establecieron
mediante el estudio de las paragénesis minerales y las
reacciones metamdrficas (isogradas mayores de reaceifn)
de las metapelitas, las anfibolitas, los esquistos
anfiboliticos, las metadolomitas siliceas, y las rocas
cuarzo-feldespéticas.

Es de destacar la imposibilidad de presentar un
mapa de zonas metamdrficas. Ello se debe a la
repeticidn de zonas de igual o distinto grado por la alta
deformacidén que pone en contacto tectdnico rocas de
distintos grados y protolitos; principalmente en la zona
centro de la sierra (Gardini 1993).

Andlisis de las facies del evento metamdrfico principal

Las metapelitas: Las paragénesis tipicas tales como:
@tz + Ms + Chl + Cld + Grt, caracterizan condiciones
de presifn ¥ temperatura bajas a intermedias de las
metapelitas. No obstante, localmente las rocas
superaron la zona del granate de la facies esquistos
verdes, entrando en la primer subfacies de anfibolitas
almandinicas. Las mismas estdn representadas por las
paragénesis Ms + Qtz + Chl + P1 + Ep + Cld v Qtz + Bt
+ Grt + Ab.

El granate G2 del principal evento M2 tipifica una
zona con las siguientes asociaciones: Alm + Chl + Cld
4+ Ms + Qtz y Alm + Chl + Bt + Ms + Qtz. Se destaca la
asociacidn Alm + Chl + Ms, que permanece estable
hasta el grado medio (Tabla 2).

A pesar de que el contenido de calcio es muy bajo en
las rocas peliticas algunas permiten la generacién de
andesina (Miyashire 1973) en las facies anfibolitas;
ejemplos similares son las isogradas definidas en los
Alpes (Wenk, en Suk 1983).

El cloritoide, que cristalizé en los estadios pstumos
del metamorfismo progresivo, del evento principal M2
se lo encuentra como cristales pequefios eubldsticos a
idiobldsticos ¥ como porfiroblastos englobando la
foliacidn S2 (Gardini 1992). Su presencia durante el
episodio metamdrfico principal indicaria que se
encontrd en equilibrio en la zona de la biotita, y por
sectores, en la del granate.

Se estima que la presién no fue muy alta, ya que esta
provocaria la desaparicién de la biotita (Yardley 1993)
que presenta una distribucién zonificable, indicativa
del metamorfismo progresivo. Las rocas del sector
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norte de la sierra muestran un grado mds bajo que la
zona de la biotita; en tanto que hacia el sector central
de la sierra aumentd el grado metamérfico hasta
alcanzar, por lo menos, la zona de la biotita. Se
reconoce elaramente la reaccibn de equilibrio
clorita-biotita que por incremento principalmente de la
temperatura, daria el paso de una zona a la otra, con el
crecimiento del cloritoide mediante la reaccién de pirof.
+ Chl rica en Fe Ctd + Qtz + H,0.

El granate se interpreta como crecido a partir de la
reaccidn clorita + cloritoide, teniendo en cuenta el
metamorfismo progradante hacia las facies de
anfibolitas almandinicas y la cristalizacién sintec-
ténica (un ejemple similar fue descripta por
Chamberlain y Karabinos, 1987). En este caso, el par
biotita-granate, podria indicar mayores temperaturas
(hasta 670°C), dependiendo de la distribucién Fe-Mg
entre la biotita v el granate (Ahglin 1988 ).

Las  anfibolitas, esquistos anfiboliticos ¥
metadolomitas: Los cuerpos anfiboliticos presentan
abundante hornblenda verde, clorita, escasa
oligoclasa-andesina v eventualmente calcita con biotita
y cuarzo. Algunas de estas paragénesis se podrian
interpretar como derivadas de sedimentos calcdreos,
otras como metabasitas. Se halla asociada en gran
porcentaje a tremolita como producto retrégrado de
Hb - Ab - Ep y Chl. Se distinguen anfibolitas foliadas
de bajo grado con tremolita , epidoto, clorita, y macizas
con hornblenda v escasa andesina. Suk (1983) plantea
la reaccidn inversa donde la relacidn tremolita con
hornblenda indica el paso del bajo a medio grado por
incremento del metamorfismo.

Cabe senalar que para el caso de los méarmoles, la
paragénesis: Tr + Tlc + Qtz, tipica de rocas en facies de
esquistos verdes; no se podria haber formado sin la
participacion de magnesita en la secuencia original
(Winkler 1978). La paragénesis Tlc + Qtz + Cal + Tr,
que constituye una isograda de reaccidn, es muy
comin;, no obstante no fue posible seguir su
distribucién en el drea estudiada.

El talco, presente en las metadolomitas del Complejo
El Gigante, va desapareciendo con el incremento del
grado metamoérfico, dando lugar a la aparicién de
abundante tremolita. Esta se interpreta como formada
por la siguiente reaccién: 5 Tle + 6 Cal + 4 Qtz=Tr + 6
COy, + 2 HyO, como ocurre en el cinturén de Damara en
Namibia (Puhan y Hoffer 1973) y en los Alpes
Centrales (Trommsdorf, en Winkler 1978). Algunas
paragénesis de méarmoles, como las de las rocas del
arrovo Negro v de la Cantera al surceste de la sierra,
contienen taleo. Por ello se las considera como el
primer producto del metamorfismo regional derivado
de dolomitas siliceas. Las reacciones ligadas al
metamorfismo de dolomitas siliceas fueron reconocidas
en reacciones en equilibrio metaestables en curvas de
diagramas isobdricos T-x pCO2 (e.g. Winkler 1978).
Las rocas calco-silicdticas se caracterizan por
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presentar abundante epidoto en todas las asociaciones
minerales estudiadas, indicando que las mismas no
superaron el grado bajo-medio,

Las asociaciones cuarzo-feldespdticas: Manifiestan
un grado metamérfico correspondiente a esquistos
verdes, en sus facies de mayor grado (granate a
anfibolitas almandinicas). La presencia de migmatitas
asociadas a fajas de deformaciones profundas,
permitirian pensar en condiciones de presién ¥y
temperaturas mds elevadas a las que generaron las
rocas del centro-norte de la sierra. La clorita vy
muscovita marcarian, el casi siempre presente,
metamorfismo retrigrado.

El aumento de calcio en las plagioclasas (An10-14%
a An33%), que se realizd dentro de la zona del granate,
indicaria un metamorfismo de presién intermedia; asi
como la reaccién Hbl + Chl = Ep + Alm para formar
Chl + Olig + Qtz (Laird 1980)

Discusidn

Las caracteristicas de las rocas analizadas permiten
establecer que la mayoria de las rocas del Complejo El
Gigante pertenecen a las facies de los esquistos verdes
(zona de la biotita v granate). Ellas se originaron
durante un metamorfismo progresive donde la
asociacién talco + muscovita podria indicar presidn
intermedia a alta (Spear y Cheney 1989). No obstante
al faltar paragénesis tipicas de alta presién parece mds
factible un tipo de presién intermedia. El epidoto,
conjuntamente con la oligoclasa que aparecen a una
temperatura minima de 350°-400° C dentro del
metamorfismo de bajo grado- marcan la entrada a las
facies de anfibolitas de las rocas del complejo. La
presencia de cloritoide indicarfa que las rocas sufrieron

Figura 3: Diagrama de presién y temperatura mostrande los
campos de las principales facies metamdrficas. Se ha trazado el
probable camino considerando las condiciones del metamorfismo
interpretadas mediante la evolucién de las paragénesis
minerales.
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un evento metamdrfico que alcanzdé una temperatura
variable entre 355 v 460° C, a una presién de 4,5 kb.

Thompson (1976} establece gue las condiciones
maximas de existencia de cloritoide en esquistos
peliticos son 570 C a 4,8 kb, a partir de la cual la
reaccion con muscovita genera biotita v estaurolita.
Estas pueden tomarse como condiciones méximas para
la sierra de El Gigante ya que no se reconoce la
aparicion de estaurolita. Por otra parte, Spear v
Cheney (1989) determinaron que el cloritoide no es
estable por debajo de los 360° C, ¥ Droops (en
Thompson y England 1984) reporta la asociacién Grt +
Chl + Cld + Bt a una temperatura de 560°C v 7 kb de
presidn.

La presencia de tremolita es concordante con las
condiciones antes mencionadas; el paso a hornblenda
se realizdé a alrededor de 500" C, aunque ésta
temperatura pudo avmentar con el incremento de la
presidn. Segiin Yardley (1993) el paso de tremolita a
digpsido se realiza experimentalmente en un rango de
4500 - 525*C a 2 kb de presidn. La asociacién: Tr + Tle
+ Cal + Qtz {dolomita ausente) es tipica del rango
400°-500* C; por debajo del comienzo del grado
metamdrfico medio. La ausencia de dolomita se
deberia a las reacciones que generaron talco. Las
asociaciones paragenéticas de las rocas analizadas
comparadas con los diagramas de equilibrio mineral
fijan condiciones de 400°-500°C pudiendo llegar a 650
C a 5 kb en su punto maximo, ya que no se registra la
asociacion didpsido + tremolita,

La plagioclaza de los gneises (Anl10-14%) asociada a
almandino parece indicar condiciones mds altas de Py
T, compardndolas con las metabasitas. Estas se
interpretan preliminarmente como de temperaturas
variables entre 625 y 650°C y presiones entre 5,5 vy T
kb. Es posible que los Gneisez Quebrada Grande
correspondan tanto a una unidad infrayacente al resto
del Complejo El Gigante (similar a los Esquistos del
Centro del Complejo Pie de Palo) y mds antigua, como
a una escama tectdnica correspondiente a niveles méds
profundos del mismo. Por el momento, ¥ hasta no
contar con dataciones radimétricas, se lo incluye como
parte integrante del Complejo.

Es posible agregar que el grado metamérfico, que se
desarrollé regionalmente en un rango de 350°-500°C y
2 a 5 kb de presidén, incrementd de norte a sur
Localmente hay evidencias para indicar que el pico
tecto-térmico alcanzd las facies de anfibolitas, Las
evidencias texturales que indican una diferencia de
tamafio entre el prograde (mayor) ¥ el retrégrado
imenor) permiten inferir que el calentamiento durante
las reacciones retrigradas fue sustancialmente menor
{(Humphrey y Scheepers 1993). La Figura 3 muestra
los campos del metamorfismo, un camino probable de
las condiciones del metamorfismo durante el inicio
(M1) y las condiciones principales durante el
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metamorfismo principal M2 con las posibles
temperaturas y presiones médximas.

De acuerdo con las rocas estudiadas, ¥ en un intento
de reconstruccién estratigrdfica de la secuencia,
interpretamos que las metamorfitas del Complejo El
Gigante se originaron a partir de un protolito que
constituyd parte de una cuenca sedimentaria marina
poco profunda. Ella recibid, inicialmente, un aporte de
sedimentos psamiticos. Posteriormente se acumularon
pelitas y limolitas aluminosas, férricas y silico-
cldsticas, algunas ricas en materia orgdnica;
posiblemente parte del ambiente fue cerrade y de
cardcter reductor. El aporte a la cuenca habria
continuade con una sedimentacidn quimica carbo-
ndtica, en un principio simultdneamente con aporte de
sedimentos  arcillesos originando margas ¥
posteriormente calizas, en bancos de escasa potencia.
En esta etapa se depositaron también dolomitas
giliceas asociadas a las calizas. Por dltimo la cuenca
habria recibido un aporte de areniscas cuarzosas que
originaron los delgados bancos de cuarcitas. Este
ambiente primario, origen del protolito, estimamos que
finalmente se somerizd. La secuencia antes descripta
ge habria depositado sobre una potente columna de
areniscas cuarzo-feldespdticas o sobre un basamento
gnéizico mas antiguo.

Las anfibolitas foliadas, atendiendo a su posible
origen sedimentario, se pueden interpretar como
intercalaciones margosas y magnesianas. Los cuerpos
de anfibolitas macizas, podrian corresponder tanto a
derrames de basaltos como a diques béasicos
intercalados en la secuencia durante el episodio de
mayor deformacién y metamorfismo.

El Bloque El Tala constituye un elemento tectdnico
de caracteristicas particulares dentro del contexto de
la sierra de El Gigante. Las migmatitas poseen una
estructura representada por una foliacidn gneisica de
direcciin meridiana. Estos aspectos diferencian a este
bloque del resto de la sierra (Blogque El Gigante) v
permiten caracterizarlo como un blogue del basamento
cristalino de la sierra Grande de San Luis, con la cual
estuvo asociada genéticamente formando una dnica
unidad. Sugerimos que El Tala es un blogue aléctono,
desmembrado de la sierra Grande por efecto de una
fractura de rumbo que lo trasladé hasta el extremo
norte de la sierra.

La presencia de una recurrente esquistosidad este-
oeste, la notable deformacién polifisica ¥ la ausencia
de granitos constituye a la sierra de El Gigante en un
blogue andmalo dentro del contexto de Sierras
Pampeanas australes, donde la estructura predo-
minante es norte-sur y existe gran coparticipacidn de
material granitico ¥ migmatitas. Sus asociaciones
mineraldgicas vy estructurales son muy acordes a las
halladas en sierra de Pie de Palo ¥ posiblemente
compatibles con, al menos, algunas de las
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particularidades generales de Sierras Pampeanas
noroceidentales que muestran bajo grado metamérfico,
como las sierras de Maz vy Umango,

En la sierra de Pie de Palo se reconocieron dos
eventos metamdrficos relacionados a las primeras
etapas de la evolucién de un cinturdén metamérfico. El
primero, se interpretd como de cardcter relictico v el
segundo como regional dinamotérmico de tipo
Barroviano v grado variable entre esquistos verdes ¥
anfibolitas almandinicas. Sugerimos que éste dltimo es
equivalente al episodio M2, aqui presentado. En Pie de
Palo e reconocié una unidad dencminada Esquistos
del Centro (Dalla Salda v Varela 1982). De acuerdo con
gus caracteristicas, es posible compararla con el Gneis
Quebrada Grande del Complejo El Gigante. Los
Esquistos del Centro fueron datados en 1.027 + 59 Ma
(isocronas Rb/Sr; Varela vy Dalla Salda 1993). Seria
entonces necesario realizar dataciones de los gneizes
de el Gigante ya que podrian tener como en la sierra de
Pie de Palo, una edad neoproterozoica grenvilliana, El
resto del Complejo, especialmente la asociacidn
méarmoles-esquistos-cuarcitas de bajo grado, podria
entonces no ser contempordnea, como ha sido
considerada en este trabajo.

Recientemente se ha realizado una datacién de
muscovita contenida en aglomerados basdlticos
cercanos a la sierra de El Gigante, por método
"Ar/*Ar , lo gue arrojd una edad variable de 1250 a 850
Ma (Hames 1994). Dichas edades se interpretan como
producto de erosién de rocas pluténicas v metamoérficas
proterozoicas. La datacidn realizada refleja gran
expectativa respectoc a las edades del complejo
analizado en relacién a las edades del Complejo Pie de
Palo.

Conclusiones

En la sierra de El Gigante se reconocieron dos
bloques de historia tecto-metamdérfica diferente: El
Bloque El Gigante y el Blogque El Tala. El primero,
denominado Compejo El Gigante, estd integrado por
los Esquistos los Morteritos, los Médrmoles El Gigante,
las Anfibolitas La Vinchuca, los Gneises Quebrada
Grande y las Cuarcitas Loma Cortada. Estas rocas
fueron originadas por un metamorfismo progresivo
que desarrollé principalmente facies de los esquistos
verdes, en la zona de la clorita a biotita, alcanzando la
zona del granate, ¥ localmente la facies anfibolitas
almandinicas.

En sintesis, se estima que las condiciones de P, T y Pf
del ambiente metamdérfico de las rocas del Complejo El
Gigante desarreollaron el pico de un metamorfismo
principal (M2) tipo Barroviano, facies esquistos verdes,
con subfacies que han superado la zona de la bictita
hasta alcanzar la zona del granate. El metamorfismo

141

evoluciond hasta alcanzar localmente condiciones de
presién y temperaturas equivalentes a las de las facies
de anfibolitas. Por ello es que se estiman condiciones
de temperatura variables en un rango de 350° v 500¢C
v presiones de 2 a 5 kb; No se descartan condiciones
locales de mayor Py T ( 625°-650°C y 5.5 kb ) durante
la generacidén de los gneises.

El protolito de las metamorfitas se interpreta como
parte de una secuencia sedimentaria marina y poco
profunda, en la que se intercalaron o emplazaron rocas
igneas bdsicas, Las metamorfitas presentan caracte-
risticas muy similares a las de la sierra de Pie de Palo,
por lo que sugerimos un origen comun de las rocas del
Complejo El Gigante en San Luis, con las de Pie de
Palo en San Juan.

El Bloque el Tala, caracterizado por las rocas
migmadticas, posee caracteristicas geoldgicas (litolégi-
cas y estructurales) afines a las del basamento
cristalino de las vecina Sierra Grande de San Luis,
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El sinforme de la sierra Blanca: petrologia y
evolucién estructural, sierra de Comechingones,
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ABSTRACT. The Sierra Blanca overturned synform fold: petrology and structural evolution, Sierra de Comechingones,
Cdrdoba, Argentina. On the eastern slope of Sierra de Comechingones near Las Caleras, a group of metasedimentary rocks,
predominantly composed of ealeodolomitic marbles and metapelites, associated with orthogneisses and granitoids, are
grouped in three tectonic domaine. Marbles and associated gneisses crop out in the uplifted basement wedge of Sierra
Blanca, bordered by, El SBaucesito and Viejo Almacén lineaments. A set of antiforms and synforms, dominated by an
overturned tight synform fold with a 83 axial plane oriented N 336%20° E and an axis N 134%24", is outlined by marbles.
Marbles and gneisses, whose parageneses are Fo + Di + Cal + Dol and Qtz + Pl + Bt + Grt + 5il + Kfs respectively, would
have reached granulite facies conditions during the metamorphic peak M2, During this event was developed the main 52
fabric under a strong non-coaxial deformation regime at the ‘internal zone' of a late Precambrian collisional orogen.

Introduccidn

En las primeras estribaciones orientales de la sierra
de Comechingones se encuentran afloramientos
importantes de méarmoles dolomiticos (Rogué 1974;
Angelelli et al. 1980; Brodtkorb et al. 1981), entre los
cuales cabe destacar el yacimiento cercano a la
localidad de Las Caleras de Calamuchita, cuyas
coordenadas geogrificas aproximadas son 64° 31" long.
Oy 32" 23 1at. 5, situado a 18,6 kilémetros al noroeste
de la localidad de Berrotardn y a 110 kilémetros al sur
de la ciudad de Cérdoba (Fig. 1). Se accede al drea de
estudio por la Ruta Nacional N° 36 hasta la localidad
de Berrotardn; de alli por la Ruta Provincial E-63 se
llega a la localidad de Las Caleras (Fig. 1).

La estructura de estos marmoles dolomiticos y
gneises asociados no es bien conocida hasta el
momento. A través de andlisis fotogeoldgicos, Roqué
(1974) interpretd al conjunto litoldgico aflorante como
un pilar tecténico, dudando de que se trate de una
estructura plegada. Por otro lado, Quintana Salvat
(1981), usando la misma metodologia, postuld la
presencia de un sinclinal voleado, destacando que “...en
campafia esta estructura es muy dificil, sino imposible
de individualizar, sobre todo por tratarse de una
estructura plegada volcada. Esto hace aparecer al
conjunto calizo-esquistoso en una disposicidn
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homoclinal”. Brodtkorb ef al. (1981) consideraron gue
los mérmaoles dolomiticos y metamorfitas asociadas
forman un pilar flanqueado por fallas, en el que los
mérmoles tienen una estructura homoclinal con
buzamientos hacia el este,

En este trabajo se muestra que los méarmoles
dolomiticos, junto con los gneises biotiticos
granatiferos asociados, afloran & modo de una gran
cufia de basamento, limitada por dos lineamientos: El
Saucesito al este y Viejo Almacén al oeste (Giam-
bastiani y Martino 1991), formande un bloque de
basamento levantado denominado sierra Blanca, que
s& hunde hacia el sur en los sedimentos modernos del
valle de La Cruz (Fig. 2A). Internamente, las rocas de
este blogue, junto con otras aflorantes hacia el este,
estdn estructuradas como una serie de sinformes y
antiformes cuyos ejes se van horizontalizando hacia el
este, donde los afloramientos quedan cubiertos por los
sedimentos modernos del Valle de La Cruz. La
estructura méds conspicua a escala 1:25000, represen-
tativa de estos pliegues v denominada aqui ‘estructura
mayor', es un sinforme isoclinal voleado con planoe axial
en la zona de flancos buzante hacia el este (N 336°%/20°
E) v eje general con direccién e inmersién hacia el
sudeste (N 134%24"), producte de una compleja
evolucién que involucra dos grandes estadios, el
primero de metamorfismo y deformacién, ¥ el segundo
silo deformacional.
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El objetive de este trabajo es caracterizar la
estructura de la regién, definir la litologia y estimar las
condiciones fisicas aproximadas de formacién del
complejo metamérfico aflorante, integrande la
informacién obtenida en un ensayo evolutivo general.

Por dltimo, cabe destacar que el drea seleccionada
constituye un buen ejemplo donde es posible combinar
criterios estructurales, petrolégicos y presencia de
niveles litolégicos contrastados que pueden ser usados
como guias para deducir de una manera méds o menos
detallada la evolucién general de este sector de la
sierra de Comechingones,

Metodologia de estudio

Se realizd un estudio fotogeoldgico de un sector de 68
km®, en el que afloran rocas del basamento igneo-
metamorfico, aplicando una metodologia particular
para este tipo de problemas expuesta en otro trabajo
(Giambastiani y Martino 1991) ¥ cuyo resultado es el
mapa de la Fig. 2A (reduccién del original de escala
1:25000), donde se destacan ocho unidades litoldgicas:
cubierta moderna, gneises biotiticos granatiferos
ivariedad foliada y maciza), ortogneises biotiticos
granatiferos, granitos biotiticos, marmoles, intrusivos
hipabisales v anfibolitas (esta dltima litologia no se
marca por razones de escala). Son agrupados en 3
Dominios Tecténicos (D, T.) que son, de este a peste: D,
T. “B", plegado; D. T. “5", foliado y D. T. “M", macizo,
configurados por las sucesivas fases de deformaciones
diictiles v fragiles que actuaron en la regidn (Fig. 2A).

El anélisis estructural se llevé a cabo principalmente
en el Dominio Tectonico “B” (plegado), estableciéndose
55 estaciones de observacidn, toma de datos
estructurales y muestreo para petrografia, esta Gltima
llevada a cabo con lupa binocular vy microscopio
petrogrifico. Se confecciond, ademds, la seccidn
estructural A-A'.

Petrologia

Mediante el andlisis fotogeoldgico y el control de
campo se han identificado ocho unidades litoldgicas, de
las cuales se describen petrogrdficamente los cinco
tipos liteldgicos dominantes (Fig. 2A).

Gneises biotiticos granatiferos

Constituyen la unidad litolégica dominante en el
complejo metamérfico de este sector de la Sierra de
Comechingones (Guereschi 1994). En fotografia aérea
tienen tonos grises y una tipica textura lineada
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producto de la accidn de la erosidn sobre los planos de
foliacién, los que condicionaron su modelado dando
geoformas en crestas ¥y monturas, alargadas segin el
rumbo de esos planos. Los contactos con las restantes
unidades litolégicas son netos. Son comunes las venas
de cuarzo, que forman pliegues intrafoliares desen-
raizados.

Son rocas de color gris, de grano medio a fino y con
bandeado composicional. Estdn compuestas por
cuarzo, plagicclasa, feldespato potdsico, biotita,
granate, sillimanita, apatita, circin y opacos. El
feldespato potdsico y la sillimanita aparecen en forma
esporddica; los granates se concentran en las capas
m#s félsicas ricas en plagioclasa ¥y no se reconoce
muscovita primaria en las rocas estudiadas. La textura
es granolepidobldstica, con buena foliacién dada por la
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Figura 1: Mapa de ubicacién de la zona estudiada (rectingulo
grisadal.
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334 datos- 1,3,5.7.9, 11 %

B Plano axial medio calculado: 336°20°

a B 52,53, sindptico
N

17 datos
@  Eje medio calculado: 134°24°

C Seccidn A-A Sinforme de la Sierra Blanca B

(M) Dominio Tectsnico Macizo
R @ Dominio Tecténico Foliado =
m Ortogneises biotitico-granatfferos Dominio Tectdnico Plegado
[

Gneis biotitico-granatifero foliado + anfibolitas
Gnieis biotitico-granatifero macizo + anfibolitas
Granitoides (monzogranitos ¥ granodionitas)

[ ] Marmoles Trazas axiales: S:sinformal A: antiformal = §3
Cuerpos hipabisales Curvas de forma
[] Modemo [s41] Estaciones con detalles

Figura 2: A, Mapa geolégico de la sierra Blanca y alrededores. Se muestran las distintas litologias y estructuras principales. B,
Diagramas estereogréficos equiareales (hemisferio inferior) sinépticos de la foliacién S, y de los ejes de pliegues By, del sinforme isoclinal
volcado. C, Seccidn geoldgica-estructural A-A'en la parte central del sinforme isoclinal voleado.
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orientacidn preferencial de la biotita v de agregados de
cuarzo elongado con forma de cinta.

Estas rocas muestran variaciones transicionales
hacia gneises biotiticos granatiferos macizos, con la
misma composicién mineraldgica pero sin foliacidn
visible, o con una foliacién muy grosera e irregular
(Fig. 2A). En la figura mencionada se han aislado como
afloramientos independientes, ya que desde la
fotografia aérea son claramente distinguibles del resto
de los gneises.

La paragénesis de estas rocas integrando las
distintas observaciones petrogréficas es: Qtz + Pl + Bt
+ Grt + Sil + Kfs (simbolos minerales segin Kretz,
1983).

Ortogneises biotiticos granatiferos

Estas rocas afloran en el sector oeste del drea
estudiada formando cuerpos de contornos irregulares
aungue bien delimitados. Fotogeolégicamente se
distinguen por su tono gris y textura rugosa gruesa,
ligeramente anisdtropa, formando pequefas lomas
levemente alargadas. Afloran en forma de bochas y los
contactos con las rocas encajonantes pueden ser
transicionales o netos.

Son recas de color gris y grano medio a grueso. En
general, su estructura es maciza, aunque pueden tener
una foliacidn grosera y poco marcada. Estdn
compuestas por cuarzo, plagioclasa, biotita ¥ granate.
Espordadicamente aparecen feldespato potdsico y
sillimanita. En menor proporcidn se encuentran
apatita, circn y opacos.

La textura general es blastogranular y/o
granobldstica, de grano medio a grueso. La plagioclasa
es el mineral que conserva mds aspecto igneo,
formando cristales tabulares de hasta 5 mm de largo,
con maclas polisintéticas acufiadas y con inclusiones
de cuarzo goticular, biotita y apatita. La paragénesis
observada en estas rocas es Qtz + Pl + Bt + Grt,

Si bien no se dispone de andlisis quimicos para
determinar mds precisamente su protolito igneo, las
caracteristicas petrogrificas v de yacencia de estas
rocas son similares a las de los ortogneises biotiticos
granatiferos de dreas cercanas, que forman parte de la
misma secuencia v gque fueron caracterizados
quimicamente (Guereschi 1992; Guereschi y Baldo
1993).

Granitos biotiticos

Ocupan el sector noroeste del drea cartografiada. Se
distinguen fotogeoldgicamente por sus tonos grises
claros a blancos y la textura rugosa gruesa y poco
uniforme, con la cldsica fracturacidn y los lomos de
ballena. En los sectores periféricos, debido a una
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relacién de contacto transicional con el encajonante
metamérfico presentan patrones de afloramiento
intermedios entre el granito y los gneises; aun asi es
posible reconocer el cuerpo granitico en funcién de
geoformas tipicamente abochadas.

Son rocas granudas, a veces algo porfiricas, de
colores blanco-grisdceo a gris rosado. Es ecomin
encontrar enclaves de gneises biotiticos granatiferos de
tamafios decimétricos en los sectores periféricos del
granito, ademds de filones primarios, miarolas y
concentraciones nodulares de cuarzo lechoso.

Estdn compuestos por cuarzo, plagioclasa,
fenocristales tabulares de microcline ¥ biotita como
minerales dominantes. Entre los accesorios se
encuentran apatita, circdn, monacita y turmalina;
accidentalmente se observan granate y sillimanita. La
textura es holocristalina granular hipidiomérfica con
tendencias porfiricas. Modalmente pueden clasificarse
como monzogranitos vy granodioritas biotfticas.

Marmoles

Afloran en la porcidn oriental del drea estudiada,
formando un importante cuerpo plegado con un rumbo
NNO, cuya estructura se tratard con detalle mds
adelante (¢f Estructura mayor). Fotogeoldgicamente
log méarmoles se distinguen por sus tonos blancos a
grises claros, con texturas bandeadas y suaves, en
contacto neto con los gneises asociados,

La presencia de minerales calcosilicatados hace que
el cuerpo sea muy resistente a la erosién, formando
una loma alargada norte-sur denominada sierra
Blanca. Estos cuerpos se disponen en bancos
alternados de composiciones contrastadas, intercala-
dos a su vez con gneises biotiticos granatiferos y
anfibolitas.

A partir del estudio petrogrdfico y del tefiido de
secciones pulidas, los mdrmoles se pueden clasificar
en:

(a) Dolomiticos: de colores blanguecinos, grano medio
a pgrueso y microestructura granular. Estdn
compuestos casi totalmente por dolomita, con caleita
subordinada, y son pobres en accesorios calcosili-
catados. Se destacan por su fetidez al golpe de martillo,
producida probablemente por la presencia de H,S.
Entre los accesorios se encuentran flogopita, tremolita,
escasa serpentina, clinocloro, apatita y opacos.
Localmente aparecen minerales de cobre (calcosina)
con pdtinas color turquesa (malaquita, Brodtkorb et al.
1981).

La textura es granobldstica gruesa, suturada e
inequigranular, con partes porfirocldsticas. Algunas
muestras ricas en dolomita desarrollan una textura
gue puede ser deseripta como en ‘manto y nicleo’ (core-
mantle; White 1976; Nyman et al. 1992). Se observa un
nicleo de dolomita (porfiroclasto), con rasgos de
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deformacion intragranular, rodeado por un manto
granobldstico de nuevos granos mds pequefios de
dolomita. Se interpreta a esta textura como producto
de la granulacién y recristalizacién postmetamdrfica
de la dolomita debido a la deformacidn. Las principales
paragénesis son: Dol + Phl + Cal y Dol + Tr £ Cal.

(b) Calcodolomiticos: peneralmente con estructura
bandeada y de grano medio, con alternancia de bandas
blancas, amarillentas, verdosas y pardas, producto de
la distinta concentracién de los minerales calcosili-
catados. Estdn compuestos por cantidades similares de
dolomita y calcita, yva sea distribuidas uniformemente
o en bandas separadas. Los principales minerales
calcosilicatados son forsterita, didpsido, tremolita y
flogopita. Localmente pueden encontrarse clinocloro,
espinelo, apatita y opacos. La serpentina es comin en
todas las muestras.
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La textura es granobldstica suturada e inequi-
granular, aunque algunas muestras tienen tendencia
porfirobldstica. La textura en ‘manto vy nicleo’ de la
dolomita es poco frecuente. En ciertos casos se
distingue una foliacién bien desarrcllada, dada por la
crientacién preferencial de las ldminas de flogopita,
generalmente concentrada en bandas. Las principales
paragénesis son Cal + Fo + Di + Dol, Cal + Fo + Di +
Dol + Spl y Dol + Cal + Phl, en tanto que las
asociaciones retrdgradas son Srp + Chl v Srp + Chl +
Tr.

Anfibolitas

Estas rocas no tienen resolucién fotogeoldgica a la
escala de las fotografias aéreas utilizadas, por lo que

(A)

P/ Kbar

500 600 T00 200 900

Rango de valores P-T estimados (este trabajo)

® Valores calculados 8 Kb / 800°C (Martino et al., 1994)

(B) paragénesis reconocidas
Al
5il

Bt + Grt + 5il

M

Bt + Grt
Grado alto con [Almanding)
(Winkler, 1976; Fig. 14c)

(C)  paragénesis reconocidas
e

I mirmoles calcosilicatados
II marmoles calcodolomiticos
(divisoria: linea Cal-Tr)

/
Ca [ / Dol
i + Fo + Dol + Cal

Figura 3: A, Grilla petrogenética con la proyeccién de las curvas de equilibrio de las principales reacciones reconocidas en los marmoles
v gneises asociados, Los cuadrados numerados del 1 al 4 se corresponden con las reacciones descriptas en el texto y las curvas se han
extraido de los siguientes autores: (1, 2 y 3) Holdaway y Lee (1977); (4) Kise vy Metz (1980). La faja encerrada por la curva de estabilidad
de la paragénesis Tr + Dol + Fo + Cal + Di + V, correspondiente al punto invariante isobédrico IV, ¥ la curva de la reaceién Di + Dol = Fo +
Cal + ¥, representa las condiciones de estabilidad de la paragénesis Fo + Cal + Di + Dal. La curva (3) marca la relacién Mg/ Mg + Fe = T0
en las cordieritas de Cérdoba (Gordillo 1979). Se seleccionaron las curvas correspondientes a Pyy = 0.4 P, debido a que las rocas estarfan
en facies de granulitas. La interseccién de la curvas (2) y la faja de la reaccidn (4) indica el rango de las condiciones P-T estimadas para
el drea (faja grisada). El circulo negro representa los valores P-T calculados en gneises aledafios (Martine ef al. 1994). B y C, Tridngulos
paragenéticos esquemiticos con las paragénesis reconocidas en los gneises y mdrmoles del drea.
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no se han discriminado en el mapa de la Fig. 2A
Fueron reconocidas en campafa como bancos
alargados y poco potentes, intercalados entre los
gneises ¥y mArmoles. Se trata de rocas de color verde
oscure ¥ grano medio a fino, con buena foliacidn y leve
bandeado.

Estan compuestas principalmente por hornblenda,
plagioclasa v di6psido. En pequefias proporciones
pueden encontrarse cuarzo, biotita, apatita, titanita e
ilmenita. Ademaés, como productos retrigrados se
observan actinolita, epidoto y calcita. La titanita se
encuentra formando coronas alrededor de la ilmenita.
La textura es granonematobldstica, con foliacién bien
desarrollada, dada por la crientacién preferencial de
los prismas de hornblenda. La paragénesis principal es
Hbl + Pl + D1 + Ilm, mientras que la asociacién
retrograda es Ttn + Ep + Act + Cal.

Estimacion de las condiciones metamdrficas

Se discutirdn las condiciones del metamorfismo para
las rocas del drea haciendo uso de dos composiciones
globales significativas petrogenéticamente (pelitas v
dolomias siliceas) y de las relaciones texturales
establecidas para gneises y méarmoles, litologias que se
adscriben a los sistemas mencionados. Las condiciones
metamdrficas que se discutirdn corresponden al pico
del evento metamdérfico principal M2 y pertenecen a las
paragénesis formadas concomitantemente con la
foliacion S2 del evento deformacional D2 (véase méds
adelante Ensayo evolutivo).

Se ha dicho mas arriba que la litologia dominante
dentro del drea cartografiada en la Fig. 2A son los
gneises biotiticos granatiferos. E]l hecho de que estas
rocas no posean muscovita primaria y que en algunos
sectores se reconozea la paragénesis Qtz + Pl + Bt +
Grt + Sil + Kfs, indicaria que se han rcbasado las
condiciones de la reaccidn:

muscovita + cuarzo = feldespato potdsico + ALSIO; +
H.O (1)

reaccion gue se halla dentro de la isograda de la
sillimanita en su parte més alta, llamada 'segunda
isograda de la sillimanita’o ‘zona de Sil + Kfs'(Fig. 3A;
Winkler 1978, 1979; Turner 1981).

La paragénesis Qtz + Pl + Bt + Grt + Sil + Kfs
representaria las condiciones de estabilidad de la
reaccion (Holdaway v Lee 1977)

biotita + sillimanita + cuarzo = granate + feldespato
potdsico + H,0 (2)

Las relaciones de tres fases representadas en un
diagrama triangular AFM esquemadtico y proyectando
desde el feldespato potdsico (rocas sin muscovita), para
las paragénesis reconocidas Grt + Sil + Bt y Grt + Bt,
se muestran en la Fig. 3B.

La presencia comun de la asociacién Grt + Bt y
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esporddicamente de la asociacion Grt + Bt + Sil,
indicaria variaciones composicionales del sedimento
original, probablemente pelitas muy bajas a bajas en
alimina; situacién también apoyada por la ausencia de
muscovita, mineral gue habria sido consumido
totalmente, desplazando la reaccidén (1) hacia la
derecha (productos).

Winkler (1978, 1979, Fig. 14.11c) considera a la
paragénesis Qtz + Pl + Bt + Grt + Sil + Kfs
caracteristica de gneises peliticos en ‘alto grado con
[almandino]'. Esta paragénesis es la de mayor presién
de la ‘secuencia de zonas' propuestas por el autor
mencionado para las rocas peliticas, habiéndose
rebasado las condiciones de estabilidad de la cordierita
dada por la reaccién (Holdaway v Lee 1977):

cordierita = granate + sillimanita + cuarzo (3)

Las relaciones Mg / Mg + Fe de cordieritas en rocas
regionales de cerro Pelado, adyacentes al drea de
estudio, dan valores promedio de 0,726 (Gordillo 1979},
por lo que se eligid la curva de Mg 70 como limite
inferior de las condiciones de presién alcanzadas en el
drea (Fig. 3A).

La otra litologia importante son los mérmoles, en los
que se identifica la paragénesis dominante: Cal + Fo +
Di + Dol (Fig. 3C), paragénesis en equilibrio de la
reaccién (Kése y Metz 1980):

3 dolomita + 1 didpsido = 4 calcita + 2 forsterita + 2
CO, (4)

Esta reaccidn se produce a temperaturas cercanas a
log T00°C v a altas concentraciones de COy (> 0,5) para
el metamorfismo de presiones intermedias o
barroviano (Winkler 1979). Es de destacar que la
reaccidn divariante (4) se representa por una faja (Fig.
3A) dentro de la cual es estable la paragénesis Cal + Fo
+ Di + Dol, siendo su limite izquierdo la curva que
representa las condiciones del punto invariante
isobdrico IV (Winkler 1978), cuya paragénesis es Tr +
Dol + Cal + Di + Fo + vapor (Fig. 3A).

Segin Bucher y Frey (1994) los mérmoles con
forsterita indicarian infiltracién de fluidos ricos en
H,0 a temperaturas inferiores a los B00* C 6
condiciones de la facies de granulitas (T = 800° C, 8 kb).
Mo hay evidencias de campo que indiquen lo primero,
va que la forsterita se encuentra asociada al plano 52
de foliacién principal ¥ no se la ha observado asociada
a fracturas o venas. En consecuencia, nos inclinamos a
considerar la presencia de forsterita en estos mérmoles
como indicadora de condiciones de facies de granulitas.

8i comparamos las condiciones de los marmoles con
aguéllas de las pelitas vemos que son consistentes,
indicando ambas litologias condiciones de altas
temperaturas y presiones intermedias. La interseccidén
de la reaccién (2) con la faja de la reaccién (4), ambas
reconocidas texturalmente, marcaria las condiciones
aproximadas en las cuales se habria producido el
desarrollo conjunto de dichas reacciones (faja grisada
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en la Fig. 3A), tomando como valores minimos de temperaturas de 800" C (Martino ef al. 1994), los que
presion los establecidos por Gordillo (1979) en base a fueron tomados como limite superior de la faja grisada.
una cordierita con Mg 70, como se dijo anteriormente. Las condiciones indicadas por dicha faja son més que
Los datos cuantitatives disponibles de dreas cercanas, suficientes para producir anatexis en rocas peliticas.
para los mismos gneises, indican presiones de 8 kb ¥ El hecho de que no se hayan detectado evidencias de

Lineaciones y Boudinado

Lineacidn L1 L-ine_acidT L2 7z X N
(A) (interseccidin) {mineral) * ©
Estacidn 30 . Y
B4 40"
pliegue isoclinal peticula
desenraizada Y e mica 51 (vena) }‘
(EJ Pliegues inrafoliares tipo Uy 5 Figuras de interferencia Tipo 3 348 WP E
o #  Lineacidn de interseccitn L1 (media)

N \ BE1E)
< R [®] Lineacién al L2
BS1,52 ineacidn miner
52 . )
' 52 @j Onentacién media de boudines

g B
E Eje de boudines

(D)

E Didpsido

D Calcita

Dolomita
s
BS1.52 (sjes medidos) . —

Textura de mérmol diopsidico 0.5 mm

E] Plano y polo (B51.52) de la dispersadon de 51 (144°714%) Corte perpendicalar a § y paralelo a L

E
m Plano y polo de la dispersidn de B5 1,52 coincidente con 52 (E)

of
B BS2.53 (jes medidos)
IE' Flano y polo (B$2,53) de la dispersién de 52

Figura 4: A, Esquema ilustrando la relacidn subparalela de las lineaciones reconocidas: L, de interseccidn, producto de la interseceidn de
5, con 5, marcada por el contraste composicional, cuarzo-feldespitica en 5, y biotitica en 5,. L, estd dada por bldstesis mineral:
alargamiento de los cristales de granates en gneises y orientacién paralela del eje ¢ del diépsido en mérmoles. B, Diagrama estereogréifico
equiareal (hemisferio inferior) mostrando la foliacién 8, plegada intrafoliarmente (pliegues tipo U v 5, isoclinales); notar la dispersidn de
los ejes B, ., dentro del plano de foliacidén dominante S, El plegamients coaxial posterior genera figuras de interferencia Tipo 3 al
superponerse a los pliegues intrafoliares. C, Diagrama estereogrifico equiareal (hemisferio inferior) mostrando las lineaciones de
interseccidn (N 48728°) ¥ minerales dispersas en el circulo méximo N 348930 E, Notar que el boudinado medio N 8440 es perpendicular
a B.... (of Fig. 2B). D, Esquema textural de un méirmol diopsidico, a partir de una fotomicrografia, mostrando orientacién preferente
cristalogrifica ¥ en la forma de granos de didpsido elongados paralelamente a la lineacidn mesoscdpica L, E, Detalle a partir de una
fotografia de la estructura interna de los gneises mostrando el plegamiento intrafoliar desenraizade de la foliacidn S, totalmente

transpuesta dentro de la foliacién principal 5,.
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fusién parcial puede deberse a que los gneises
biotiticos granatiferos no tienen una composicién
adecuada para fundirse (pelitas bajas en alimina).
Cabe agregar que tampoco se han encontrado en log
gneises evidencias petrograficas de desestabilizacién
de la biotita que indiquen condiciones de fusién sin
fase acuosa presente (vapor absent melting). La
desestabilizacidn de la biotita en presencia de cuarzo
se produce a T > 80(r C, condiciones que de acuerdo a
los datos cuantitativos méximos de temperatura para
el drea no se habrian alcanzado.

Guereschi (1992, 1994) ha hallado y descripto
diatexitas cordieriticas derivadas por fusién de rocas
de composicidn pelitica, en contacto con los gneises
biotiticos granatifercs, a menos de 5 km al oeste de la
zona objeto de este estudio, corroborando que cuando
las rocas tienen composicién v condiciones adecuadas
se producen migmatitas anatécticas (¢f. Gordillo 1984),

La ausencia de ortopiroxeno en las anfibolitas puede
deberse a razones composicionales o a gque no se
alcanzaron las condiciones de temperatura, ya que el
hipersteno aparece por encima de los 800 C
{ortopiroxeno-in; Spear 1993). Ademds, bajo las
mismas condiciones de presidn y temperatura,
migmatitas maficas, anfibolitas ¥ granulitas méficas
pueden estar intimamente ascciadas en el terreno,
dependiendo de la composicién de la fase fluida
presente (Bucher y Frey 1994). Es decir que no se
puede definir el limite entre las facies de anfibolitas y
las facies de granulitas solamente sobre la base de
rocas médficas, debiéndose recurrir a otras composi-
ciones como las metapelitas y los metacarbonatos,
como se hizo en el presente trabajo.

Como conclusidn se puede decir que los marmoles v
los gneises asociados habrian alcanzado condiciones de
las facies de granulitas, tal como lo evidencian, por un
lado, las paragénesis de las dos litologias principales
aflorantes vy, por el otro, su comparacién con datos
petrogrificos v cuantitativos de zonas cercanas.

La obtencién en el futuro de datos cuantitativos para
las paragénesis observadas en el drea de sierra Blanca
permitird precisar las condiciones metamédrficas
estimadas en este trabajo, las cuales se basan en
deducciones texturales objetivas que se asignan a
reacciones minerales especificas en dos tipos
composicionales contrastados, tales como son los
gneises v los marmoles,

Estructura

MNos concentraremos en la estructura de los
mdrmoles ¥ gneises asociados, ya que estd bien
expuesta v pueden realizarse mediciones estructurales
en ella, mientras que el resto de la estructura,
principalmente el sector oriental de la Fig. 24, sdlo se
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percibe por transparencia desde la fotografia aérea,
deduciendo de esta dltima su geometria general.

La estructura mayor: el sinforme isoclinal
volcado de la sierra Blanca y pliegues asociados

La estructura mds conspicua a escala 1:25000 y
denominada agqui ‘estructura mayor', ez reconocible
desde la escala macroscépica a la mesoscépica como un
pliegue ¥ no como un homoclinal. Este pliegue no es un
sinclinal volcado sino un sinforme isoclinal voleado,
con plano axial 8, en la zona de flancos buzante hacia
el este (N 336720" E) y eje general con direccidn e
inmersién hacia el sudeste (N 134°/24°). Este sinforme
se encuentra asociado a juegos de antiformales-
sinformales cuyos ejes se van horizontalizando hacia el
este, donde los afloramientos quedan cubiertos por los
sedimentos modernos del valle de La Cruz (Figs. 2Ay
2B). Puede verse que inmediatamente al este de la
sierra Blanca los gneises siguen con curvas de forma
abiertas en forma de V y luego pasan a un patrén
cerrado de forma oval (cf. borde oriental Fig. 2A). Esta
iltima parte de la estructura se deduce por
transparencia de la foliacién S, a través de la cubierta
moderna, siendo este hecho facilmente reconocible por
medio de las fotografias aéreas. Asi, desde el
Lineamiento Viejo Almacén hacia el este se reconoce
un conjunto de tres pliegues de longitud de onda de un
kilémetro y amplitudes de gquinientos metros
aproximadamente, en un conjunto sinformal-antifor-
mal-sinformal, siendo el méds evidente y mejor
expuesto el sinforme de la sierra Blanca.

La zona de charnela de la estructura sinformal tiene
repliegues internos muy complejos, generando pliegues
policlinales a escala mesoscépica, cuyos multiples
plancs axiales coalescen en un Gnico plano en la zona
de flancos. Este plegamiento tiene geometrias tipo M
groseras; en cambio, los flancos desarrollan pliegues de
arrastre asimétricos, principalmente en el flanco
invertido, que tienen geometrias tipo Z vistos hacia el
sur (véase mas adelante).

El sinforme isoclinal voleado es puesto en evidencia
por el plegamiento de una foliacidn metamdrfica
denominada aqui 5, y definida por la orientacién de los
minerales metamdrficos en gneises biotiticos
granatiferos ¥ en marmoles. En los gneises la foliacién
5, estd definida por el bandeamiento composicional ¥
por los planos (001) de la biotita que se disponen
paralelos a dicha foliacién., En los méarmoles esta
foliacidn estd definida por la presencia de agregados de
minerales calcolsilicatados dispuestos en capas y la
orientacién de los planos (001) de la flogopita. Cabe
agregar que el granate y el didpsido crecen alargados
en el plano de foliacién metamdrfico, paralelos a una
lineacidén wisible en el campo ¥ denominada L,.
Paralelamente a S, no hay desarrollo de foliacién.
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Las estructuras previas y concomitantes a la
conformacién del sinforme isoclinal volecado quedan
registradas respectivamente como relictos o como
deformaciones sobreimpuestas a la foliacién S,. Los
datos de orientacién de la foliacién S, y su dispersidn
alrededor de los ejes Bay,e han sido compilados en los
diagramas sinfpticos de la Fig. 2B. Esos ejes se
obtuvieron por medicidn directa de pliegues menores y
por deduccién mediante diagramas n de dispersiones
locales de la foliacién 52 relacionadas al pliegue mayor.

Las estructuras menores

a. Previas a la formacién del sinforme isoclinal
voleado

Pliegues intrafoliares. Se han reconocido en los
gneises biotiticos granatiferos encajonantes y en capas
finas de anfibolitas intercaladas en los marmoles una
serie  de  pliegues intrafoliares  isoclinales
desenraizados (Figs. 4A vy E), de escala decimétrica,
tanto simétricos como asimétricos, llamados aqui ‘tipo
U' v ‘tipo 5" respectivamente. En los gneises se
identifican como pliegues que afectan a venas o capas
ricas en cuarzo, con una ldmina pelicular de biotita
separando los flancos de los mismos. Los planos axiales
51 de estos pliegues son paralelos a 5, mientras que los
ejes B., o se dispersan en el plano mencionado
siguiendo un circulo méximo en la red esterecgrifica
(Fig. 4B), reflejando un estilo de plegamiento similar y
un mecanismo de plegamiento por cizalla (Ramsay
1967; Ghosh 1993). Otra causa de esta dispersidn se
discute mds adelante.

Es posible observar sobre el plano 5, una lineacién
denominada L, (N 48%28°) producida por la
interseccion de los flancos de estos pliegues
intrafoliares con el plano mencionado (Figs. 4Ay C).

Lineaciones minerales. Tanto en los mérmoles como
en los gneises biotiticos granatiferos se reconocen
lineaciones minerales, denominadas agui lineaciones
L, (Figs. 4A y 4C), desarrolladas durante el proceso
metamdrfico principal (M2) que controlé la blédstesis
mineral.

En los marmoles, los minerales accesorios se
concentran en varillas (rods) discontinuas paralelas a
L.; al microscopio estas varillas son agregados
policristalinos elongados de didpsido con el eje
cristalogrdfico ¢ paralelo a la mencionada lineacién
mesoscipica visible en el campo (Fig. 4D). En los
gneises es comun ver cémo los granates se alargan
paralelos a L, formando pequefios racimos o ristras. En
ambas litologias las lineaciones son penetrativas y se
resaltan en los planos S; debido al efecto erosivo.

La orientacion de la lineacion observada en las
distintas litologias se dispersa en el plano de foliacién
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S,, siguiendo en la red un circulo maximo (Fig. 4C).
Como hemos visto més arriba, el patrin de dispersién
de los ejes B,,,s, de los pliegues intrafoliares es andlogo
al patrén de dispersién de las lineaciones minerales L,
(Fig. 4B). Se puede deducir de este hecho que las
lineaciones L, son paralelas a los ejes Bgy s ¥ por ese
motivo se pueden clasificar como lineaciones minerales
‘tipo b’ (Mattauer 1976; Marshak y Mitra 1988).

Teniendo en cuenta las caracteristicas mencionadas
en parrafos anteriores para S, la lineacidon mineral
asociada y el paralelismo que guarda esta dltima con
las charnelas de los pliegues intrafoliares, junto a la
geometria de éstos, puede deducirse que la generacién
de 5, se habria producido bajo condiciones de fuerte
deformacidén no coaxial durante el pico metamdrfico
M2. Las estructuras lineales, tanto los ejes de pliegues
intrafoliares como las lineaciones L;, serian asi
paralelas al eje X del elipsoide de deformacitn.

Otra posible causa de la dispersién segiin un circulo
méximo, tanto de las lineaciones minerales L, como de
los ejes By, g, podria obedecer a rotacidn pasiva
alrededor de los ejes By, 5, durante la generacién de las
estructuras plegadas mayores. El curvamiento de las

(A)

Estacidn 41

Figura 5: A v B, Figuras de interferencia Tipo 3 puestas en
evidencia por venas en gneises y por la foliacidn plegada en
marmoles, indicando un plegamients casi coaxial, cerrado a
isoclinal, de los pliegues intrafoliares tipo Uy 8.
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lineaciones L, alrededor de las charnelas B, ;, nose ha
observado; L, es particularmente visible en la zona de
flancos de la estructura plegada mayor.

b. Concomitantes a la formacidn del sinforme isoclinal
voleado

Figuras de interferencia. Se trata de figuras de
interferencia de Tipe 3 (Ramsay 1967; Ramsay ¥
Huber 1987), dificiles de reconocer, que se ponen en
evidencia por las venas en gneises y por la foliacién
plegada en médrmoles. La longitud de onda del
plegamiento que se superpone es pequefia, variando
desde el centimetro hasta varios decimetros (Fig. 5).

Estas figuras registran un plegamiento casi coaxial,
cerrado a isoclinal, de los pliegues intrafoliares tipo U
¥y S descriptos méds arriba. Esta falta de coaxialidad
estd indicada por los gjes de dichos pliegues By, 4, los
gque se dispersan en un circule maximo y no se
mantienen paralelos a los ejes B., 5, consecuencia
esperada dado que los pliegues intrafoliares estaban
orientados de distinta manera cuando sobrevino el
plegamiento mayor que afectd a S,

A pesar de este desvio de la coaxialidad, no se han
detectado hasta el momento fipuras de interferencia
transicionales entre los Tipo 2 ¥ Tipo 3, como seria de
esperar. Probablemente esto se deba a que el dngulo
entre ambos trenes de ejes es muy bajo, pudiéndose
corroborar esto por el ancho de la guirnalda de
dispersidn que no supera los 30° (Fig. 4B).

Los valores medidos de la foliacién 5, 5, y de los
respectivos ejes By, o, ¥ Ba, oy 82 muestran en la Fig. 4B.
Puede notarse también gque el dltimo de los ejes
nombrados es paralelo al eje del sinforme mayor,
indicando gue ambas fibricas lineales se habrian
desarrollade al mismo tiempo. Es posible observar
también que la deformacién puede ser localmente muy
intensa, haciendo casi paralela a 8, con S, (Fig. 5A).

Boudinage. Esté bien desarrollado, sobre todo en los
médrmoles, ¥ se pone en evidencia por la interrupcion
de las bandas ricas en minerales accesorios, princi-
palmente agregados de tremolita. Pueden observarse

Figura 6: A, Pliegues asimétricos asociados a pequefios
corrimientos de limbo frontal (forelimb thrusts) con vergencia
oeste; esquema a partir de una fotografia. B, Pliegues
asimétricos intrafoliares tipo Z, con aspecto ptigmitico,
afectando a un gneis granatifero; esquema a partir de una
fotografia. C, Pliegues de arrastre con longitudes de onda del
orden de la decena de metros en un frente de cantera. D,
Diagrama estereogrifico equiareal (hemisferic inferior)
mostrande la orientacidn de los pliegues de arrastre (asimétricos
de tipo ptigmético y pliegues asociados a los corrimientos
pequedos) de ejes By Nétese la concentracidn de loa mismos
alrededor del eje del sinforme icf. Fig. 2B). Los planos axiales ¥
la foliacién mildnitica S, se encuentran dentro de los limites de
dispersion de la foliacion 8, indicando el control de ésta sobre 5,
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también sobre el plano de foliacién S, como pequefias
ondulaciones alli donde se encuentra el cuerpo
principal del boudin. En los gneises se observa
interrupcién de las venas, las que quedan como
cuerpos  lenticulares. Cuando la densidad de
venulacién es muy grande, el conjunto adquiere un
aspecto flamiforme.

Estas estructuras tienen wuna orientacién
predominante N 84°40° y estarian genéticamente
ligadas al aplastamiente por disminucién progresiva
del dngulo interflancos ¥ paralelizacidn de los flancos
de los pliegues mayores generadores de S3. Los
boudines son groseramente perpendiculares al eje
principal del sinforme voleado, lo que indicaria
extensién paralela al eje del mismo. La geometria
general del plegamiento y del boudinage asociado
recuerda a estructuras generadas por deformacidén en
el Campo 2 de la clasificacién de las elipses de
deformacion (Ramsay ¥y Huber 1983; pag. 66).

Fliegues de arrastre y corrimientos menores. Dentro
del flanco invertide del sinforme isoclinal voleado se
reconocen una serie de pliegues de arrastre (drag folds)
que afectan a la foliacién S, teniendo un buen registro
alli donde se hallan concentraciones en capas de
minerales metamdrficos o anfibolitas de poca potencia.
Estos pliegues tienen longitudes de onda decimétricas
a métricas, son asimétricos ¥ tienen estilo ptigmaético,
con formas de Z (Figs. 6Ay B, mirando inmersidn abajo
hacia el sur). En otros casos los pliegues de arrastre
afloran con longitudes de onda del orden de la decena
de metros (Fig. 6C). Esta deformacién plegante puede
dar lugar a la formacién de fallas relacionadas al
plegamiento (Fig. 6A), formando verdaderos corri-
mientos a escala de la decena de metros, Dada la
localizacidn de los mismos se los ha denominado
‘corrimientos menores'y se deseriben geométricamente
como corrimientos de limbo frontal o forelimb thrusts
{Butler 1982; Me Clay 1992).

Milonitizacidn intrafoliar. Esta deformacién por
cizalla simple también estd fuertemente controlada por

Figura 7: Ensayo evolutive general del sinforme volcado.
Estadio 1: una foliacidn metamdrfica S, es plegada
isoclinalmente (D2) durante un metamorfismo de grado alto
(M2), produciends una blistesis mineral generalizada que
desarrolla la foliacidn S, ¥ una lineacién mineral L, paralela a los
pliegues By.. (tipo b). La foliacién relictica 5, de los pliegues
intrafoliares se intersecta con el plano S, generando la lineacidn
de interseccidén L,. Estadio 2: plegamiento postmetamdrfico
intenso, casi coaxial con el primero (D2), alrededor de ejes Boy
que produce los pliegues mayores, con charnela policlinal y
geometrias tipo M, cuyos plancs axiales coalescen en un dnico
plano S, en la zona de flancos. Plegamiento de arrastre en los
flancos generando plisgues tipe Z, mirande hacia el sur, en el
flanco invertido, La interferencia entre los dos eventos plegantes
generd patrones localizados Tipo 3. Concomitantemente con este
plegamiento hay milonitizacién intrafoliar en la zona de flancos,
paralela a 5,
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la foliacién S, la que se ve plegada o milonitizada,
reconociéndose principalmente en las venas cuarzo-
feldespdticas de los gneises biotiticos granatiferos,
venas que adquieren formas de ojos asimétricos
pisciformes, acompafados por pliegues asimétricos en
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la matriz pelitica de las venas. Se han reconocido
también dentro de estas rocas granates rotados
asimétricos tipe o, indicando el mismo tipo de
deformacidn. Los planos axiales de estos pliegues
asimétricos son oblicuos y de bajo 4ngulo con respecto
a 5,. Cuando S, se milonitiza lo hace paralelamente a
dicho plano, desarrollando bandas centimétricas a
decimétricas de milonitas de grano fino.

Los ejes de estos pliegues asimétricos y de los
pliegues asociados a los corrimientos menores se han
denominado By, 5 ¥ estdn orientados aproximada-
mente hacia N 12030°. Los planos axiales o la
foliacion milonitica se han denominado 5,. Puede verse
en el diagrama de la Fig. 6D que ambas estructuras
planares se encuentran dentro de los limites de
dispersion de la foliacién 8;, lo que estaria
evidenciando también el fuerte control geométrico que
esta altima ejerce sobre S,

Ensavo de evolucidn general del sinforme
voleado

De manera simplificada, pueden ordenarse las
estructuras descriptas en una secuencia evolutiva
esquemdtica tal como sigue (Fig. 7):

Estadio 1. una foliacién S, de naturaleza meta-
morfica (M1) es plegada isoclinalmente (D2); conco-
mitantemente la roca sufre metamorfismo de grado
alte (M2) produciendo wuna bldstesis mineral
generalizada que desarrolla la foliacién S; y una
lineacién mineral L, paralela a los pliegues B.,, . (tipo
b). La foliacidn S, es relictica, quedando registrada por
los pliegues intrafoliares (tipo U y S). La interseccidn
de esta 5, relictica, representada por venas, con el
plano 8, genera la lineacidn de interseccidn L.

Estadio 2: posteriormente sobreviene un plega-
miento postmetamdrfico intenso (D3), casi coaxial con
el primero, alrededor de ejes Bgy, g3 que produce los
pliegues mayores, ya detectables cartograficamente,
con charnela policlinal, con geometrias tipo M, cuyos
muiltiples planos axiales coalescen en un inico plano S,
en la zona de flancos y plegamiento de arrastre en
estos 1ltimos generando pliegues de arrastre tipo 2
mirando hacia el sur en el flanco invertido. La
interferencia entre los dos eventos plegantes generd
patrones localizados Tipo 3, registrados principal-
mente en gneises. Concomitantemente con este
plegamiento hay milonitizacién intrafoliar, localizada
en la zona de flancos, paralela a S,

La estructura principal vigible es el sinforme
isoclinal voleado donde se encuentran predomi-
nantemente los mdrmoles. Mediante fotointer-
pretacidn v por transparencia se puede deducir gue se
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asocian al sinforme isoclinal volcado una serie de
antiformes y sinformes, cuyos ejes se van
horizontalizando hacia el este, donde los afloramientos
quedan cubiertos por los sedimentos del valle de La
Cruz.

Edad

No hay dataciones radimétricas en la zona de la
sierra Blanca, pero 10 km al norte, a partir de la
localidad de La Cruz (Fig. 1), existen una serie de datos
provenientes de gneises biotiticos ¥y rocas asociadas.
Utilizando el método K-Ar, Linares y Latorre (1978)
indican una edad minima precambrica tardia (~570-
600 Ma) para el evento metamdérfico principal (M2).
Ramos (1979) halls valores similares usando el mismo
método en la zona de Rio Grande, 20 km al norte de la
zona de estudio. Estos valores reflejan probablemente
edades de enfriamiento, desconociéndose la edad real
del pico metamérfico, para lo cual seria necesario
recurrir a otros métodos més apropiados para este tipo
de rocas (p. ef. U-Pb en circon) v a criterios de seleccidn
de muestras que tengan en cuenta la evolucidn térmica
y estructural de las mismas.

Sobre la base de los datos disponibles ¥ con las
reservas planteadas, asumimos que en el Precimbrico
tardio se habrian generado la foliacién S, durante el
pico metamdérfico M2 v los pliegues recumbentes del
evento D2 en el Estadio 1, asi como las deformaciones
dictiles postmetamdrficas (D3), contraccionales y
puestas en evidencia por el plegamiento recto y fuerte
deformacién de S; durante el Estadio 2.

Es necesario enfatizar que el acontecimiento térmico
principal M2 fue previo a la intensa deformacién (D3)
que produjo los grandes pliegues; esta deformacidn se
llevé a cabo en condiciones de alta ductilidad con fuerte
temperatura, va que no hay generacidn de foliaciones
fisicas de plano axial 5,

Discusion

La porcién de terreno de alto grado descripta en este
trabajo ha evolucionado de manera similar a otras
areas descriptas de la sierra de Cérdoba, como son
corral del Carnero (Martino 1992) y una seccidn
geoldgica regional a los 32° lat. 5, inmediatamente al
norte del drea que nos ocupa (Martino et al. 1995).

Se desprende de lo anterior que existiria, para las
diferentes dreas estudiadas, un patrén comin de
superposicién y estilos estructurales que consiste en
dos fases de plegamiento importantes y visibles a
distintas escalas, seguida por un fendmeno de
corrimientos dictiles de naturaleza contraccional. La
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fase de plegamiento D2, ligada al pico metamdrfico del
evento principal M2, generé pliegues recumbentes sub-
horizontales, que luego fueron plegados por la fase D3
reconocible segin pliegues rectos subverticales, en una
deformacidn esencialmente postmetamdrfica (Martino
1988). 3i bien no se ha observado en la zona de sierra
Blanca ninguna faja de deformacién importante
asociada al cambio de dominios plegados a lineales
(Fig. 2A), indicando una discontinuidad, si ha sido
posible en otras zonas, como por ejemplo en corral del
Carnero. Esto indicaria que la fase de deformacion D4
en sierra Blanca no habria sido tan intensa como en las
otras dreas sino incipiente. También cabe la posibi-
lidad de que haya sido recristalizada completamente y
gea dificil de reconocer a la escala de trabajo. Es de
hacer notar que los sedimentos modernos cubren la
zona de cafiada de Alvarez, lugar por donde se localiza
el Lineamiento Viejo Almacén, impidiendo realizar
observaciones en esta zona de cambio de Dominio
Tectanico ‘B’ a ‘8" (Fig. 2A). El tipo de evolucién
descripto no es privativo de las Sierras Pampeanas de
Cordoba sino que ha sido reconccide en numerosos
terrenos metamdrficos de grade medio a alto en
diferentes fajas orogénicas (Fyson 1971; Mattauer et
al. 1983; Sandiford v Wilson 1984; Harley 1989).

Desde un punto de vista geotectdnico v haciendo uso
de un modelo recientemente propuesto por Kraemer ef
af. (1985), las Sierras Pampeanas de Cérdoba estarian
formadas por dos dominios geotectdnicos distintivos:
un dominio ‘externc’ occidental, caracterizado por una
faja plegada y corrida periférica, desarrollada sobre un
prisma sedimentario clastico, ¥ un dominio ‘internc’
oriental, caracterizado por rocas magmaiticas y
metamorficas de grado alto, asociadas con zonas de
cizalla dictil (Martino et al. 1993), desarrolladas a
partir de un prisma carbonato-cldstico, perteneciente a
un margen pasivo adosado al margen occidental del
cratén del rio de la Plata. Cabe aclarar que el modelo
mencionado supone que los rasgos deformacionales
identificados en las sierras de Cérdoba, principalmente
foliaciones v tendencias de plegamiento, reflejan los
movimientos relativos de las placas involucradas
durante el Proterozoico tardio. Esto dltimo no esta
debidamente probado ya gue no hay datos actualizados
disponibles sobre termobarometria y termocro-
nometria de minerales y fibricas, necesarios para
refrendar o cambiar el modelo propuesto, si bien es un
modelo mds ajustado que los anteriores (cf. Kraemer et
al. 1995 y bibliografia citada alli).

Las rocas estudiadas en este trabajo, que habrian
alcanzado condiciones de la facies de granulitas,
formarian parte de la llamada zona ‘interna’ del
modelo propuesto. Esta parte de la corteza engrosada
durante dicho evento de tipo colisional, es consistente
con la secuencia de estructuras y caracteristicas
petrolégicas reconocidas en la zona de sierra Blanca.
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Conclusiones

Los mérmoles y las rocas gnéisicas asociadas
habrian alcanzado las condiciones de las facies de
granulitas, tal como lo evidencian por un lado, las
paragénesis de las dos litologias principales aflorantes
v por el otro, su comparacién con datos cuantitativos y
petrogréficos de zonas cercanas.

La generacién de la foliacién S; se produjo bajo
condiciones de fuerte deformacién no coaxial durante
el pico metamérfico M2.

La estructura més conspicua, dominante a escala
1:25000 y denominada agui ‘estructura mayor’, es
reconocible desde la escala macroscipica a la
mesoscipica como un pliegue ¥ no come un homeoclinal.
Este pliegue es un sinforme isoclinal voleado, con plano
axial 8; en la zona de flancos buzante hacia el este (N
336200 E)} v eje general con direccidn e inmersidn
hacia el sudeste (N 134%24°). Este sinforme se
encuentra asociado a juegos de antiformales-
sinformales cuyos gjes se van horizontalizando hacia el
este, donde los afloramientos quedan cubiertos por los
sedimentos del valle de La Cruz,

El acontecimiento térmico principal M2 fue previo a
la intensa deformacién gque produjo los grandes
pliegues; esta deformacidn se llevé a cabo en
condiciones de alta ductilidad con fuerte temperatura,
va que no hay generacién de foliaciones fisicas de plano
axial 5.

Las rocas estudiadas en este trabajo, que habrian
aleanzado condiciones de la facies de granulitas,
formarian parte de la zona ‘interna’ de un ordgeno
colisional de probable edad precdmbrica tardia. Esta
parte de la corteza, engrosada durante dicho evento
colisional, es consistente con la secuencia de
estructuras y caracteristicas petrolégicas reconocidas
en el drea de la sierra Blanca.
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Génesis de pavimentos de desierto en el ambiente
pedemontano del Bajo de la Suerte, noreste del
Chubut extraandino

Pablo José BOUZA v Héctor Francisco DEL VALLE

Consejo Nacional de Investigaciones Cientificas y Técnicas, Centro Nacional Patagénico,
Boulevard Brown s/n, 9120 Puerto Madryn, Chubut

ABSTRACT. Genesis of desert pavements in o piedmont environment of Bajo de la Suerte, northeastern Chubut The
objectives of this study were to determine the factors and processes of desert pavement formation in relation to superficial
a0il properties and morphological features, The study site is located in a shrubby steppe of northeastern Chubut, where
the microtopography consists of mounds beneath shrub clumps, and areas of desert pavements. Surface layers werse
classified in six superficial soil condition classes in relation to morphological features. The first four classes represent a
degradational sequence from better edaphic conditions to desert pavement development. Classes 5 and 6 are forms of
accumulation and erosion respectively, produced by rill erosion. The main processes responsible for desert pavement
formation are considered to be a combination of: 1) hydric erosion of fine particles by detriment of soil stability, 2) upward
migration of coarse particles by alternate shrinking and swelling, freezing and thawing of water, and by uplift of coarse
particles from surface as eolian fines are accumulated in shrinkage cracks, and 3) concentration of coarse particles by
sheetflow. The higher exchangeable sodium percentage (=10 %) and raindrop impact are causes of a loas of soil stability.
The desert pavements studied are considered of mixed type: autochthonous pavements are related to the scil properties
and are developed by hydric erosion of the fine particles and upward migration of coarse particles, whereas the

allochthonous pavements are formed by importation of coarse particles from elsewhere by sheetflow.

Introduccidn

Los pavimentos de desierto son rasgos superficiales
comunes en los desiertos cdlidos del mundo, Se definen
como superficies con escasa vegetacion, cubiertas por
gravas, las cuales pueden estar asentadas o inmersas
en la matriz fina del suelo que subyace (Cooke 1970).
Estas superficies pedregosas reciben diversos nombres
locales como ser: gibber plains o stony mantles en
Australia; hammada, reg v serir en el norte ¥ centro
este de Africa; gobi o sal en Asia Central y “pavimento
del desierto” o “pavimento pedregoso” en los Estados
Unidos de Norteamérica.

La mayoria de los pavimentos de desierto se
desarrollan sobre superficies casi planas o con
pendientes muy suaves como ambientes pedemontanos
¥ terrazas fluviales, en cuyos depdsitos coexisten
granulometrias de distinto tamafnio (Cooke v Warren
1973). En otros casos se desarrollan sobre
afloramientos rocosos meteorizados (Sharon 1962;
McFadden et al. 1987).

Para el estudio de la evaluacién de la desertizacién,
los pavimentos de desierto constituyen uno de los
indicadores morfolégicos més dtiles para la
identificacidon de dreas degradadas (FAO 1984).
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En la Patagonia extrandina la formacién de
pavimentos de desierto estd fuertemente influenciada
por la resistencia del suelo ante la agresividad
climética (Castro 1983; Videla y Rostagno 1993;
Coronato y del Valle 1993). Por otro lado la eliminacion
de la cubierta wvegetal por accién antrdpica,
principalmente por sobrepastoreo, constituye un factor
desencadenante de la degradacidn de suelos y de la
formacién de pavimentos de desierto por erosidn edlica
e hidrica (Soriano y Movia 1986; del Valle et al. 1995).

El objetive de este trabajo es determinar -en un
ambiente de llanura aluvial de pie de monte del
noreste del Chubut- los procesos v los factores de
formacién de pavimentos de desierto en base a la
caracterizacién de las propiedades del suelo superficial
y @ sus rasgos morfoldgicos.

Area de estudio

El drea de estudio se encuentra en la Depresidn
Central definida por Page (1987) en la Hoja Geolégica
43 g “Bajo de la Tierra Colorada”. Localmente la
comarea se denomina El Bajo de la Suerte (42°42'S v
66° 10° O) ubicada a 90 km al oeste de la ciudad de
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Puerto Madryn, provincia del Chubut (Fig. 1a v b). La
unidad geomorfolégica sobre la cual se desarrolld el
presente  estudio, corresponde a un sector
representativo de la parte distal de la llanura aluvial
de pie de monte (*bajada™), proveniente de las
serranias ubicadas al norte del drea de estudio, En este
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sector los suelos comprenden un complejo de
Natrargides tipicos y Haplargides tipicos y arénicos,
que alternan en algunoe sectores con Torriortentes
tipicos. Debide a la dindmica superficial los suelos
pueden encontrarse exhumados o enterrados (Stnico et
al. 1993, 1996). La secuencia de horizontes que

66° [ (=
| I |
42* ﬁ ] L 43
CHUBUT
Area de
| estudio
M
430 L 430
00
Mar Argentine
a. - & 50km |
b ¥ -
66° 650 640

| Sedimentos de bajos
v Ingunas (Holszenal

Depasitas pedemantanos
actuales (Holeceno).

Depasitos pedemontanos

. maodernos (Plelstacena).

Grupo Chubut
(Cretacien inl.)

Farmaciin Marifil
{Tridsico sup. - Jurdsico medio).

—— Camina principal.

""" Camine secundarie.

-

Figura 1: a y b, Ubicacién del drea de estudio ¥ ¢, bosquejo geoligice adaptado de Page (1987),
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comprenden los dos primeros mencionados (del Subérden
Argides) puede ser A, Av/2Btl3BC/4Cn/5Cn/6Cn y
C/2Btb/2Btkb/3Btkbl/3Btkb2/4Chy/5Cky
respectivamente.

El material parental de estos suelos incluye las
acumulaciones cldsticas provenientes de la destruccidn
de las vulcanitas dcidas de la Formacion Marifil de
edad Tridsico tardio- Jurdsico medio (Page 1987) v de
las sedimentitas continentales del Grupe Chubut
(Cretdcico) que afloran en las inmediaciones del drea
de estudio. La Figura lc representa un bosguejo,
adaptado de Page (1987), de la geologia local.

La vegetacion corresponde a una estepa arbustiva
herbacea que cubre entre el 20 v el 60 % de la
superficie. El patrin de distribucién de la vegetacidn
estd remarcado por el microrelieve, constituido por
monticulos de suelo asociados a la vegetacidn
arbustiva, que alternan con dreas de suelo con escasa
vegetacidn (entremonticulo). Donde la vegetacidn es
practicamente nula, se desarrollan pavimentos de
desierto asociados a horizontes vesiculares (Av). Estos
horizontes Av son capas superficiales de no més de 2,5
cm de espesor con una porosidad vesicular dominante
y una textura més rica en limos y arcillas que el
material parental del suelo que subyace. La esfericidad
de las vesiculas se debe al entrampamiento del aire del
suelo que se expande cuando la temperatura aumenta
rdpidamente luego de una precipitacién (Bouza et al.
1993).

El clima en la zona es templado 4drido. La
precipitacién media anual estimada es de 149 mm y la
temperatura media anual es de 12,8° C, siendo la del
mes de enero de 20,3 * C y la del mes de julio de 5,2° C
({De Fina et al. 1968). Durante los afios 1993-1994 en el
establecimiento Sarasa, ubicado a 45 km al este del
drea de estudio, se registraron las temperaturas
extremas del suelo en distintos sectores del
microrelieve v a distintas profundidades (Coronato
1994). Los resultados obtenidos mostraron que hubo 49
dias con temperaturas negativas (hasta -12 ® C). En el
suelo desnudo, a 3 cm de profundidad, se registraron
31 ciclos diarios de congelamiento-descongelamiento.
Cabe aclarar que, si bien no se cuentan con registros
climéticos en el drea de estudio, se estima que debido a
una mayor continentalidad, la temperatura en el suelo
es aiin més baja que la obtenida en el establecimiento
Sarasa (Coronato 1994).

Los suelos en el drea de estudio, como los de la mayor
parte de la Patagonia drida y semidrida, son utilizados
para el pastoreo ovino.

Métodos
Estudio de campo y determinaciones analiticas

El concepto de condicién superficial en pastizales
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naturales es usado para expresar los cambios en la
composicién botdnica, en la productividad v en la
estabilidad de la superficie del suelo que ocurre cuando
el mismo es sometido al pastoreo intenso (Wilson y
Tupper 1982). Sin embargo, en los pastizales de
regiones dridas, debido a que estdn sujetos a
importantes periodos de sequia, la evaluacién de la
cantidad y tipo de la vegetacion no siempre pueden ser
usadas para determinar las condiciones superficiales,
siendo necesario para ello basar dicho estudio en las
caracteristicas del suelo (Smith 1979). Greene y
Tongway (1989), desarrollaron un método para evaluar
las condiciones de un pastizal natural del sureste de
Australia, considerando sélo las propiedades del suelo.
Estos autores utilizaron atributos morfolégicos
facilmente reconocibles en el campo, establececiendo
en funcién de la microtopografia, cuatro clases
pricipales de estabilidad eddfica, desde suelo no
erodado, muy estable ¥y con buen desarrollo de capas
criptdgamas (clase 1), hasta suelo muy inestable,
encostrado v con evidencias de erosidn (clase 4). En
forma similar Eckert et al. (1986) en el oeste de los
Estados Unidos definieron también cuatro tipos
morfoldgicos de superficie edéfica en relacién con la
posicién microtopogrdfica v asociadas a diferentes
condiciones del pastizal. Los cuatro tipos morfoldgicos
definidos por estos autores son denominados, desde los
sectores mds elevados del microrelieve: 1) coppice,
corresponde a las dreas mds elevadas del microrelieve,
presenta forma semicdnica y estd asociada con la
vegetacidn; 2) coppice bench, es el drea préxima a la
anterior, de pendiente suave a plana; 3) intercoppice
microplain, es el sector préximo al anterior, presenta
también una pendiente casi plana pero mds deprimida
y 4) playette es el drea mds deprimida del microrelieve
y puede estar rodeada por los tipos morfolégicos
mencionados. Los tipos 3 v 4 representan las dreas de
mayor degradacién, con desarrollo de horizontes
vesiculares (Av).

En forma similar, para la caracterizacidn del
microrelieve en el drea de estudio en relacién con la
dindmica superficial, se establecié arbitrariamente
una clasificacién morfolégica de condiciones super-
ficiales basada en atributos superficiales fécilmente
reconocibles en el campo, Los atributos superficiales
que se tuvieron en cuenta son algunos de los
indicadores morfolégicos adoptados por la FAO (1984)
para la evaluacién de la degradacién del suelo. Dichos
indicadores morfoldgicos comprenden agquellos
relacionados con la degradacién de la cubierta vegetal
(cobertura de plantas perennes y de especies
forrajeras), por la erosién hidrica (tipo de erosién,
presencia de rills, cobertura de pavimentos de desierto,
descalce de plantas, gravas en pedestal, etc.) y con la
degradacidn fisica (encostramiento, compactacién y
pérdida de estabilidad estructural).

En aquellos sectores més representativos, y para las
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clases entre 1 y 4 de condiciones superficiales, se
extrajeron muestras de suelo a profundidades de 0-1,
1-4, v 4-10 cm de acuerdo con las recomendaciones de
Greene ¥y Tongway (1989). Las clases 5 y 6 no fueron
muestreadas para sus determinaciones analiticas
debido a su baja representatividad y a sus carac-
teristicas episodicas.

Las determinaciones fisicas y quimicas del suelo
superficial (fraccidn <2 mm) se efectuaron de acuerdo
con las normas establecidas por Black et al. (1965),
Richards (1973) y Page et al. (1982). Las deter-
minaciones de estabilidad de agregados humedos
(EAH) y secos (EAS) fueron realizadas segun los
métodos de Kemper (1965) vy Toogood (1978) respec-
tivamente. Dichas determinaciones estdn expresadas
por el porciento de agregados >2 mm retenidos después
de cada tratamiento. La distribucién de tamano de
granos de las subfracciones arena se realizd de acuerdo
con la escala phi en valores enteros. Para el andlisis
mineralogico a grano suelto, la separacidn
densimétrica de minerales livianos y pesados se
efectud con bromoformo.

Resultados vy discusion

Clases de condiciones superficiales y variables que
controlan la degradacion del suelo superficial

Se definieron morfolégicamente al menos seis clases
de condiciones superficiales (Tabla 1). Las cuatro
primeras, definidas en el sistema monticulo-
entremonticulo, representan junto con sus propiedades
fisicas y quimicas, una secuencia espacial de deterioro,
desde superficies con suelo intacto, denominadas de
clase 1 (monticulo), pasando por estados intermedios,
hasta superficies con extrema degradacidn o de clase 4
ientremonticulo). Similares tendencias fueron
encontradas por Greene y Tongway (1989) en
pastizales naturales del sureste de Australia. Las
clases 5 y 6, ambas de ocurrencia efimera, estdn
asociadas a pequefios rills sinuosos. La clase 5
comprende las formas de acumulacién arencsa y la
clase 6 las formas de erosidn. Estas dos dltimas clases,
gi bien corresponden a evidencias de degradacidn del
suelo por erosidn hidrica (FAO 1984), constituyen uno
de los rasgos morfolégicos tipicos de los abanicos
aluviales de las regiones dridas (Cooke y Warren 1973).
La sinuosidad que presentan dichos rills estd
determinada por la muy baja pendiente y resaltada por
las caracteristicas del microrelieve, donde las dreas
positivas dadas por los monticulos, ofrecen un
obstédculo v por lo tanto el desvio de los cursos de agua.

Sdlo con fines descriptivos, la Figura 2 a-c muestra a
través de transectas el patrdn de la distribucién en
planta de las clases de condiciones superficiales,
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causada por la dindmica superficial en un sector
representativo de la llanura aluvial de pie de monte
(Bouza 1995). Para una mayor representacién de la
variabilidad espacial, las transectas fueron trazadas
en distintas direcciones con respecto a la pendiente
local.

La Tabla 2 muestra los valores medios -sobre la base
de 30 muestras- de las propiedades fisicas ¥ quimicas
de las clases 1 a 4 de condiciones superficiales.

Los valores de pH no varian significativamente entre
clases ¥y en profundidad, considerdndose como
moderadamente alcalinos, excepto en la clase 2 de 1-4
cm gue es ligeramente alcalino.

La distribucién de tamafo de particulas y granos
muestra un predominio de la fraccién arena. Su
contenido disminuye hacia la clase 4 a expensas de un
aumento de las fracciones limo-arcillosas. El aumento
de la fraccién arcilla hacia las clases mds deterioradas
se correlaciona con el balance positive de las sales
solubles (especialmente sodio y cloruros), de la
conductividad eléctrica (CE), del porcentaje de sodio
intercambiable (PSI) y de la capacidad de intercambio
catiénico (CIC).

La tasa de infiltracién (Tabla 1) disminuye hacia la
clase 4 debido al progresivo incremento de las
fracciones limo-arcillosas tanto en sentido lateral como
en profundidad.

La estabilidad de los agregados secos (EAS) es una
medida comparable con la resistencia del suelo ante el
efecto abrasivo del viento. Los valores mds altos de
esta propiedad se encuentran en la clase 4 (horizonte
Av), como en el resto de las clases a la profundidad de
4-10 em. El aumento de la EAS se relaciona con las
mds altas concentraciones de arcillas debido a que
éstas actian como cementante de los granos
esqueléticos del suelo. Esto es comparable con las
determinaciones de Chepil (1855) y Skidmore y Layton
(1992) en suelos con un amplio rango de texturas.
Estos autores encontraron, mediante ensayos en
tineles de viento, que los agregados ¥ costras con un
porcentaje entre 20 a 35 % de arcilla resisten méds a la
deflacién que en suelos de textura mds arenosa. La
resistencia mecdnica a la deflacién del horizonte Av
estd favorecida ademds por el efecto cementante de las
sales solubles como las de sodio ¥ clorures.

La estabilidad de los agregados himedos (EAH), fue
mas alta en los suelos de la clase 1 y en general a la
profundidad de 0-1 c¢m de todas las clases. Su
correlacién con los niveles més altos de carbono
organico corrobora la importancia de éste para mejorar
la estabilidad estructural (Singer 1991). Por otro lado
la presencia de capas criptégamas (musgos) que rodean
a los monticulos (clase 1), sugieren cierta estabilidad
de la superficie eddfica. Miicher ef al. (1988)
observaron, en pastizales naturales del sureste de
Australia, que la accién estabilizadora de las capas
criptégamas, se manifiesta en la retencién de precipi-
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Tabla 1: Caracteristicas morfoldgicas de las clases de condiciones superficiales.

Clases

Atributos morfolégicos

1

Cobertura: 30 %. Monticulo de suelo intacto, de 4 a 20 cm de espesor. Color: castafio a castafio
pélido (10 YR 5/3; 6/3). Textura: arenosa de consistencia suelta. Estructura: masiva. Vegetacion:
arbusliva (Afriplex lampa, Chugquiraga avellanedae, Larrea divaricata, Lycium ameghinoi, Prosopis alpa-
faco y P. denudans)- herbacea (stipa speciosa, Schisnus barbafus, Erodium cicutarium y Plantago pa-
fagonica) muy abundante. Tasa de infiltracién: 17,44 cm/hr. Signos de degradacién: no presenta,
en ocasiones se observan descalces de arbustos por escurrimiento superficial. Clasificacién micro-
morfolégica: capas masivas de grano suelto (Bouza, 1995). Limite: abrupto y ondulado, subyace un
pavimento de desierto con un Av asociado y debajo de éstos aparece el horizonte 2Bt.

Cobertura: 33 %. Se encuentra limitando con la clases 1. Color: castafio palido (10 YR 6/3). Textura:
arenosa de consistencia blanda. Estructura: laminar gruesa débil. Vegetacién: herbacea y capas
criptbgamas. Tasa de infiltracién: 2,25 cm/hr. Signos de degradacién: erosion hidrica por salpicado
(marcas de impactos de gotas de lluvia y capas criptégamas en pedestal), encostramiento superficial
débil y escasa pedregosidad. Clasificacion micromorfolégica: costras sedimentarias (Bouza, 1995).
Limite: abrupto y ondulado, subyace el Av y el 2Bt.

Cobertura: 7 %. Areas de suelo con escasa vegetacién, aparece un incipiente horizonte Av. Color:
gris claro a castafio pélido (10 YR 7/2, 5/3 y 6/3). Textura: franca arenosa, de consistencia friable.
Estructura: laminar gruesa débil a moderada. Vegetacion: escasas herbaceas (anuales como la
Flantago patagonica y Erodium cicutarium) y subarbustivas (Nasauwvia ulicina y Acantholippia seriphioi-
des). Tasa de infiltracion: 1,20 cm/hr. Signos de degradacion: a) erosion hidrica: descalces de su-
barbustos y pedregosidad; b) degradacidn fisica: costras estructurales y por decantacidn y desagrega-
cidn por congelamiento. La densidad de gravas del pavimento varia entre 30 y 50 %. Clasificacion
micromorfolégica: costras estructurales vesiculares (horizonte Av) (Bouza, 1995). Limite: abrupto y
ondulado, subyace el horizonte 2Bt,

Cobertura: 23 %. Areas de suelo desnudo con pavimentos de desierto y horizontes Av muy desarro-
llados (de 2,5 cm de espesor medio). Color: gris claro a castaio palido (10 YR 7/2, 5/3 y 6/3), Textura:
franca de consistencia dura. Estructura: laminar gruesa moderada a fuertie. Vegetacion: muy escasa
a nula representada en algunos pocos sectores por gedfitas (Hoffmanseggia sp.). Tasa de infiltracion:
entre 1,04 a 0,01 cm/hr. Signos de degradacion: a) erosion hidrica; pavimenios de desierto; b) de-
gradacidn fisica: costras estructurales y por decantacion; desagregacion y depresiones alrededor de
gravas por congelamiento. Las evidencias del congelamiento estan dadas por la presencia de cristales
de hielo debajo de las gravas de la parte superior del 2Bt y en el limite de éste con el Av. Las particu-
las gruesas de los pavimenios de desierto se componen aproximadamente de 20 % de granulos (2-4
mmj}, 30 % de guija (4-8 mm) y 50 % de guijarro (16 a 64 mm), dominando las fracciones entre 8 a 32
mm. La densidad de pariiculas gruesas de los pavimentos varia entre 20 y 90 %, enconirandose la
mayaria de ellas inmersas parcialmente en la matriz fina del Av. La extension de los pavimentos de
desierto varia desde algunos pocos metros cuadrados hasta los 1000 m’. Los de mayor extension
(peladales) presentan ademas particulas gruesas de mas de 15 cm asentadas libremente sobre la su-
perficie. Las particulas gruesas se componen de fragmentos de ignimbritas de composicidn riolitica y
en menor cantidad se presentan fragmentos de silice y fluorita, restos de troncos silicificados no de-
terminados y muy escasos artefactos como lascas y ndcleos realizados en material siliceo y volcanico
de textura afanitica. Clasificacion micromorfoldgica: cosiras estructurales vesiculares (Av) (Bouza,
1995). Limite: abrupto y ondulado, subyace el horizonte 2Bt.

Cobertura: 1 %. Asociada a pequeiios cursos efimeros. Se compone de formas de acumulacion are-
nosa, como barras en punta y longitudinales, depdsitos de crevasse y por avulcion. Color: castaio
pélido (10 YR 6/3). Textura: arenosa. Vegetacion: nula, en ocasiones pueden ser repobladas por her-
béceas. Signos de degradacion: constituye una evidencia de erosion hidrica por escurrimiento su-
perficial encauzado. En general estos cuerpos arenosos sepultan las clases 2, 3 y 4.

Cobertura: 6 %. Comprenden los surcos gravosos, similares a pequefios depdsitos de “lag”, que se
asocian con la clase 5. En ocasiones los surcos se recuestan sobre los monticulos de la clase 1. Color:
presenta tonalidades rojizas tipicas de los fragmentos de rocas de composicién riolitica. Textura: gra-
vosa de consistencia suelta. Signos de degradacion: esta clase constituye una evidencia de erosion
hidrica por flujo encauzado, se observan descalces de arbustos y subarbustos.
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taciones tenues (<5 mm) ¥ en la proteccidon del suelo
ante las lluvias mds fuertes. La EAH de 0-1 cm, se
relaciona ademds por el mavor contenido de carbonato
equivalente que actia como cementante insoluble de
los granos esqueléticos del suelo.

Después de un rdpide humedecimiento por
inmersion, la EAH fue drdsticamente reducida, en la
clase 4 v en las clases 2 v 3 entre 1 a 10 em. Esta

TRANSECTA A
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disminucidn se debe al incremento de la presidn de aire
por entrampamiento del mismo dentro de los poros de
los agregados (Kemper et al. 1985). Cuando la presién
es superior a la cohesidn entre las particulas, los poros
estallan v los agregados se destruyen con la posterior
dispersion de los coloides. Como consecuencia de ello se
produce el colapse de la estructura y en el caso de la
clase 4, se forma un horizonte Av.

TRANSECTA B
5] 4

N

TRANSECTA C

7 .

CLASE 1 CLASE 4

CLASE2 | CLASEB

N

CLASE3 | |CLASES

Figura 2: Patron de distribucién de las clases de condiciones superficiales; transectas: a, en la misma direccién que la pendiente local; b,
tranversal a la pendiente y ¢, oblicua a la pendiente (tomado de Bouza 1995).



Génesis de pavimentos en el noreste del Chubut extraandino 163
Tabla 2: Propiedades fisicas y quimicas de las clases de condiciones superficiales.

Prof. (cm) — 0-1 14 4-10

Clases — 1 2 3 4 1 2 3 4 1 2 3 4
Arena (%) 8360 B593 8123 54,75| 87,72 71,09 5458 3775| 70,13 51,81 50864 4270
Limo (%) 903 969 11,97 20,55| 581 1488 2025 23,05 15,77 2795 2230 21,50
Arcilla (%) 730 438 680 3165 646 1393 2518 23920| 1410 2027 2707 3575
EAS (%) 7846 8039 8784 9081| 7270 9640 9536 89,02| 90,33 93,01 80,00 9243
EAH (%) 20,30 733 314 188| 565 062 038 o086 816 113 081 218
pH (1:1) B19 793 801 797 809 7T7EB5 807 784 815 BD0DB 814 783
CE (dS/m™) 09 052 049 242| 057 041 048 485| 063 144 122 1248
Sales solubles

(cmol/kg):

ca® oo o041 001 002 O0O4 001 001 005 001 003 001 045
Mg* 005 o001 001 003 002 o001 OO0 024, 001 O0O1 003 0,03
Na* 044 035 033 164 026 026 028 354 036 O0B7 097 1092
K* oo08 o002 o001 002, 006 001 002 002, 002 001 001 0,02
P51 (%) 493 1063 949 2209| 568 V.54 748 21.83| 9,78 1457 1442 4074
Carbonatos (%) | 26,50 27,53 2300 2220| 1830 1990 1845 990 1947 20,23 4050 3900
Cationes

intercambiable

s (cmol/kg):

ca® 549 217 281 388 373 363 519 575 4863 656 553 759
Mg* 209 094 199 108| 168 142 128 153 202 228 177 26865
Na’ 114 178 273 755 152 710 9865 1786| 893 1468 1554 2809
K 239 118 145 131 243 154 1985 172| 29 208 206 121
CIC (cmol/kg) 14,55 927 1048 1742|1290 1835 2342 31,05| 23,04 3361 33,39 3999
C.org. (g/kg) 1297 730 553 3631015 410 270 295 563 413 397 522
Nt (g/kg) 260 167 173 140] 185 133 133 118| 178 140 137 1,57

Esta desagregacitn de la clase 4 se favorece por la
dispersidn quimica de las arcillas debida al elevado
valor del PSI v a la baja concentracidn de electrolitos
del agua de lluvia como postulan Levy ef al. (1986). La
dispersidn de las arcillas a partir del efecto perjudicial
del sodio en la solucién del suelo, tiene como
consecuencia la reduccidn de la tasa de infiltracién
(Churchman ef al. 1993), tal como ha sido corroborado
en las clases 3 v 4. Si bien los valores criticos de PSI en
las clases 2 ¥ 3 no superan el 15 %, valor por el cual la
sodicidad es perjudicial para el desarrollo de las
plantas (Richards 1973), es suficiente para producir
dispersion de las particulas y por lo tanto erosién y
colapso de la estructura del suelo. Churchman et al.
(1993), revisando diversos trabajos sobre rangos
criticos de PSI, encontraron que los mismos pueden
variar de acuerdo con la interrelaciin de algunas
variables, por ejemplo tipo ¥ cantidad de arcilla, pH,
Mg™ intercambiable, contenidos de éxidos e hidréxidos
de hierro ¥ aluminio y materia orgdnica. Hebsur et al.
(1990), citados por Churchman ef al. (1993),
encontraron rangoes criticos de PSI entre 11,2 y 22,3 %,
argumentando por lo tanto una dificultad para
seleccionar un solo valor critico para todos los suelos.

En las clases 2 v 3 la presencia de descalces de

arbustos, subarbustos y capas criptégamas en pedestal
(Tabla 1) sugiere gque la dispersién mecdnica de las
arcillas, provocada por el impacte de la gota de lluvia
ain en suelos con bajo PSI, constituye el factor més
importante para la desagregacidn. En la superficie de
la clase 4 la dispersidn mecdnica es atenuada por la
proteccién que ofrece la elevada densidad de gravas del
pavimento de desierto

Sucesivos ciclos de congelamiento-descongelamiento
afectan también la estabilidad de los agregados
(Staricka y Benoit 1995). Durante la estacién invernal,
la presencia en la clase 4 de cristales de hielo debajo de
gravas y del horizonte Av, indica la susceptibilidad que
posee el suelo al congelamiento, especialmente cuando
éste ocurre en texturas francas (Van Vliet-Lanoi 1985),
En el drea de estudio, Bouza (1995) reprodujo en
laboratorio la formacién de una capa wesicular
{horizonte Av) obtenida por congelamiento. El colapso
estructural y posterior formacién de wvesiculas se
produce por la expulsién del aire confinado en los
agregados durante el descongelamiento. La desa-
gregacién es reforzada ademds por el levantamiento de
las particulas del suelo, incluyendo gravas (pipkrake y
frost-heaving), debido al crecimiento de agujas y lentes
de hielo.
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Caracteristicas texturales y mineraldgicas

La distribucién de tamarios de granos de la fraccidén
arena se muestran en la Figura 3, donde se observa en
general una distribucién unimodal en el intervalo 250-
125p (arena fina), seguida de la fraccidén muy fina. El
predominio de estas subfracciones, especialmente en el
drea de monticules (clase 1), sugiere condiciones
edlicas de depositacién. Esto 1ltimo se corrobora
ademds por el bajo contenide de minerales pesados
{Tabla 3) debide al equivalente hidrdaulico de su
didmetro. La actividad edlica se correlacionaria con un
importante incremento de las condiciones de aridez,
luego de un periodo de mayor humedad y de
estabilidad eddfica ocurrida en la regién durante el
Holoceno medio (Sunico ¥ del Valle 1993). Los
monticulos formados al resguardo de los arbustos, son
luego retrabajados por la dindmica hidrica y edlica
superficial,

La fraccidn liviana estd compuesta -en orden de

Clase 1

mm
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abundancia- por vidrio volcdnico, cuarzo, feldespatos
potdsicos, plagioclasa (entre oligoclasa y labradorita) y
fragmentos de wulcanitas dcidas, En general se
presentan subredondeados a subangulosos con
esfericidad media y alta.

Los vidrios volednicos, en su mayoria de composicitn
dcida, se concentran mayormente en la clase 1,
posiblemente debido a que diches granos minerales son
madg susceptibles a la deflacién por su baja densidad.
En pgeneral los vidrios 4cidos se presentan en un
amplio rango de grados de alteracién. Aquellos vidrics
dcidos limpidos o con ligera alteracidn, indican un
aporte edlico proveniente de centros efusivos
cuaternarios ¥y actuales. En cambio, los vidrios
volcdnicos dcidos fuertemente alterados (desvitri-
ficados) se relacionan con la Formacidén Marifil ¥ con el
Grupo Chubut

Los granos minerales compuestos estdn constituidos
por fragmentos de rocas volcdnicas de textura
micrograncsa compuesta por agregados de cristales

Clase 2

H 4% NS oELE s
mm

Clase 4

]

* 148 0548 Q31 01X008
mm

Bue BH em Ji-10 em

Figura 3: Distribucién de tamafio de granos de la fraccidn arena en las distintas clases de condiciones superficiales.
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Tabla 3: Distribucidén porcentual en peso de minerales livianos v
pesados (subfraccion arena fina) en las clases de condiciones
superficiales.

Clases | Prof. | Livianos | Pesados
(cm) (%) (%)

Clase1 0-1 97.68 2,32

1-4 98,67 1.33

4-10 95,01 4,99

Clase2 0-1 96,58 3,42

1-4 06,45 3,685

4-10 69,69 30,31

Clase 3| 041 85,59 4,41

1-4 93,99 6,01

4-10 96,64 3,36

Clased4 | 01 95,15 4,85

1-4 96,22 378

4-10 96,11 3,89

anhedrales y subhedrales de cuarzo, feldespato
potdsico y plagioclasa, con escasos méficos no
identificados v opacos. Se observan ademas fragmentos
de pasta felsitica, vulcanitas Adcidas porfiriticas,
ignimbritas de textura eutaxitica y fragmentos de
andesitas,

La fraccion pesada estd constituida por
ortopiroxenos (hipersterno y enstatita), clinopiroxenos
iaugita v pigeonita), anfiboles (hornblenda, tremolita-
actinolita v lamprobolita), opacos y liticos. En muy
escasa proporcidn se identificaron granate, iddingsita,
apatito, epidoto, circén y biotita.

De acuerdo con las descripeiones de Page (1987), la
asociacion mineraldgica aqui mencionada es similar a
la de las unidades geoldgicas que circundan al drea. En
su mayoria la fraccién arena provendria de las
areniscas, tobas y de la matriz arenosa de las psefitas
del Grupo Chubut, Los fragmentos de rocas volcdnicas
de la fraccién liviana, corresponderian a las
ignimbritas y riolitas de la Formacion Marifil, que se
encuentran ademds en la fraccién cldstica del Grupe
Chubut.

Los granos minerales compuestos de la fraccidn
pesada corresponden a vulcanitas de textura
glomeruloporfirica, constituida por agregados de
eristaleg subhedrales de piroxenocs, anfiboles, opacos,
cuarzo y plagioclasa. En conjunto los liticos velcdnicos
predominan en las clases 1 v 2 texturalmente mds
arenosas. De acuerdo con los rasgos texturales y
composicionales estos fragmentos de wuleanitas
posiblemente provengan en parte de dos afloramientos
de rocas basicas vy mesosiliceas pre-Formacién Marifil
(Page 1987) ubicados al sureste del drea de estudio. El
transporte de estos liticos podria relacionarse mds a la
accion edlica teniende en cuenta, no solo su mayor
participacion en la clase 1 (monticulos de origen
edlico), sino también la distancia de estos
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afloramientos ¥ su ubicacién con respecto al drea de
estudio en la direccién de los vientos predominantes,

Los granos de arena, ademés de haber formado los
monticulos de la clase 1, habrian sido depositados en
parte, junto con los limos vy las arcillas, sobre el
pavimento de desierto. Esto es debido a la reduccidn de
la velocidad del viento cerca de la superficie, que es
favorecida por su rugosidad. Como fuera corroborado
por Bouza (1995) mediante el andlisis
micromorfolégico, las arenas finas depositadas en
superficie, rellenan las grietas de desecacién y los
espacios entre las gravas del pavimento de desierto.
Dichos clastos son luego incorporados a la matriz del
suelo por procesos de contraccidn y expansion,

Los signos de erosién hidrica en las dreas periféricas
a los monticulos, indica ademds el retransporte del
material edlico hacia las dreas mds degradadas (clase
4). Similares observaciones sobre el aporte netamente
edlico de los materiales que componen los horizontes Av
fueron realizadas por McFadden ef al. (1987) en suelos
dridos del Desierto de Mojave. Por otra parte la
similitud en el color que presenta el material de los
monticulos v el de los horizontes Av, evidencia un
origen comin de la mayor parte de los materiales que
compone la superficie del suelo,

Pavimentos de desierto - procesos de concentracidon de
gravas

De acuerdo con las propiedades morfoldgicas,
quimicas, fisicas y mineralégicas del suelo superficial,
los procesos propuestos de concentracion de gravas que
componen los pavimentos de desierto en el drea de
estudio son: 1) eliminacién de particulas y granos por
escurrimiento  superficial; 2) concentracién y
redistribucidn de gravas por flujos mantiformes; 3)
migracién de gravas hacia la superficie por sucesivos
ciclos de humedecimiento v desecacidn; 4) migracidon de
gravas hacia la superficie por crecimiento de agujas de
hielo debajo de las gravas en el material parental del
suelo superficial ¥ 5) elevacion de gravas hacia la
superficie por acrecién vertical de material de origen
edlico entrampado en las irregularidades del terreno,
Dadas las propiedades eddficas expuestas, como asi
también las caracteristicas climdticas de la zona, los
dos primeros mecanismos mencionados son los més
importantes. Para el resto de los procesos sdlo se
cuenta con registros morfoldgicos que evidencian cierta
participacién en dicha concentracidén de gravas.

1) Concentracidn de gravas por eliminacidn de
particulas y granoes. La erosién hidrica juega un papel
importante en la concentracidn de fragmentos gruesos
a expensas de la eliminacién de particulas y granos del
suelo y de los pequefios depdsitos de lag gravels (clase
6). La baja estabilidad al agua de los agregados,
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especialmente los del horizonte Av, indica la
disponibilidad de particulas finas para ser luego
eliminadas por el escurrimiento superficial, reforzado
éste por la baja tasa de infiltracién. Como fuera
mencionadoe anteriormente, la desagregacién del suelo
superficial por sucesivos ciclos de congelamiento-
descongelamiento, constituye otro factor a través del
cual las particulas ¥ los granos estdn disponibles para
ser remaovilizadas por la accién hidrica. Si bien después
del descongelamiento dicha desagregacidn es evidente
{Bouza 1995), la misma seria poco significativa dado el
restringido nimero de congelamientos diarios ocurri-
dos durante los meses de invierno.

2) Concentracidn de gravas por flujo mantiforme. En
los pavimentos de mayor extensidn, la concentracion
de gravas gruesas, asentadas libremente sobre el
horizonte Av, se relaciona con la redistribucidn por flujo
mantiforme de los depdsitos de lag gravels y de las
facies mdas gruesas que componen los materiales
parentales. En forma similar, Williams v Zimbelman
(1994) observaron este proceso como uno de los
mecanismos de formacidn de pavimentos de desierto en
Mojave. Estos autores sugieren que con precipitaciones
estivales médximas mensuales entre aproximadamente
35 v 55 mm, pueden generar una corriente capaz de
ejercer la suficiente presién sobre una grava para
causar rolide y por lo tanto producir pequefios
movimientos para formar un concentrado. En este
sentido, algunos datos de precipitaciones estivales
maximas obtenidos en localidades priximas a la de
estudio, dieron valores similares e incluso superiores a
los del Desierto de Mojave (CENFAT-Direccidn de
Recursos Hidricos de la provincia del Chubut 1980; del
Valle 1985; Coronato v del Valle 1993).

3) Migracion de gravas por humedecimiento y
desecacion. En el drea de estudio, Bouza (1995) observd
que el proceso de expansidn-contraccidn por humedeci-
miento y desecacién se evidencia por la presencia de
grietas de dezecacidon vy de frecuentes recubrimientos
arcillosos de tensién o slikenside. Como fuera
mencionado anteriormente las grietas de desecacién
presentes en el pavimento de desierto se encuentran
rellenas con material de lavado y/o edlico debajo de
gravas. Esto daltimo, constituye rasgos similares a los
descriptos por Springer (1958), quien propuso que la
migracion de gravas hacia la superficie se debe a
sucesivos ciclos de humedecimiento-desecacidn,

4) Migracién de gravas por crecimiento de agujas de
hielo (pipkrake growth). La presencia de cristales de
hielo debajo de las gravas en el limite superior del
horizonte 2Bt, sugiere un desplazamiento vertical de
dichas gravas hacia la superficie. Si bien el colapso de
los cristales de hielo durante el descongelamiento
produce el aparente hundimiento de las gravas éstas
no vuelven a su posicién original y el movimiento neto
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es siempre hacia arriba. La Figura 4 muestra
depresiones en la matriz del suelo alrededor de las
gravas durante el descongelamiento. De acuerdo con
Van Vliet-Lanoé& (1985), la presencia de este tipo de
rasgo evidencia que las gravas fueron extruidas hacia
la superficie del suelo deforméndolo pldsticamente
durante el congelamiento. Con el mismo criterio con
que se estimd una desagregacién por congelamiento-
descongelamiente, la migracién de gravas por este
mecanismo resulta también poco significativo.

5) Elevacién de gravas hacia la superficie por
acrecién vertical. Las caracteristicas texturales y
mineraldgicas mencionadas anteriormente, sugieren
que los materiales que componen los horizontes Av
pueden ser de origen edlico y redistribuidos
lateralmente por el escurrimiento superficial. El
material entrampado en las grietas de desecacién es
incorporado en la masa del suelo por sucesivos ciclos de
expansidn-contraccidn (Bouza 1995). Se produciria
entonces una acrecidn vertical debido al material
introducido, manteniendo a las gravas en superficie.
Este proceso es similar al modele de manto acrecional
propuesto por McFadden et al. (1987) para la
formacién de pavimentos de desierto y horizontes Av en
el Desierto de Mojave.

En base a los procesos de concentracitn de particulas
gruesas v siguiendo los criterios de Cooke y Warren
(1973), los pavimentos de desierto del Bajo de la Suerte
gon clasificados bajo dos aspectos de acuerdo con el
drea de aporte de los fragmentos gruesos. La concen-
tracidn de gravas dada en el lugar por procesos de
eliminacién de particulas finas y en menor medida por
los de migracién de gravas hacia la superficie, generan
pavimentos de tipo autdctono. Por otro lado, un
cardcter aldctono estd determinade por la concen-
tracidn de gravas ocasionada por flujos mantiformes.

Figura 4: Clase 4 de condicién superficial; D: depresiones
alrededor de gravas del pavimento de desierto observadas luego
del descongelamiento, indicando la extrusién de dichas gravas
hacia la superficie por congelamiento (pipkrake growth).
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Conelusiones

En el drea de estudio los pastizales naturales
presentan al menos cuatro clases de condiciones
superficiales que responden a diferencias en sus
propiedades fisicas, quimicas y morfoldgicas que
-dependiendo de sus valores criticos- pueden ser
usadas como criterios de evaluacidn de Adreas
degradadas. :

Para el estudio de formacién de pavimentos de
desierto es importante una caracterizacion de las
propiedades del suelo superficial debide a que
controlan los procesos de degradacidén ante los agentes
climéticos,

Se propone clasificar a los pavimentos de desierto del
Bajo de la Suerte como de tipo mixto, debido a que
presentan caracteristicas autdctonas y aldctonas.

En los pavimentos de desierto autéctonos, las gravas
ge encuentran parcialmente inmersas en la matriz del
horizonte Av. Los pavimentos de desierto de tipo
altctono, estdn representados por aquellas dreas de
mayor extension, donde las gravas son més gruesas y
se encuentran asentadas libremente sobre la superficie
del suelo. La concentracién y redistribucidén de dichas
gravas gruesas se deben a flujos mantiformes produ-
cidos durante lluvias torrenciales.

Los procesos de concentracidn de gravas que generan
los pavimemtos de desierto autdctonos estdn
relacionados con las propiedades fisicas y quimicas del
suelo superficial, debida fundamentalmente a la
eliminacidn de particulas y granos por la accidn
hidrica. Este proceso se manifiesta por la baja
estabilidad de agregados al agua. Dicha desagregacidn
ge produce por: a) dispersién quimica de las arcillas
debida al elevado valor de PSI, el cual a partir de la
clases 2 de condicién superficial, puede tomar valores
criticos del orden del 10 % v b) dispersién mecdnica de
las particulas debida al impacto de las precipitaciones
sobre el suelo desnudo sin proteccién de las gravas del
pavimento de desierto, hecho que se evidencia en las
clases 2 y 3 por la presencia de descalces de arbustos y
subarbustos y capas criptégamas en pedestal.

No se descarta un aporte local de gravas por
migracion de las mismas hacia la superficie. De
acuerdo con los registros morfolégicos observados,
éstos sugieren que los mecanismos de ascenso de
gravas estin determinades por: a) humedecimiento-
desecacion; b) crecimiento de agujas de hielo v c)
acrecion vertical dada por el aporte de material edlico
e hidrico entrampado en grietas de desecacién
(contraceitén) v posteriormente asimilado en la matriz
del suelo por la subsecuente humectacion (expansidn),
La efectividad de estos altimos procesos no fue
evaluada, constituyendo nuevas metas para estudios
posteriores, como asi también la cuantificacién de.la
desagregacién del suelo por sucesivos ciclos de
congelamiento-descongelamiento.
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La eliminacién de particulas y granos por la accidn
eflica es minimizada por la resistencia mecdnica que
ofrece el horizonte Av ante el efecto abrasivo del viento.
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ABSTRACT. Gealagy of the Mesozoic of Bahia Ensenada, Tierra del Fuego. The small area surrounding Bahia Ensenada is
critical for the geological and structural understanding of the Andes Fueguinos. The accompanying 1:20,000 map shows
the following units. 1.- Strongly cleaved, polyphase deformed fine-grained quartz-sericite-garnet- schists that could be part
of the basement or of the Lemaire (Tobifera) Formation. 2.- Quartz porphyries associated with acidie breccias and tafls;
tuffaceous turbidites; cherts; slates; and tuffaceous schists. Similar facies associations are typical for the Tobifera
Formation in the adjacent Chilean area. Bedding is only preserved in the coarser rocks and a careful survey demonstrates
that the beds are folded in overturned, E-SE plunging folds. 3.- Rhythmically interbedded black slates; silty sandstones;
limestones; and light-coloured tuffaceous rocks. The succession, assigned to the Yahgan Formation, iz folded in
asymmetrical, north vergent folds with well developed axial plane cleavage. 4.- Masaive to schistose subvolcanic and
voleanic rocks similar to basaltic spilites. The original assemblage of plagioclase-clinopyroxene is altered to actinolite-
hornblende-epidote-chlorite-albite-aphene-caleite, indicative of low metamorphic grade (greenstones) transitional to
amphibolite facies. At one locality the melanocratic rocks cross-cut tuffaceous schists of the Lemaire Formation. The
Lemaire Formation and the associated melanocratic rocks were up-thrusted against the Yahgan Formation. The north-
vergent thrusts parallel the lithelogical boundaries and coincide with major NW-SE lineaments. In the nearby Chilean
area these lineaments are continuous with a major, north-vergent fault that uplifts the basement against rocks similar to

the Yahgan Formation.

Introduccidon

Dentro del Parque Nacional Tierra del Fuego la zona
aledafia al canal Beagle, comprendida entre el monte
Susana y la bahia Lapataia, presenta gran interés
geoldgico por cuanto la misma expone, en un drea
relativamente reducida, parte de las principales
unidades geoldgicas de los Andes Fueguinos. Estudios
previos han mencionado en el sector més oceidental de
esta region la presencia de rocas del basamento pre-
Jurdsico, las que constituirian una extensién de la
culminacidn estructural del basamento conocido en la
cordillera Darwin, situada en el sector chileno de la
Isla Grande de Tierra del Fuego. Asimismo, también se
ha mencionado en esta regién la presencia de rocas
volednicas dcidas del Jurdsico (con dudas), asignadas a
la unidad arealmente muy extendida y conocida come
Formacion Tobifera o Formacién Lemaire y de rocas
sedimentarias y volcanicldsticas marinas del Cretacico
conocidas como Formacién Yahgdn (Kranck 1932,
Borrelle 1969; Bruhn 1979 Nelson et al. 1980;
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Caminos ef al. 1981; Acevedo 1988). Estas menciones,
sin embargo, estdn basadas en estudios parciales,
esencialmente petrogrificos y estructurales, de
afloramientos puntuales desconectados por la densa
cobertura del bosque y por la intensa deformacidn
tecténica impresa en las rocas. De tal manera, en el
sector comprendido entre Lapataia ¥ el monte Susana
se desconocen datos fundamentales sobre Ia
compogicién y variacién litolégica, relaciones de
contacto v distribucién areal de estas unidades.
Atendiendo a estos interrogantes y a la importancia
geoldgica del sector, los autores del presente trabajo
han comenzado un relevamiento geoldgico sistemdtico
a escala 1:20.000 de la regién comprendida entre
Lapataia-lago Roca y las inmediaciones de la ciudad de
Ushuaia (Fig. 1). Come resultade parcial de este
relevamiento, todavia incompleto, se ha detectado un
sector relativamente pequefio, de aproximadamente 4
km x 4 km de superficie, ubicado al N ¥ al E de bahia
Ensenada (Fig. 2), que se considera como una localidad
critica para el entendimiento de la composicidn y
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relaciones geoldgicas de las unidades fundamentales
de los Andes Fueguinos. En este sector se han
reconocido tres unidades geoldgicas dispuestas en fajas
subparalelas, orientadas en direccién NO-SE y
compuestas por: 1) esquistos finos cuarzo-sericiticos
con granate; 2) una compleja unidad volcandgena de
riolitas-riodacitas, tobas, brechas, turbiditas tobdceas,
ftanitas y pizarras; v 3) una espesa sucesidn de
pizarras, areniscas voleanicldsticas v tobas; una cuarta
unidad, compuesta por rocas eruptivas basicas con
afinidades espiliticas se intercala tecténicamente en, o
intruye a, las unidades anteriores. El objetivo principal
de este trabajo consiste en presentar el mapa geolégico
de este interesante sector, brindando una descripcion
de la composicion litoldgica de estas unidades y una
breve discusién sobre la interpretacion de sus
relaciones de contacto v sobre su significado para el
entendimiento de la evolucidn geoldgica de los Andes
Fueguinos.

Marco geolégico regional

La composicion geolégica v rasgos estructurales de
los Andes Fueguinos han sido estudiados con mayor
detalle en el sector chileno de la Isla Grande de Tierra
del Fuego. Trabajos iniciados en el siglo pasado y
continuados en el presente en la regidn comprendida
entre la cordillera Darwin y el seno Almirantazgo han
permitido reconocer las siguientes unidades estrati-
grificas. Rocas del basamento, asignadas al Paleozoico
superior (con dudas)-Mesozoico, expuestas en el niicleo
de la cordillera Darwin v que comprenden esencial-
mente filitas, esquistos ¥ gneises con un grado
metamdrfico correspondiente al de la facies de
anfibolita. En discordancia angular se dispone sobre
este basamento una compleja v potente sucesidn de
rocas volcdnicas v pirocldsticas dcidas, probablemente
depositada en ambientes marinos, que se asigna a la
Formacidn Tobifera del Jurdsico superior (con dudas),
En concordancia v con pasaje transicional sobre esta
iltima unidad se dispone una potente sucesidn de
pizarras bandeadas y areniscas volcanicdsticas del
Cretécico inferior, asignadas por algunos autores a las
formaciones Rio Jackson ¥ La Paciencia o a la
Formacidn Yahgdn por otros (véase Kranck 1932;
Nelson ef al. 1980; Dalziel 1982; Sudrez ef al. 1985;
Klepeis 1994 v la bibliografia citada por estos autores).
El nombre de Formacién Yahgdan, v su equivalente
Formaciin Monte Buckland, fue establecido original-
mente por Kranck (1932), quien incorpord en esta
unidad a dos asociaciones litoldgicas distintivas: una
de volcanitas dcidas presente en la base y otra, de
posicién  estratigrdfica superior, compuesta por
pizarras, grauvacas, chert y tobas. Actualmente, la
asociacién basal se reconoce como Formacién Tobifera
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{en Chile) o Lemaire (en Argentina), restringiéndose el
nombre de Formacién Yahgdn a la asociacién
sedimentaria superior expuesta en la regién del canal
Beagle. En el archipiélago al S del canal Beagle, se ha
reconocido un complejo de rocas eruptivas méficas, que
en parte infrayace a la Formacién Yahgdn, denominado
Complejo Tortuga, que incluye basaltos almoha-
dillados, doleritas y gabros ¥ que se interpreta como un
complejo ofiolftico (Sudrez et al. 1985). En este sector
insular se encuentra también el eje magmidtico
compuesto por plutonitas del Cretdcico-Terciario. En el
sector argentino de Tierra del Fuego, especialmente en
el drea de Lapataia-lago Roca-bahia Ensenada, se han
descripto unidades litoldgicas semejantes que incluyen
a las siguientes: Metamorfita Lapataia, nombre que se
da a las rocas supuestamente pertenecientes al
basamento pre-Jurdsico superior; Formacion Lemaire,
para las rocas del complejo efusivo Acido; ¥ Formacidn
Yahgdn (Kranck 1932; Borrello 1969; Bruhn 1879,
Caminos ef al. 1981; Acevedo 1988). Todas estas rocas,
especialmente en la regién de la margen norte del
canal Beagle, presentan una intensa deformacién
tectdnica, con fuerte plegamiento y desarrollo asociado
de marcada esquistosidad de plano axial que,
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Figura 1: Mapas de ubicacién del drea de bahia Ensenada,
incluyendo las principales localidades mencionadas en el texto.
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particularmente en las rocas de grano mds fino, puede
llegar a obliterar completamente la estratificacidn
primaria.

Desde el punto de vista de la evolucién geolégica del
sector, Kranck (1932) fue el primero en reconocer que
los Andes Fueguinos difieren marcadamente del resto
de la cadena andina por la presencia de una tipica
asociacion eugeosinclinal, caracterizada por el
desarrollo de rocas ofioliticas y una secuencia de flysch,
con alta deformacién v metamorfismo a nivel de las
facies de esquistos verdes. En términos geotectdnicos
modernos, Katz (1972) v Dalziel ef al. (1974) inter-
pretan que los Andes Fueguinos preservan el registro
de la apertura y posterior cierre de una cuenca
marginal, ubicada entre un arco magmiditico situado
sobre el margen Pacifico v la plataforma de Patagonia
extraandina (véase ademdas Wilson 1991), En este
contexto, el vuleanismo dcido de la Formacion Tobifera
o Lemaire estaria relacionado con la etapa inicial de
extensidn v comienzo de la apertura de la cuenca
marginal. La continuacion de la etapa distensiva en la
cuenca marginal habria provocado el adelgazamiento
cortical v la formacién parcial de fondo ocednico,
representado por las ofiolitas del Complejo Tortuga. El
relleno sedimentario v volcanicldstico de la cuenca
marginal estaria representado por las rocas de la
Formacion Yahgén, que constituirian depdsitos
marinos profundos, pgenéticamente ligados a la
evolucidn de abanicos submarinos que habrian tenido
su principal fuente de alimentacién en los detritos del
arco volednico (Winn 1978; Wilson 1991). Durante el
Cretdcico medio o mds probablemente durante el
Cretacico tardio (Olivero v Martinioni 1996), se
produce la inversidn tectdnica y el cierre de la cuenca
marginal. A esta etapa compresiva estaria genéti-
camente asociada la intensa deformacién y el
levantamiento inicial de log Andes Fueguinos,

Geologia de bahia Ensenada

Las cuatro unidades geoldgicas principales que se
han reconocido en el drea de bahia Ensenada se
disponen principalmente en fajas subparalelas,
orientadas en direccion NO-SE (Fig. 2). El acceso al
sector es relativamente facil, pudiendo hacerse tanto
por la parte norte del drea, desde la Ruta Nacional 3
que lleva al Parque Nacional, como por la parte sur,
sobre la costa del canal Beagle accediendo por el
camino que desde la Ruta 3 lleva a Bahia Ensenada.
Los principales afloramientos corresponden a cerros
relativamente elevados, que sobresalen de la cubierta
boscoza y son facilmente identificables en el terreno
i{Fig. 2). Las unidades reconocidas se describen en los
parrafos que siguen y se distinguen por sus principales
rasgos litolégicos, realizdndose en el texto corres-
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pondiente a cada una de ellas una breve discusién
sobre su posible correspondencia con las unidades
geoldgicas reconocidas previamente en el drea,

1. Faja sudoccidental de esquistos finos con granate

Corresponden a esquistos finos de color gris verdoso,
de brillo nacarado, corrugados y compuestos
dominantemente por cuarze y sericita. Estas rocas
estin muy bien expuestas sobre la costa de bahia
Ensenada y en las partes de mayor altura de la faja
sudoccidental del drea mapeada. Al microscopio, son
rocas esquistosas, lepidobldsticas, de grano fino a muy
fino, compuestas mayormente por cuarzo y sericita-
moscovita recristalizados, halldndose ademds
numerosos relictos cldsticos de cuarzo de bordes
angulosos. Ciertos niveles entre los planos de clivaje
presentan abundantes cristales pequefios de granate.
El mismo consta de individuos cristalinos de
crecimiento sincinemdtico, con desarrollo de estructura
snow-ball. Los feldespatos son muy escasos, Se
observan ademds abundante pirita restringida casi
giempre a venillas de cuarzo v algo de circén. Entre los
planos de clivaje alternan niveles ftaniticos
milonitizados, que todavia muestran relictos de
estructuras globulares siliceas, sugiriendo que los
mismos podrian haber correspondido originalmente a
radiolaritas. La alteracion mds frecuente corresponde
a una extendida cloritizacién v el grade maximo de
metamorfismo regional consiste en la aparicion de
granate, desarrollada durante la fase principal de
deformacidn regional.

La facies mds fina, originariamente de probable
composicién arcillosa, ha fluido y muestra un
pronunciado clivaje el cual a su vez estd plegado,
desarrollando un segundo clivaje en dngulo con el
anterior (clivaje de crenulacién). No se cbservan
relictos de estructuras primarias mesoscdpicas o
microsedpicas y la estratificacién original estd
completamente obliterada por el clivaje. La estructura
principal que se observa en estos esquistos de aspecto
relativamente homogéneo es un clivaje penetrativo,
con rumbes wvariables entre E-O y NO-SE e
inclinaciones también wvariables entre 30° v 60°
dominantemente hacia el S y 50. Localmente se
registran inclinaciones de la esquistosidad hacia el N y
NE. Esta esquistosidad principal estd plegada, con
anticlinales v sinclinales ligeramente asimétricos,
cuyos ejes estdn orientados en direccion ONO-ESE. En
relacion con estos pliegues se desarrolla un segundo
plano de esquistosidad, que forma un dngulo con el
anterior ¥ que define una marcada crenulacidn en los
esquistos, asociada con bandas del tipo kink. Todas
estas rocas presentan una profusa inyeccitn de varias
generaciones de venas de cuarzo y estdn afectadas por
diversos juegos de fracturas.
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Esta faja de esquistos relativamente homogéneos se
interrumpe hacia el SE y N de bahia Ensenada donde
comienza a aflorar la faja de rocas volednicas y
piroclasticas dcidas de la Formacidn Lemaire. El
contacto entre estas dos fajas de rocas no se ha podido
observar en el terreno, pero la extension de los
afloramientos indicada en el mapa sugiere un limite
litoldgico orientade NO-SE, de probable origen
tecténico. Hacia el S0, sobre la costa que conecta las
bahias Ensenada y Lapataia, afloran esquistos
semejantes pero con tonalidades mads claras, que se
interdigitan tecténicamente con esquistos verdes de
grano més grueso, Los mismos no han sido objeto de un
relevamiento detallado, pero observaciones aisladas en
este sector, al S de la bahia Lapataia sobre la costa del
canal Beagle v en la isla Redonda indican que al 8 de
bahia Ensenada hay una faja de mayor deformacién,
con rocag intensamente cizalladas, que incluyen
esquistos psamiticos con biotita v rocas eruptivas
melanocrdticas, de marcada esqguistosidad, con
metamorfismo a nivel de facies de anfibolita.

Estas consideraciones plantean nuevamente la
cuestion del significado de estos esquistos y la duda
sobre su asignacion al basamento pre-Jurdsico o a
parte de la secuencia basal del Jurdsico-Cretdcico,
sometida a una mayor deformacién tectdnica en
niveles estructurales bajos durante la principal fase de
la orogenia Andina. Trabajos anteriores han dirigido la
atencidn a este problema en la region de Lapataia sin
conclusiones definitorias al respecto, pero sugiriendo
que en este sector de mayor deformacién estarian
incorporadas tanto rocas del basamento come rocas de
la Formacién Tobifera o Lemaire (Bruhn 1979;
Caminos et al. 1981; Acevedo 1988). La identificacidn
precisa de rocas indudablemente pertenecientes al
basamento pre-Jurdsico se apoya fundamentalmente
en criterios estratigraficos en la regidn del monte
Buckland v del seno Almirantazgo, donde se ha
reconocido una discordancia angular que separa al
basamento de la Formacién Tobifera (Kranck 1932;
Nelson ef al. 1980; Hanson vy Wilson 1991).

La deteccidon de granate metamdrfico, descripta en
este trabajo para los esquistos del drea de bahia
Ensenada, ¥ la mencién de anfibolitas al S de bahia
Lapataia e isla Redonda, si bien agregan datos
novedosos para el sector tampoco parecen resolver la
cuestidn del origen de estos esquistos. En tal sentido
resulta interesante destacar que, sobre la costa norte
de la isla Hoste (Chile), Sudrez ef al. (1985) mencionan
la presencia de una paragénesis metamdérfica de
granate sincinemdtico, biotita y anfibol en rocas
fuertemente esquistosas de la Formacién Tobifera.
Igualmente, en la faja de la Formacién Lemaire
advacente a estos esquistos (Fig. 2) se han reconocido
esquistos finos cuarzo-sericiticos, replegados y niveles
ftaniticos, los cuales si bien no registran granate son
semejantes a los expuestos en el drea de bahia
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Ensenada. De tal manera, esta paragénesis
metamdrfica no parece constituir un criterio definitorio
v en este trabajo dejamos abierta la cuestidén sobre la
asignacidn estratigrdfica de estos esquistos,

2. Faja central de pdrfires rioliticos y tobas deidas:
Formacidn Lemaire

Loz afloramientos de esta unidad constituyen
pequefios cerros y crestas elevados sobre la cubierta
boscosa y aislados entre si. Los mejores afloramientos
se registran en los puntos 193, 210, 157, 206, indicados
en el mapa, v sobre la costa al E y al 8 de la mina
Beatriz. Las litologias dominantes en estos
afloramientos son brechas volcdnicas y tobas gruesas,
esquistos finos tobdceos y pizarras. En menor
proporcién se asocian a éstas porfiros rioliticos
masivos, ftanitas v turbiditas tobdceas. En las tobas
gruesas, algunas brechas y pdérfiros dominan los
colores claros, blance y gris claro, a veces con
tonalidades amarillentas o rojizas. En el resto de las
rocas prevalecen los colores oscuros, negro y gris
oscuro. Toda esta asociacién de rocas estd fuertemente
deformada y cortada por abundantes venas y guias de
cuarze ¥, con menor abundancia, carbonatos, Las
variedades de grano mas fino presentan en general
una marcada esquistosidad que oblitera las
estructuras primarias. La estratificacién y otros rasgos
sedimentarios primarios son, sin embargo, fdcilmente
reconocibles en el campo y al microscopio en las
variedades de grano mas grueso. El grado de
deformacidn y la discontinuidad de los asomos impide
establecer el espesor y la sucesidn litoldgica de esta
unidad, no obstante, la siguiente descripcién de
afloramientos parciales da una idea de la variacién
litoldgica del conjunto.

En el punto 193 (Fig. 2) esta unidad conforma
aproximadamente 15 m de espesor de rocas
pirocldasticas groseramente estratificadas que se
exponen en un paredén vertical. Comprende a tobas
gruesas, de color gris claro a blanco, en bancos de 1a 4
m de espesor, con estratificacién interna mal definida e
incipiente esquistosidad. Se componen dominan-
temente de eristales idiemorfos-subidiomorfos de
cuarzo y feldespatos (1 a 2 mm de didmetro) dispuestos
en una matriz fina de cuarzo-sericita. Estas rocas
estdn asociadas a esquistos finos, lustrosos, cuarzo-
sericiticos, de color gris oscuro con marcada
esquistosidad, la cual estd plegada formando pliegues
abiertos, simétricos, de longitud de onda variable entre
20 a 40 cm y 2 a 3 metros. Forman paguetes del orden
de 1 m de espesor, intercalados entre tobas gruesas y
brechas. Estas Gltimas, de color gris claro a blanco
conforman bancos masives de 1 a 2 m de espesor y se
componen dominantemente de piroclastos angulosos,
de hasta 3 a 5 cm de didmetro, mal seleccionados de
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volcanitas dcidas (riolitas y riodacitas) y cristales de
cuarzo y feldespatos. La matriz es escasa y el
empaquetamiento de los clastos es denso. Rocas
semejantes afloran ademds en las cercanias de los
puntos 153, 171 y 168 (Fig. 2). Se trata de tobas o
pirfiros de textura blastoporfirica catacldstico-
milonitica ¥ composicitén riolitica a riodacitica y hasta
dacitica. Estdn constituidas por cristales de cuarzo con
extincidon ondulosa, feldespato alcaline (principalmente
albital con maclas de albita y periclino muy
distorsionadas ¥ muy escaso anfibol, inmersos en una
trama fina de cuarzo recristalizado. Como minerales
accesorios hay abundante esfena, circin, allanita v
minerales opacos. Como minerales metamérficos hay
biotita-flogopita, estilpnomelano ¥ sericita-moscovita y
como mineral de alteracién clorita, A estas rocas se
asocian también filitas. Presentan una trama de
apariencia cldstica en pasta félsica, con marcado
desarrollo de clivaje de crenulacién, especialmente
donde predominan minerales de arcilla y sericita. Los
granos mayores (0,08 mm) corresponden a plagioclasa
(goligeclasa?) ¥ cuarzo mono- y policristaline. Estos
iltimos comprenden fragmentos liticos de rocas igneas
dcidas y otros, mds abundantes, son agregados
esféricos ftaniticos, sugiriendo posibles radiolaritas.
Como mineral secundario se halla abundante
carbonato.

Entre el punto 157 y los alrededores de la mina
Beatriz (Fig. 2) se registran paquetes tectdnicamente
imbricados de pizarras negras, con fuerte
esquistosidad y paquetes de brechas negras
compuestas de cristales de cuarzo y feldespatos y
fragmentos liticos de voleanitas dcidas de hasta 1 em
de diametro. Las brechas estdn tectonizadas,
presentan fuerte esguistosidad y tienen una textura
abierta con clastos aislados en una abundante matriz
de color negro. Se trata de brechas tectdnicas con
evidentes rasgos de deformacién catacldstica y hasta
milonitica. La textura cldstica original esta
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representada por porfiroblastos de cuarzo, plagioclasa
y fragmentos liticos de rocas porfiricas rioliticas. En los
espacios intergranulares la trituracidn ha sido extrema
y la recristalizacién ha producido sericita y carbonatos
dispuestos segiin la direccidn del clivaje.

Debajo de la bocamina, sobre la costa, aflora
desconectado tecténicamente de las rocas anteriores
un paquete bien estratificado. Se trata de una sucesién
de areniscas tobdceas de colores claros y de pizarras
negras, dispuestas en bancos alternantes de 3 a 20 em
de espesor. Las pizarras negras muestran ademads una
fina laminacién. El paquete estd plegade, con
anticlinales y sinclinales del orden del metro de
longitud de onda y presenta buen desarrollo de dos
planos de clivaje, siendo el méds importante de ellos
paralelo al plano axial de los pliegues. A pesar de la
sobreposicion del clivaje las areniscas muestran con
gran fidelidad los detalles de su estructura primaria.
Las areniscas tobdceas tienen bases netas, erosivas y
presentan internamente estratificacién gradada bien
desarrollada. Estos bancos se componen de areniscas
gruesas y masivas en la base; a éstas siguen areniscas
finas con laminacién paralela; culminando con
areniscas muy finas-fangolitas en el techo.

Hacia el E de la bocamina (punto 200, Fig. 2),
aparecen facies semejantes intercaladas en un pagquete
dominantemente compuesto por areniscas y areniscas
conglomeradicas, tobadceas. Se trata de bancos
potentes, con espesores variables entre 40 cm y 1 m, de
areniscas tobdceas gruesas v de areniscas tobdceas
sabuliticas, internamente masivas y con bases netas.
La composicidén dominante es de cristales de cuarzo y
feldespatos y fragmentos liticos angulosos de
volcanitas dcidas. La suma de caracteristicas sugiere
que estos bancos se pueden clasificar dentro de las
facies de turbiditas cldsicas y de areniscas masivas.
Composicionalmente se trata de areniscas tobdceas,
con porfiroblastos de cuarzo (mono- v policristaline),
feldespato potdsico y plagioclasa. Come minerales
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las de la Fig. 2,
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accesorios se hallan cirebn, apatita, minerales opacos y
epidoto. Sericita-moscovita, acompaiiadas por estilpno-
melano, definen la esquistosidad. Los cristales de
cuarzo muestran rasgos de cataclasis (extincidn
ondulante vy fragmentacién). Los individuos de
feldespato alcalino (ortosa y pertitas) suelen presentar
fuerte deformacién estructural, apareciendo ocasional-
mente maclados y parcialmente sericitizados. La
plagioclasa, menos abundante, es oligoclasa, con
maclas de albita.

Inmediatamente al E y SE de la bocamina afloran
cuerpos masives de pérfiros dcidos, de colores claros
con tonalidades amarillentas y rojizas, que se imbrican
tectnicamente con brechas pirocldsticas negras. Son
riolitas-riodacitas con textura porfirica, denotada por
fenocristales subidiomorfos de cuarzo, feldespato
alcalino y plagioclasa dispuestos en una abundante
pasta recristalizada de cuarzo microcristaline, feldes-
pato alcalino, sericita v estilpnomelano.

La estructura dominante, especialmente en las rocas
de grano més fino v en las brechas tecténicas oscuras,
es un clivaje penetrativo con orientaciones semejantes
a las indicadas para los esquistos finos de la faja de
bahia Ensenada. En los sectores donde se han podido
identificar pliegues de escala mesoscipica, indicados
en el mapa, se obsgerva claramente que el clivaje estd
orientado segin el plano axial. En las rocas més finas
se observa ademds un clivaje de crenulacién que
inclina con mayor angulo respecto al clivaje principal.
Observaciones de campo, en los pliegues de escala
mesoscopica, indican que el eje de los mismos buza
generalmente hacia el E-SE. El andlisis de la
distribucién de rumbos e inclinaciones de la
estratificacion de esta unidad a la escala del mapa
sugiere ademds la presencia de pliegues mayores,
ligeramente asimétricos y volcados hacia el NE v con
loz ejes buzando también hacia el E-SE (véase Fig. 3).
El contacto entre estas rocas volcandgenas v la faja de
pizarras situada hacia el NE se interpreta como un
contacto tecténico, el cual se corresponde con un
marcado lineamiento visible a escala regional. En el
cerro indicado en el punto 206 (Fig. 2) este lineamiento
coincide con una importante falla de bajo dngulo, con
inclinacién hacia el 5-50 que pone en contacto a
brechas v tobas de colores claros con pizarras oscuras.
La fractura estd marcada por una brecha de falla, que
alcanza entre 2 y 5 m de espesor, compuesta por una
mezcla cadtica de bloques de estos tipos litolégicos.

Kranck (1932) es quien inicialmente consigna en la
descripcidén v en el mapa geoldgicos la existencia de
una faja de porfiros cuarciferos en la zona entre
Lapataia v Ushuaia. La sucesifn de rocas voleand-
genas de esta faja central ha sido interpretada de
diversas maneras en trabajos anteriores. Caminos et
al. (1881) indican la presencia en este sector de las
formaciones Lemaire y Yahgdn, interpretando a parte
de las brechas negras descriptas en este trabajo como
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formando parte de abanicos turbiditicos de esta dltima.
Zubia et al. (1989) presentaron un mapa geolfgico muy
detallado del drea de la mina Beatriz, en el cual
también separan los pérfiros rioliticos de las areniscas
tobdceas y pizarras negras como dos unidades
distintas, asignando los primercs a la Formacidn
Lemaire y las segundas a la Formacién Yahgdn.

En el presente trabajo, todas las rocas volcandgenas
dcidas de esta faja central se interpretan como
pertenecientes a la Formacidn Lemaire. A pesar de la
compleja asociacién de tipos de rocas descriptos, este
criterio se fundamenta en la uniformidad
composicional, predominantemente cuarzo-feldespéd-
tica, v en la similitud de esta asociacién de rocas con
las que son propias de esta unidad en los sectores mds
intensamente estudiados en la vecina regién chilena y
en la Isla de los Estados. Quensel (1913), Kranck
(1932) y Hanson y Wilson (1991) han descripto esta
unidad volcandgena dcida con mucho detalle en el
sector chileno. En el seno Almirantazgo, situado a unos
50 km al N-NO de bahia Ensenada, Hanson y Wilson
(1991) reconocen en esta unidad, denominada
Formacién Tobifera en la literatura chilena, una
compleja asociacidn de pdrfiros rioliticos, brechas
piroclasticas, tobas, turbiditas tobédceas, radiolaritas y
ftanitas, esquistos finos tobdceos, entre otros tipos
litolégicos, los que aparecen frecuentemente asociados
con importantes espesores de pizarras negras. La
asociacidn litoldgica descripta por estos autores es
obviamente semejante a la mencionada en el presente
trabajo ¥ en consecuencia todas estas rocas se asignan
a una sola unidad. La presencia de rocas con
estructuras primarias que sugieren mecanismos de
depositacién subdcueos y la aparente transicidon con la
suprayacente Formacidn Yahgdn, indicarian que al
menos parte de las rocas de la Formacién Lemaire se
depositaron en ambientes marinos. Esta interpre-
tacidn tiene mayor fundamento en el material fosilifero
de amonites, belemnites e inocerimidos, probable-
mente del Jurdsico superior, registrades en las
pizarras negras intercaladas en esta unidad
voleandgena en el sector chileno aledafio (Fuenzalida y
Covacevich 1988; Hanson ¥y Wilson 1991).

3. Faja nororiental de pizarras, areniscas y tobas:
Formacidn Yahgdn

Esta unidad de pelitas, areniscas finas, tobas y
calizas, de estratificacién ritmica, estd muy bien
expuesta sobre la costa del canal Beagle y en las partes
maés altas del faldeo occidental del monte Susana (Fig.
2). Los colores dominantes de estas rocas son oscuros,
negro y gris oscuro, a veces teflidos con fuertes colores
rojizos de alteracion.

La mayor parte de estas rocas corresponden a
pizarras negras finamente bandeadeas, con
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alternancia de delgadas ldminas (3 a 5 mm de espesor)
de tobas v areniscas limosas tobdceas de colores claros
o amarillentos. Por sectores presentan frecuentes
bancos de areniscas tobdceas y bancos delgados o
liminas de material ftanitico. En ciertos niveles son
relativamente frecuentes bancos, lentes de areniscas
calcdreas o margas v concreciones carbondticas de
color rojo borravino donde la meteorizacion diferencial
del material caledreo ha resaltado con mucho detalle
delicadas estructuras de corriente (ondulitas y
laminacién entrecruzada) ¥ de deformacién sinsedi-
mentaria. Los mejores detalles de la estratificacidn,
composicion litolégica y estructura de estas rocas se
pueden apreciar en el drea cubierta por el mapa de la Fig.
2, sobre la costa del canal Beagle. En este sector se expone
una sucesion muy bien estratificada, constituida por
capas y ldminas de espesores variables entre 1 em, 5 em ¥
20 cm, ritmicamente intercaladas, de pizarras negras,
limolitas-areniscas muy finas con tonalidades
amarillentas y rojizas y tobas de colores claros.

Composicionalmente las rocas de grano més grueso
son relativamente homogéneas. La fraccién cldstica
estd representada por relictos de cuarzo tamafio arena
fina (0,06 a 0,12 mm) engarzados en un mosaico
también cuarzoso recristalizado y ocasionales
individuos de plagioclasa (joligoclasa?), notindose
asimismo un marcado clivaje de arcillas e incipiente
sericitizacién v desarrollo de bandas de epidoto
secundario. Hay también numerosas venillas
conformes de goethita y discordantes de cuarzo.

Cuando se puede observar la estratificacidn,
invariablemente se nota que las rocas de esta unidad
estdn plegadas con anticlinales ¥ sinclinales de
dimensiones variables entre unos pocos centimetros y
metros de longitud de onda. Los ejes de los pliegues
constantemente buzan hacia el E-SE y las rocas de
grano fino presentan un clivaje muy bien desarrollado
y orientado segin el plano axial de los pliegues. Las
venas y guias de cuarzo, con distinta orientacién y
grado de deformacién, son también abundantes en
estas rocas. La orientacion de la estratificacidn v del
clivaje principal es semejante a la indicada para las
unidades anteriores. Los detalles estructurales del
plegamiento, la esquistosidad ¥ sus relaciones con las
venas ¥ guias de cuarzo son también semejantes a los
descriptos por Quartino et al. (1988) para el sector del
puente sobre el rio Pipo frente al monte Susana.

En el mapa y en el perfil que se acompaian (Figs. 2
v 3 se puede observar que parte de esta unidad estd
limitada por fracturas de orientacién general NO-3E,
una de las cuales ya se menciond en la descripeidn de
la Formacidin Lemaire. La fractura ubicada més al N se
ha reconocido en las partes altas del faldeo occidental
del monte Susana, en las cercanias del punto 213,
indicado en el mapa. En este sector, una falla
importante, con inclinacidén general hacia el 5, coloca
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en contacto tectdnico a rocas eruptivas bdsicas,
fracturadas y brechadas, con pizarras negras de la
Formacién Yahgdn, que presentan una conspicua
coloracidn rojiza por alteracidén. En este caso, también
la posicidn de esta fractura coincide con la traza de un
importante lineamiento visible a escala regional.

La composicidn dominantemente cuarzosa de las
areniscas descriptas contrasta con la caracterizacidn
petrogrifica de las areniscas consideradas tipicas para
la Formacidon Yahgdn, que estdn mayormente formadas
por clastos liticos de volcanitas mesosilicicas (Winn
1978; Sudrez ef al. 1985). No obstante, los autores
citados (véase ademds Andrews-Speed 1980) reconocen
que en la parte basal de la Formacién Yaghan expuesta
en la margen NO del canal Beagle, las areniscas de
esta unidad presentan un mayor enriquecimiento en
cuarzo y feldespato. Winn (1978) interpretd estas
diferencias composicionales en la fraccidn cldstica de la
Formacién Yahgén en relacién con dos fuentes de
aporte de material arenoso: una, de naturaleza
andesitica, situada en el arco magmédtico pacifico y
otra, cuarzo-feldespdtica, relacionada econ wuna
proveniencia de asomos de la Formacién Tobifera
(Lemaire), expuesta a erosidn sobre el continente, en
Patagonia. Los datos presentados en este trabajo
avalan esta bimodalidad composicional, aungue la
presencia de una fraccidn cldstica cuarzosa en la
seccion basal de la Formacion Yahgdn se interpreta de
diferente manera. En tal sentido, la transicién
litoldgiea observada entre la Formacién Lemaire y la
Formacidn Yahgdn (un rasgo va conocido a partir de
Kranck, 1932) y la interpretacién de un origen
gubmarino para parte de las rocas de la Formacién
Lemaire, sugieren fuertemente que la composicidn mds
cuarzosa de la parte basal de la Formaciin Yahgin
estaria genéticamente ligada a la culminacidén de este
episodio volcdnico intracuencal. Esta interpretacién
guarda ademds coherencia con las conclusiones
alcanzadas por Wilson (1991) sobre el inicio de la
apertura de la cuenca marginal, cuyas primeras etapas
estarian relacionadas con la sedimentacién marina en
una estrecha cubeta con voleanismo riolitico activo.

En el sector estudiado no se han registrado fiisiles en
la Formacidn Yahgdn. Los afloramientos ubicados en la
igsla NMavarino (Chile) han brindadoe restos
indeterminados de inocerdmidos (Katz y Watters
1966). En la isla Hoste, Sudrez et al. (1985; véase
ademds Aguirre Urreta y Sudrez 1985) registran una
asociacidon de amonites, belemnites y bivalvos que
indicarian wuna edad Jurdsico tardio-Cretdcico
temprano para esta unidad. Recientemente Olivero y
Martinioni (1996) han registrado, en la margen norte
del canal Beagle-Moat (al E de bahia Ensenada) y en
las partes probablemente cuspidales de la Formacidn
Yahgén, una asociacién de bivalvos inocerdmidos que
indican una edad albiana tardia.
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4. Rocas eruptivas bdsicas, con afinidades espiliticas

Conforman cuerpos aislados, frecuentemente
elongados en la direceién del rumbo de la esquistosidad
principal ¥y mayormente concentrados en la faja central
de tobas y porfiros de la Formacién Lemaire. Las rocas
presentan color gris verdoso ozcuro y aspecto variable
entre masivo ¥ con fuerte esquistosidad, con frecuentes
oquedades rellenas por carbonato. Segin los grados
crecientes de alteracién y de esquistosidad pueden
presentar tonalidades més claras, hasta blanquecinas.
En ocasiones pueden distinguirse a ojo desnudo
pequefios cristales de minerales maficos (piroxeno y
anfibol), plagioclasa y mineral opaco,

Al microscopio se aprecia una textura microgranosa
ofitica a hipidiomdrfica microgranular que va de
subofitica a intergranular hasta andesitica, portando
rasgos de deformacidn catacldstica y milonitica v
esquistacién con bandas de textura lepidobldstica. La
variedad masiva (e, g punto 216) tiene una compo-
sicién mineral de clinopiroxeno y plagioclasa. Los
cristales de piroxeno (presumiblemente augita)
aparecen comtinmente uralitizados a través de coronas
de reaccidn a hornblenda. En cuanto a la plagioclasa,
al encontrarse en un estado muy avanzado de
alteracién, no pudo ser clasificada. El mineral opaco,
en algunas muestras muy abundante, es ilmenita.
También puede observarse la aparicién de cuarzo en
granos alogjados intersticialmente o bien formando
simplectitas de textura granofirica. Diminutas fibrillas
castano-rojizas de biotita-flogopita representan una
incipiente neomineralizacion metamdrfica.

La wvariedad esquistosa mantiene bdsicamente la
misma composicidn de plagioclasa-augita. Como
minerales accesorios se suma la presencia de esfena
primaria (abundante), en ocasiones englobando
tablillas de plagioclasa y mineral opaco (goethita)
intersticial. La plagioclasa tendria la composicidn de
una andesina dcida (segin el método de Michél-Levy).
El clinopiroxeno se presenta més o menos fresco sdlo
en contadas ocasiones ¥y sus contornos de ordinario se
muestran uralitizades. En la mayoria de los casos
obzervados el anfibol es fibroso, de apariencia
actinolitica v sigue al clivaje regional. Menos usual es
la transformacidn a hornblenda (¢ verde amarillento,
p verde oliva, y verde oscuro). En ocasiones coexisten
ambos anfiboles. Los procesos de alteracidn, todos ellos
muy extendidos, son la carbonatizacién, la
cloritizacidn, la albitizacidén, la epidotizacién v la
formacion de una segunda generacién de esfena,
concomitante con la deformacién. Los carbonatos
(caleita) pueden ser abundantisimos hasta reemplazar
casi enteramente la composicién original de la roca. Es
también frecuente el relleno por este material de
pseudo-amigdalas de hasta 0,7 cm de didmetro, donde
la caleita, esparitica o fibroso-radial, es acompafnada
por cristales idiomorfos de cuarzo. También aparece
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calcita en la pasta, en la que su definida orientacién
sefiala la esquistosidad, a la que son paralelas venillas
de cuarzo, calcita y dxidos de hierro.

En sintesis, la paragénesis de alteracidn es de
actinolita-epidoto-clorita, con albita-calcita-esfena-
{cuarzo) asociados, correspondiendo ubicar a la roca en
la facies de esquistos verdes, en transicién hacia la
facies anfibolitica (ortoanfibolita), ya que la
hornblenda también puede hallarse presente
acompanando al primer anfibol ¥ a los otros minerales
secundarios mencionados.

Los contactos de estos cuerpos de rocas efusivas
méficas son en su mayor parte tecténicos. En un sélo
lugar (punto 154 en el mapa) se pudo apreciar un
contacto intrusive en tobas de la Formacidén Lemaire,
El contacto es neto e irregular y xenolitos de
dimensiones apreciables estdn incluidos en la roca
eruptiva. Estas rocas efusivas, con grado variable de
metamorfismo y alteracidn, son andlogas a rocas
previamente descriptas en los Andes Fueguinos
(Kranck 1932; Sudrez ef al. 1985; Acevedo 1988
Quartino ef al. 1989) vy sefaladas como inter-
estratificadas e imbricadas tectdénicamente con, o
intruyendo a, rocas de la Formacién Lemaire (o
Tobifera) v a la Formacién Yahgédn. Las relaciones de
contacto intrusivas con estas wunidades y la
deformacidn tectdnica generalmente presente en estas
rocas, limitarian la edad de las mismas al Jurdsico
tardio-Cretdcico tempranao.

Discusidn

La descripcidn realizada precedentemente demues-
tra que el sector cubierto por el mapa expone, en una
drea relativamente pequefia y accesible, las
caracteristicas esenciales de las unidades geoldgicas
fundamentales de los Andes Fueguinos (Fig. 2).
Ademas de la composicidn litolégica, este sector
muestra los principales rasgos estructurales,
sucintamente descriptos mds arriba, producidos
durante la orogenia andina. A los efectos de ilustrar
con mayor detalle estos rasgos se presenta un perfil
con la geologia v la estructura del drea cubierta en el
mapa (Fig. 3).

Sobre el eanal Beagle se encuentran representados
los esquistos finos, replegados, con granate, que se
continuan hacia el 5, fuera del perfil, con esquistos
psamiticos con biotita y rocas efusivas mdficas con
metamorfismo a nivel de facies de anfibolita. Esta
unidad, que podria corresponder tanto al basamento
pre-Jurdsico como a la unidad velecandgena basal del
Mesozoico superior, probablemente esté tectdni-
camente sobrepuesta a las tobas y pérfiros de la
Formacién Lemaire, cuyas facies més gruesas
presentan una menor deformacién y pliegues mds
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abiertos. La disposicién de la estratificacidn en esta
iltima unidad sugiere un anticlinal asimétrico,
buzante al E-SE, en cuyo nucles se encontraria la
mayor concentracién de rocas eruptivas méficas. La
Formacion Lemaire a su wvez estd sobrepuesta
mediante una falla de bajo dngulo, con inclinacidén
general hacia el 5, a la potente sucesidn de pizarras y
areniscas plegadas de la Formacién Yahgédn. Entre la
depresion donde se situan la Ruta Nacional 3 y el valle
del rio Pipo, en la lomada ubicada al N de la entrada al
Parque Nacional, una falla también de bajo dangulo,
pero con inclinacién general al N, afecta a rocas bésicas
eruptivas y a las pizarras de la Formacion Yahgan.
Otras estructuras de envergadura regional, fuera del
drea del mapa, como los lineamientos de orientacién
aproximada E-O, que se corresponden con el canal
Beagle, el valle de Tierra Mayor v la depresidn del seno
Almirantazgo-lago Fagnano, corresponderian a fallas
transcurrentes, con desplazamiento levigiro ¥y
actividad reconocida desde el Cenozoico (Winslow
1982; Pelayo v Wiens 1989). M4ds recientemente,
Cunningham (1993) otorga a este tipo de fallamiento
un papel preponderante en la evolucidn tectdnica del
sector, indicando que el mismo habria estado active
desde el Cretdcico temprano, con influencia en el cierre
de la cuenea marginal del Cretdcico temprano.
Independientemente de la indefinicidn sobre la
posicidn estratigrdfica de los esquistos finos del drea de
bahia Ensenada, la disposicidén estructural de las
unidades ilustradas en el perfil de la Fig. 3 sugiere
inversion estratigrdfica, con las unidades mds
antiguas montadas tecténicamente sobre las unidades
mis jovenes. Como va se indicd en las descripeiones
correspondientes, se ha podido reconocer en el campo
que en parte el contacto estd dado por fallas de bajo
dngulo, con inclinacién general hacia el 5. En una de
ellas, la que define el contacto entre las formaciones
Lemaire v Yahgdn, existen claras evidencias de que la
fractura es posterior a la generacién del plegamiento y
de la esquistosidad, como se deduce por la presencia de
una brecha de falla y el estilo de comportamiento fragil
durante la fracturacidn. A escala mds regional, en un
marcado lineamiento visible en una imagen radar
multitemporal ERS-1 SAR provista gentilmente por la
Agencia Espacial Europea (ESA), se observa que esta
zona de fractura orientada NO-SE se sigue hacia el NO
v O a lo largo de la depresién que conecta el valle del
ric Pipo v la ladera norte del cordén del Toro,
continudndose en Chile en la regitn situada poco al N
del lago Roca. Justamente en este dltimo sector
Klepeis (1994) describe una falla de bajo dngulo, que
monta al basamento zobre pizarras marinas del
Cretdcico inferior. Esta falla es interpretada como un
corrimiento, con inclinacién general hacia el S,
caracterizdndose la zona de falla por un importante
brechamiento de las rocas implicadas. A pesar de que
las unidades litologicas involucradas podrian ser
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distintas en el sector descripto por Klepeis (1994), es
obvio que tanto en Chile como en el sector de bahia
Ensenada el significado de esta estructura es el mismo.
Consecuentemente, se interpreta también a estas
estructuras como pertenecientes a la zona de falla de
un corrimiento importante, con vergencia hacia el N,
que monta unidades mds antiguas sobre otras més
modernas, provocando la inversién estratigrifica que
sugiere el perfil de la Fig. 3.
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Geologia y geofisica de las rocas portadoras de
anomalias de torio en los alrededores de la estancia
Morro Blanco, Provincia del Chubut

Carlos H. LABUDIA y Jozé KOSTADINOFF

Consejo Nacional de Investigaciones Cientificas v Técnicas, Universidad Nacional del Sur,
Departamento de Geologia, San Juan 670, 8000 Bahia Blanca

ABSTRACT. Geology and geophysics of rocks bearing thorium anomalies near Morro Blanco ranch, Chubut Province. The
interpretation of the measured magnetic anomalies found in the NE sector of the Chubut Province it was to make
necessary complementary radiometric observations. The gamma radiation values founded in the quarries near the Morro
Blanco ranch, 8 times more higher than the background of the region, required complementary petrographic and
geochemical analyses. The results show that anomalies were generated by topaz bearing rhyolitic rocks with Th

concentrations of 40 ppm.

Introducecion

En la regién nororiental de la provincia del Chubut
entre el arroyo Verde, la ciudad de Puerto Madryn y al
peste de la ruta nacional N® 3 se encuentra un paisaje
de suaves lomadas y de regolitos con escasos asomos
rocosos, que en su gran mayoria, pertenecen al
Complejo Marifil. En la zona circundante a la estancia
Morro Blanco (Fig. 1), se detectdé una serie de
anomalias geofisicas que llevé a profundizar un estudio
de mayor discriminacién. Para ello se planificd una
serie de investigaciones del campo magnético terrestre
v de la radioactividad natural que correlacionados con
los resultados de los andlisis petrogrificos ¥
geogquimicos de las rocas aflorantes permitieron
plantear los modelos geoldgicos mas probables.

Antecedentes

El drea estudiada se encuentra en el ambito
geoldgico de la Hoja 42h, Puerto Lobos (Cortés 1987);
en la misma se hace una detallada exposicién de la
geologia regional, tanto de la zona que nos occupa como
de las zonas vecinas y cuenta ademas, con una extensa
bibliografia sobre los trabajos realizados en la regidn,

Las rocas donde se encuentran emplazadas estas
anomalias corresponden al Complejo Marifil (Malvicini
vy Llambias 1974; Cortés 198la) compuesto por
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manifestaciones volcano-sedimentarias y rocas
hipabizales asociadas. Este Complejo se apova en
discordancia angular sobre el basamento Paleozoico v
luego es cubierto por sedimentitas continentales
cretdcicas. La edad de este Complejo comprenderia
desde Tridsico tardio a Jurdsico medio.

Con relacibn a los antecedentes geofisicos
Kostadinoff y Schillizzi (1988), determinaron la
presencia de un conjunto de anomalias gravimag-
netométricas entre arroyo Verde v el rio Chubut, que
permitieron proponer la existencia de nuevas
estructuras v la posible litologia del basamento
geofisico,

Metodologia

Al efectuar los relevamientos magnetométricos
regionales con una estacién cada 4 km, se observi que
en muchas dreas de wvuleanismo riolitico, las rocas
aflorantes presentaban anomalias magnéticas de gran
amplitud, mayores de 500 nT. Teniendo en cuenta
estas caracteristicas, en una segunda etapa, se
densificd al doble la malla de estaciones (una cada 2
km) y se incluyeron determinaciones radimétricas
(radioactividad total gamma). De acuerdo a los
resultados se seleccionaron dos dreas que por la
magnitud de las anomalias geofisicas y geoligicas se
consideraron de relevancia cientifica. En ellas se
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procedid a una prospeccidn radiomagnetométrica de
detalle con un espaciamiento de una estacién cada 50
metros en un disefio radial de 5 brazos.

Finalmente, teniendo en cuenta los caracteres
litoldgicos tales como la fluidalidad de las rocas de los
diferentes productos del vulcanismo rioclitico v su
radioactividad, se extrajeron muestras para el
posterior andlisis geoquimico.

Las muestras fueron analizadas en laboratorios
especializados del Canada aplicdindoseles metodologias
especificas de acuerdo a los elementos necesarios y sus
compuestos. Las metodologias aplicadas fueron
Espectrometria de plasma (ICP) v de Plasma masa
(MS) para obtener los niveles mas bajos de deteccidn (2
ppm.) de las tierras raras vy elementos trazas.
Acompanando a estas dos técnicas y cuando era
necesario se aplicé el Andlisis por Activacidn
Neutrdnica (INNA) v Espectrometria de Fluorescencia
de rayos X (XRF), con lo cual se pudo obtener una
precision para los déxidos mayoritarios de 0.01%.

El campo magnético terrestre (CMT) se midié con un
magnetimetro de precesion proténica siendo la
precisidn obtenida de £ 1 nT.

Para la confeccidn de mapas ¥ perfiles de anomalias
del CMT se considerd la regionalidad y la variacifn
diurna de este campo potencial. Para ello se restaron a
las observaciones de campo el International Geomag-
netic Reference Field 1990 (IGRF90) y la variacion
diurna de la estacidn geomagnética de Trelew.

Para las determinaciones radimétricas se usdé un
escintilémetro el cual media la radiactividad total

gamma emitida por la existencia de minerales con
235 238

altos contenidos de 'K, " U, Uy "Th.

Los valores de radiactividad fueron considerados
eomo anomalias cuando superaban en més de dos veces
el background natural de la regidn,

Resultados

Las dreas seleccionadas de acuerdo con las
obzervaciones pgeoldgicas de superficie v a las
anomalias geofisicas determinadas coincidieron con los
destapes de canteras recientemente abandonadas. La
de mayor desarrollo areal es la que denominaremos
cantera Morro Blanco por encontrarse a 300 metros al
nordeste de la estancia homénima, la menor se halla a
7.5 km al este v ha sido designada como cantera punto
F39.

Geofisica

En los perfiles de las Figuras 2a y 2b se visualiza una
marcada coincidencia entre los médximos de las
anomalias magnéticas v de radiacién gamma emitida
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en ambas canteras. Ferreira y Algarte (1979)
encuentran en rocas alcalinas del Brasil una
correlacién similar, de acuerdo a estos autores los
excesos de radiacion gama son producidos por las
concentraciones de U v Th en los lugares donde las
anomalias magnéticas tienen una disposicidén circular,
en correspondencia con la ubicacidén de las cdmaras
volednicas generadoras de las efusiones. En Telford et
al. (1990) se describen diferentes casos donde se
remarca esta correspondencia parametral.

En el mapa de detalle de la cantera estancia Morro
Blanco las anomalias del CMT, luego de la extraccidn
del campo regional muestran una singular geometria
(Fig. 3).

El pico de este mapa v el anillo de méximos de
anomalias magnéticas conforman una secuencia de
anomalias solo atribuibles a un enrigquecimiento de
minerales paramagnéticos en diferentes pulsos de
segregacién magmética. Al analizar el campo residual
magnético se observa en la cantera estancia Morro
Blanco un valor maximo de 727 nT ¥ un minimo de -
1407 nT: en tanto en la cantera Punto F-39 las
anomalias se encuentran entre 379 nT y -27 nT. Esto
indica que estd frente a rocas de muy alta
susceptibilidad magnética, mayor de 5000 x 10-6 cgs, lo
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Figura 1: Ubicacidn del drea investigada.
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Figura 2: a, Perfil magnetométrico y radimétrico en la cantera Morro Blanco. b, Perfil magnetométrico y radimétrice en la cantera F-39

(7 km al este de estancia Morro Blanco).



Geologia v geafisica de rocas con anomalias de torio, Chubut

cual es sugestivamente muy anormal para este tipo de
efusiones volednicas. De acuerdo a tablas publicadas
por Dobrin y Savit (1988) las riolitas con alto contenido
de magnetita pueden llegar a tener estos valores pero
representan sdlo el 1% de este tipo de rocas y el
promedio es de 700 x 10* cgs por lo tanto los valores de
susceptibilidad magnética sugeridos por las anomalias
seria debido a concentraciones de magnetita superiores
al 2%.

Los valores determinados de radicactividad gamma
sobrepasaron al background regional, de 75 cuentas
por segundo (CPS), por un factor de 8 y su distribucidn
gqueda representada en la Fig. 4. Estos datos son
importantes ya que en la exploracidn radimétrica se
considera que un factor mayor de 3 es atractivo para
intensificar la bisqueda de minerales radiactivos
(Telford ef al. 1990).

Sharma (1986) describe a este método como un
elemento mas de discriminacién litolégica pues las
concentraciones de YK, U, U v **Th en las rocas son
en promedio estables y bien diferenciables. Por lo
tanto, ante la uniformidad litolégica de las riolitas
encontrada en ambas canteras y las anomalias
radimétricas halladas se buscdé una interpretacidn
geolégica. Por ello todo el interés de la exploracién se
voled en los resultados de los estudios petrologicos y
geoquimicos de las rocas que alli se encontraron.

Petrografia

Las riolitas aflorantes en los alrededores de la
estancia Morro Blanco son de color rosado a rosado
violdceo; de textura porfirica, con fenocristales
subidiomorfos inmersos en una pasta afanitica.
Presentan marcada fluidalidad en sentido vertical, que

Figura 3: Mapa de anomalias magnetométricas en el sector de
Morro Blanco. Lineas cada 50 nT.
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favorece la formacién de lajas de hasta 4 cm de espesor
con dimensiones variables. Esta caracteristica dismi-
nuye hacia el noroeste y al sur del drea considerada, en
donde pasa a ser una roca compacta y carente de
fluidalidad vertical manifiesta.

Al microscopio la textura de la pasta es de tipo
vitrofirica a seudofluidal con facies eutaxiticas, donde
participan vitroclastos y pumitas. Los fragmentos de
pumitas se presentan deformados y seudorientados por
compactacidén, esto se manifiesta en las lineas de
seudofluidalidad que se desarrollan entre los
fenoclastos. Los de cuarzo, corroidos por la pasta, son
anhedrales eon un tamafio promedio de 3 mm.

Los de feldespato potdsico, sanidina, son anhedrales
con un tamafio promedio de 2 mm. Se presenta
maclados segin la ley de Karlsbad y se observan
texturas filiformes de albitizacién.

La plagioclasa de composicion aproximada AbS0-
Anl0 se presenta en fenoclastos anhedrales maclados
segin Albita-Karlsbad. El zonade de los mismosz es
difuso v al igual que la sanidina se presenta albitizada
en forma filiforme y también en parches irregulares.

El mafito es biotita, se la observa en finas escamas de
hasta 2 mm de longitud, posee fuerte pleocroismo, de
pardo oscuro (z') a pardo (x') y frecuentemente estd
intercrecida con apatito y opacos.

Tanto los feldespatos como el cuarzo y la biotita
disponen sus ejes mds elongados en forma subparalela
a la fluidalidad de la roca. Los microfenocristales de la
roca se presentan muy fracturados y con formas
francamente anhedrales. Se observa muy escasa
alteracién de los minerales como asi también una
incipiente desvitrificacién de la pasta,

Como minerales accesorios se presentan opacos,
apatito, zircon, allanita, fluorita y topacio.

Los cristales.de zircfn no superan 0,15 mm tamafio

MORRO BLANCO

Figura 4: Mapa de anomalias radimétricas en el sector de Morro
Blance. Lineas cada 10 cuentas por segundo,
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Elementos Si0%  TiD%  ALOL%  Fe0,%
F.a% 71.29 0.31 13.44 221

M. Blanco 72.82 0.21 12.62 1.74
Elementos Srppm  Zrppm  Asppm  Br ppm
F 39 225 180 32 6

M. Blanco 116 145 20 4
Elementos Rbppm Sbppm Seppm Ta ppm
Fag 220 0.5 3 2

M. Blanco 299 0.5 3 2
Elementos Euppm Thppm Ybppm Luppm
F 39 0.8 1.3 2.2 0.35

M. Blanco | 05 09

19 0.31

de promedio, se encuentran zonados y es frecuente que
desarrollen aureolas de agregados minerales de diffcil
determinacion pudiendo corresponder a una variedad
amorfa (metamictica), aparentemente debido a los
efectos de la radioactividad del U y el Th contenidos en
el mineral (Winchel et al. 1956). Ademsas es comin
encontrar cristales pequefos intercrecidos en opacos.

El otro mineral accesorio es el apatito, cuyos cristales
euhedrales se presentan con un tamano promedio de
0,2 mm. Una caracteristica distintiva de los mismos, es
gque en la mayoria de ellos, al microscopio v con luz
paralela, presentan una zona central a lo largo del
cristal de un tono levemente grisdceo; esta tendencia a
la isotropizacién podria corresponder a efectos de
elementos radioactivos contenidos en ellos

La allanita se presenta en diminutos cristales que no
superan los 25 por 17 micrones y con pleocroismo
caracteristico de marrén tabaco (2" a marrdn (y').
Algunas veces se presenta en agregados cristalinos de
dos o tres individuos.

= oA
== rold0
=i PD120
~u— SCA

Figura 5: Concentracién de elementos, de las tierras raras
livianas ¥ pesadas con relacién a condritas; riol 200=riolitas de la
cantera F-39, 7.5 al este de la estancia Morro Blanco, riol
400=riclitas cantera Morro Blanco, PD 129ariolitas de Puerto
Deseado, Pankhurst et al. (1993), SC4=riclitas norte de la
provincia de Santa Cruz (Pankhurst ef al. 1993).

Mn0%  Mg0% Ca0%  Na0% KO% P0% Bappm
0.03 0.39 L01 3.47 5.58 0.14 479
0.06 0.47 0.66 2.72 5.4 0.06 a7a
Coppm Crppm Csppm Hfppm Hgppm Irppm Mo ppm
a 5 4.7 3.9 1 B 5
3 7 16 3.8 1 5 5
Thppm Uppm Wppm Lappm Ceppm Ndppm Sm ppm
az 3,7 i 53.9 90 27 5.5,
40 3.6 3 39.3 80 17 3.5
Nippm Vppm  Be ppm

9 62 7

14 56 7

Los minerales opacos se encuentran en proporcidn
elevada, llegando en algunas muestras a superar el
2%; los valores promedio se encuentran en el orden del
1%,

Asociados a los minerales citados precedentemente
debe destacarse la presencia de fluorita y topacio. El
primero de ellos se encuentra en cristales subhedrales
incoloros a levemente amarillentos v cuyo tamano no
supera los 35 por 26 micrones.

Los cristales euhedrales de topacio presentan
dimensiones promedios de 78 por 26 micrones, con
inclusiones de titanita y frecuentemente estn rodeados
de un grueso borde opaco.

Geoguimica

Estas rocas presentan un contenide moderado de
810, alto de K y Na (Tabla 1) ¥ medios de Ti, Mg, Ca y
P. Los contenidos de ALO, superan el 12% lo que
reflejaria un incremento de los componentes
feldespaticos especialmente albita.

Al presentar altos contenidos de K,0 y Na,O ya que
la suma de los mismos superan el 8% y una relacidn
K,0/MNay0 superior a 1 nos llevaria a considerarlas
como riolitas o riolitas feldespaticas alcalinas de
cracteristicas peraluminosas donde A/CNE=1.

Los contenidos de OMn son de 0,06 a 0,03 %,
similares a los observados por Christiansen ef al
(1986) para las riolitas de Thomas Range, EE.UU.

El aumento del contenido de Ca de estas riolitas
puede deberse a la presencia de fluorita como mineral
accesorio.

El incremento de los componentes feldespédticos v en
especial de la albita es una de las caracteristicas
petrolégica similar a la observada por Christiansen ef
al. (1984) para riolitas en las cuales el F ha jugado un
importante papel en los procesos magmaticos y en la
evolueitn de los elementos trazas

Las riolitas de Thomas Range, EE.UU. se presentan
enriquecidas en algunos de los elementos trazas
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incompatibles (Rb, Th, Be, Pb, Cs e Y) en cambio las
concentraciones de elementos tales como Ni, Co y Cr
son relativamente bajas. Estas caracteristicas son
coincidentes con las exhibidas por las rocas aflorantes
en las canteras Morro Blanco ¥ P 39 (Tabla 1) y donde
fueron encontradas las anomalias mds importantes de
Th v U.

El enriquecimiento en Th como asi también en
elementos tales como Al, Na, U, Rb y Cs estaria
directamente relacionado con la actividad del F, ya que
este elemento juega un importante papel en la
evolucidn quimica de las riolitas con topacio
{Christiansen ef al. 1984) ¥y gque en nuestro caso
explicaria las anomalias de Th detectadas para las
rocas del drea de Morro Blanco.

La comparacion en la normalizacién de Th, U, Zr v
Ta de estas riolitas v de riolitas aflorantes en el norte
de la Provincia de Santa Cruz (Pankhurst ef af. 1993)
con respecto a los mismos elementos de las riolitas de
Nathrop i Christiansen ef al. 1986) (Fig. 6), muestra que
la relacion del Th es similar para las riolitas del 4drea
de Morro Blanco y de la Provincia de Santa Cruz;
encon-trindose deprimida para la relacién del U y Ta,
para aumentar luego casi al doble con respecto al Zr.

El zireon v la allanita son los mas importantes mine-
rales en el proceso de aporte de U-Th en las rocas y en
el caso particular de las riolitas de Morro Blanco donde
las concentraciones de Th son de 40 ppm v las de U de
4 ppm.

Las concentraciones de las tierras raras livianas con
relacidn a condritas (Fig. 5), no superan el valor de 200,
pero es mayor que la de tierras raras pesadas, esto
podria deberse a la cristalizacién de minerales
accesorios tales como el apatito, al fraccionamiento de
zircon (proceso cbservado en las rioilitas con topacio de
Estados Unidos) y a la allanita.

g

E = N0
=t <= A0
: -5

g == P 1289
=

Figura 6: Normalizaciéon de los elementos Th, U, Zr v Ta.
Relacion entre las riolitas Morro Blanco a riolitas Nathrop
(USA) riol 200=riolitas de la cantera F-39, 7.5 al este de la
estancia Morro Blanco, riol 400=riclitas cantera Morro Blanco,
PDy 129=riclitas de Puerto Deseado (Pankhurst ef al, 1993),
SC4=riolitas norte de la provincia de Santa Cruz (Pankhurst et
al. 1993).
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Conclusiones

La radimetria y la magnetometria muestran una
alta correlacién en los perfiles donde la geogquimica
hallé las mds altas concentraciones de Th, 40 ppm. Por
analogia con similares anomalias presentes en otras
regiones del continente americano se postula que éstas
son debidas a cdmaras volcdnicas rioliticas.

Los valores hallados de Na y K, superior al 8% y la
relacidén K;0/Nay0 superior a 1 nos permite clasificar a
estas rocas como riolitas feldespticas alcalinas con
tendencias peraluminozas,

Los altos contenidos de caleio de las muestras se
deberian a la presencia de fluorita como mineral
accesorio,

Una caracteristica distintiva es que estas rocas
presentan enriquecimiento de elementos trazas, tales
como Th ¥ Zr al igual que las riolitas de la zona norte
de la Provincia de Santa Cruz.

La asociacién de este tipo de rocas con yacimientos
de fluorita es comiin. Pero también pueden ser usadas
en la prospeccifn de yacimientos de molibdeno
subvolednicos (Burt et al. 1982)
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Morfodinamica y evolucién histérica de la espiga
Punta Popper y la boca de mareas del rio Grande,
Tierra del Fuego

Gustavo Gabriel BUJALESKY

CONICET, Centro Austral de Investigaciones Cientificas, Av. Malvinas s/n,
89410 Ushuaia, Tierra del Fuego

ABSTRACT. Morphodynamics and historical evelution of the Punta Popper spit and the Rie Grande inlet, Teerra del Fuegn.
The Rie Grande inlet is subject to a significant macrotidal range (up to 8.4 m), high energy waves and strong westerly
winds. Reflective beaches and littoral forms are composed of gravel and coarse sand, The regional longshore drift is toward
the south. The Punta Popper spit is located at the downdrift side of the inlet, and has grown in a direction opposite to the
dominant regional drift. This behaviour should be generated interaction between the strong ebb tidal currents and the
refraction of northeastern waves on a broad abrassion platform. Under these conditions, a clockwizse sediment eirculation
cell operates seawards from the inlet. The historical evolution of the spit involves 10- to 13- vear cycles of longshore growth,
landward retreat and breakdown. Longshore growth iz mainly the result of sediment transport and erosion of the back-
barrier beach by ebb tidal currents, Wind waves develop in the estuary at high tide and favour the initiation of sediment
maotion. Littoral drift on the seaward side of the apit is of secondary importance, Sluicing overwash provides sediment to
the back-barrier beach and causes a landward migration. When the spit reaches its maximum possible length, the
overwash sediment supply is insufficient to compensate the eroded volume at the back-barrier beach, Hence, the landward
migration rate of the the seaward shoreline is faster than the back-barrier one. The spit at the throat of the inlet rests on
bedrock; it does not migrate significantly, but there is a significant variability of minimum flow area. These conditions
cauge the breakdown of the barrier epit. Atransverse bar, fixed to the seaward shoreline of the spit, forms as a consequence
of a minimum flow area reduction, where stronger ebb-tide currents meet the waves. After the spit breakdown, minimum
flow area increases, ebb-tidal currents diminish and waves recyele the transverse bar sediments. The inlet-spit system
shows a very mature stage and alternates between two extreme levels of organization. The irreversible passage to
another form of erganization will depend on future significant variations of the physical conditions of the local coastal

prvironment.

Introduccidn

La desembocadura del rio Grande (53" 47" lat. 5, 67"
41" long. O) se ubica en el norte de la Isla Grande de
Tierra del Fuego (Fig. 1). Se trata de un drea con un
régimen macromareal (amplitud mdxima de 84 m),
sometida a olas del Atldntico de elevada energia y a
fuertes e intensos vientos provenientes del ceste, Las
plavas v formas litorales estin constituidas por
sedimentos cldsticos gruesos (grava y arena gruesa).

La forma de los depdsitos litorales del sector
meridional de la Patagonia y septentrional de Tierra
del Fuego sefiala una deriva litoral dominante hacia
el sur. Los principales indicadores geomorfolégicos son:
al la elongacién hacia el sur de las puntas de acrecién
icuspate foreland) Punta Bustamante (margen
septentrional del rio Gallegos) y Punta Dungeness (al
sur de cabo Virgenes), b) la espiga Peninsula el Pd-
ramo que ha crecido unos 20 km hacia el sur, durante

Q004482297 500,00 « 200.50 © 1997 Asociacidn Gealdgica Argenting

los dltimos 5000 afios, ¢) los cordones litorales de
grava, que provocaron la  migracidn @ de la
desembocadura del rio Chico hacia el sur unos 22 km,
en el Holoceno, d) la derivacién de unos 5 km hacia el
sur de la desembocadura del arroyo La Misidn
{actualmente ubicada a unos 5 km al norte de rio
Grande), e) los cordones litorales de grava de la
margen septentrional de esta desembocadura del rio
Grande que progradaron hacia el interior del estuario.
La espiga Punta Popper, situada en la margen
meridional de la desembocadura, muestra una
progradacidn hacia el noroeste, opuesto a la deriva
litoral regional, como consecuencia de condiciones
hidrodindmicas locales.

Este trabajo tiene por objetivos el andlisis de: a) el
transporte del sedimento en la desembocadura del rio
Grande en relacidn a la dindmica de olas y las
corrientes de marea; b) la estabilidad de la boca de
mareas del rio Grande y c) la evolucidén morfolégica
histérica de la espiga Punta Popper.
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Geomorfologia litoral

La linea de costa entre los cabos San Sebastidn y
Pefias muestra, en planta, una forma suavemente
cincava con rumbo noroeste-sureste. La boca de
mareas del rio Grande estd orientada hacia el noreste
iFig. 2). En el margen meridional de la
desembocadura se desarrolla la espiga Punta Popper,
constituida por grava y arena gruesa. Presenta un
sentido de crecimiento hacia el noroeste, recurvdndose
hacia el suroeste (Fig. 3). Hacia el pie de su playa
atlantica se desarrollan una plataforma de abrasién y
barras de arena y grava fina que se extienden unos 750
m hacia el este. Estas barras tienen continuidad hacia
el norte de la punta por unos 400 m (expuestos en
bajamar) v estdn limitados en esa direccidn por un
canal de unos 2 m de profundidad durante bajamares
de sicigias ¥ 9 m durante pleamares de sicigias. Este
canal se orienta primero con rumbo nor-noreste, luego
hacia el noreste y por altimo hacia el este-sureste. En
su flanco septentrional este canal se encuentra
delimitado por una extensa plataforma de abrasién,
expuesta en bajamares de sicigias y de unos 3000 m de
desarrollo hacia el este. En el interior del estuario del
rio Grande se desarrolla una planicie de mareas.

GG Bujolesky

Entre la desembocadura del rio Grande y el cabo
Domingo (ubicado a 15 km al noroeste) se desarrolla
una planicie de cordones litorales, de unos 250 m de
ancho, con disefio paralelo a la costa actual y ubicados
al pie de una playa de grava elevada del Pleistoceno
(“Sangamon”, Formacién La Sara; Codignotto 1969,
Codignotto v Malumidn 1981). Estos cordones
litorales muestran un sentido de crecimiento hacia el
gureste, interndndose en el estuario del rio Grande. La
playa actual estd constituida por arena gruesa y
grava fina ¥ mediana. La plataforma de abrasién se
angosta hacia el noreeste hasta tener unos 800 m en
las proximidades de la Caleta La Misidn,
inmediatamente al sur de cabo Domingo. Este cabo
presenta una costa acantilada de 200 m de largo
labrada sobre depésitos del Terciario (areniscas de la
Formacién cabe Domingo; De Ferrariis, en Fossa
Mancini et al. 1938; Codignotto ¥y Malumidn 1981).
Este acantilado tiene una altura de 80 m. La
plataforma de abrasidn situada al pie del acantilado se
extiende unos 1000 m hacia el este.

Hacia el sureste de la desembocadura, se desarrolla
otra planicie de cordones litorales que se angosta en
esa  direccion. Estos cordones se encuentran
erosionados en su seccidn meridional, mostrando un
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sentide de crecimiento y canibalisme hacia el
noroeste, A unos 1700 m mar adentro asoma la
plataforma de abrasién sobre el nivel de bajamares de
sicigia, conformando la denominada Restinga Gusano
extendiéndose casi paralela a la costa por 4200 m, con
un ancho de 300 a 750 m (Fig. 2). Hacia el sureste v
unos 4000 m mar adentro, se halla otra exposicidn de
la plataforma de abrasién: Restinga Exterior, con 2200
m de largo v 900 m de ancho mdximo.

Hacia el flanco noroccidental de caboe Pefias se
desarrolla un entrecruzamineto de cordones litorales.
La costa de cabo Pefias es acantilada vy estd labrada
en limoarcilitas y areniscas limoarcillosas del
Terciario (Formacién Cabo Pefias; De Ferrariis, en
Fossa Mancini et al. 1938; Codignotto v Malumidn
1981). Al pie del acantilado una plataforma de
abrasiin se extiende unos 2 km mar adentro.

En la playa atldntica, se pueden reconocer cuatro
zonas: playa de tormenta, zona intermareal alta, zona

intermareal baja arenocsa, zona intermareal baja
fangosa.

a) Playa de tormenta: se ubica por encima de la
pleamares ordinarias vy es alcanzada por olas de
tormenta u olas de mar de leva de periodo largo
durante pleamares de sicigia equinocciales de perigeo.
Estd compuesta por grava y arena mediana y gruesa,

b) Zona intermareal alta: estd sometida a la accién
de olas y mareas durante todo el afio y estd compuesta
por grava y arena mediana y gruesa. La pendiente de
est zona y la anterior oscila entre unos 5° y 7°. La
seccion alta de la playa de unos 40 m de ancho, se
comporta de forma reflectiva.

¢} Zona intermareal baja arenosa: estd compuesta
por arena fina y mediana, posee una pendiente
prixima a 1° ¥ una extensién de unos 70 m.

d) Zona intermareal baja fangosa: estd compuesta
por los limos y arcillas que cubren la extensa
plataforma de abrasién, subhorizontal, con pendiente
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Figura 2: Geomorfologia litoral en la desembocadura del rio Grande (a partir de fotografias aéreas del S H.N. 1:20.000 ¥ 1_:40'.0?0.
1870071: profundidades en metros referidas al nivel de bajamares de sicigias, carta nadtica H.462 del SHN y mapa batimétrico
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menor a 1°. Esta zona y la anterior tienen un
comportamiento disipativo.

La playa atlédntica de la espiga Punta Popper tiene
un desnivel medio entre cresta y base de unos 5,16 m
con una pendiente de 4°30°. Para la playa interna el
desnivel medio es de 3,7 m y pendientes entre 4°20"y
911", alcanzdndose el valor méaximo cuando se origina
una escarpa de erosidn. Al pie de la playa atldntica
afloran los fangos de la planicie de mareas, lo que
corroboraria el cardcter transgresivo de la espiga.

Condiciones meteorologicas

En Rio Grande, la variacién anual de temperatura
5 pequena, con maximos y minimos poco extremos. La
amplitud de las temperaturas medias mensuales es de
10,8 C. La precipitacion de agua puede producirse en
forma de lluvia, nieve o granizo. La altura de agua
caida anualmente oscila en unos 340 mm, con picos
maximos en abril, noviembre y diciembre y minimos
entre los meses de agosto v octubre (Fig. 4; periodo
1973-1978; Servicio Meteorolégico Nacional 1986).

Los vientos presentan un dominio absoluto de la
componente del ceste (frecuencia anual de 39,3% y
velocidad media de 33 km/h), con valores méximos
para los meses de marzo (52,3%-33 km/h) y octubre
(44%-37 km/h), Le siguen en magnitud, log vientos del
surceste (frecuencia anual de 11,7% y velocidad
media de 30 km/h). Los vientos provenientes del norte
y noreste tienen frecuencias de 5,3% y 3,2%,
respectivamente, y velocidades de 26 km/h y 20 km/h.
Su baja frecuencia indicaria que la deriva litoral
dominante en la costa atldntica tendria su origen mar
adentro, Los vientos menos frecuentes son los del sur
i1,3% anual, con una velocidad media de 19 km/h). La
calma tiene una frecuencia media anual de 24,2% y la
temporada mds tranquila se da entre los meses de
mayo v agosto, siendo junio el mes mas calmo (Base
Aeronaval, periodo 1973-1978; Servicio Meteorolégico
Nacional 1986).

Hidrologia superficial

El rio Grande es el curso fluvial de mayor caudal en
Tierra del Fuego y atraviesa el sector septentrional de
la isla de ceste a este. Su cuenca tiene una superficie
aproximada de 7000 km?® las mdximas alturas se
ubican en su seccion meridional en la sierra de
Beauvair (700 m s.n.m) y al dejar esta regién pasa a ser
un rio meandroso de llanura, con cauce labrado en un
sustrato turboso. Sus principales afluentes son los
rios Rassmussen, Menéndez, Mac Lennan,
Candelaria, Moneta y Herminita. El rio Grande
muestra un caudal reducido durante la mayor parte
del afio y particularmente al finalizar el verano cuando

G.G. Bujalesky

el aporte por deshielo disminuye en forma
considerable. En invierno y a unos 5 km aguas arriba
de la desembocadura se produce la congelacién de sus
aguas. Su mayor caudal registrado, en la seccidn de
cierre de cuenca (Estancia Maria Behety, 5350’ lat. 5,
67 57'long. O) fue para el mes de octubre (1539
m/seg., 21/10/81) ¥ el menor caudal para agosto (15,2
m'/seg., 12/3/82; Instituto Nacional de Ciencia y
Técnica Hidricas 1983). El contenido de sedimentos en
suspension en el rio es muy bajo y por lo tanto el
promedio de sedimentacidn (Koudstaal et al. 1973).

Mareas
La marea para la costa atldntica de la Tierra del

Fuego, es de tipo semidiurno. La onda de creciente
alcanza una wvelocidad de 2 nudes (3,8 km/h), en

Figura 3: Boca de marea del rio Grande v espiga Punta Popper
en los afos 1970 v 1991 (fotos adreas del S.H.N.). Alturas de
mareas de 7,09 m para 1970 y 4,98 m para 1991, referidas al
plano de reduccién que pasa 4,5 m debajo del nivel medio
{caleuladas por Enrique D'Onofrio, S HN.). En 1870 el
desarrollo urbano estaba restringido sobre la terraza marina
del Pleistoceno (por encima de los 10m snm.), extendiéndose
hacia 1991 al ambiente litoral holoceno, llegando a invadir la
planicie de mareas y la playa distal.
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direccion noroeste. Mar adentro, esta corriente de
creciente tira hacia el oeste-noroeste, mientras que la
de bajante lo hace hacia el este-sudeste, con una
velocidad aproximadamente de la misma magnitud
(Servicio de Hidrografia Naval 1981). La amplitud de
las mareas de sicigias equinocciales de perigeo para la
costa atldntica de rio Grande es de 84 m y la de
cuadraturas de 2,2 m (Servicio de Hidografia Naval
1995). En el interior del estuario, si bien las
pleamares no sufren cambios significativos, las
bajamares de sicigias son méds altas debido a la
escasa profundidad, la conformacién topogrifica del
lecho del estuario (existencia de hoyas) y la influencia
del rio que aseguran un nivel minimoe de agua
(D'Onofrio ef al. 1989). En la zona de desembocadura
se han medido velocidades de mareas de hasta 2 m/s
iLaboratoric Nacional de Hidradlica Aplicada 1971;
Koudstaal et al. 1973).

Olas

IMCOS Marine Limited (1978) realizé wuna
recopilacién de observaciones tomadas desde barcos
iasentadas en el banco de datos de la British
Meteorological Office, Bracknell) para el drea ocednica
comprendida entre los 5230y 54" 10° lat. S y los 67°
long. O y la costa para el periodo 1949-1968 (Fig. 5).
Debido al los fuertes vientos del ceste el clima de olas
resulta benigno. La frecuencia de alturas de olas
mayores a 3,5 m es muy baja, el 20% de las olas
registradas presentaron una altura menor a 1 m. Los
registros indican una baja frecuencia de olas de
periodos largos v las olas con periodos de 10 seg o mas
provienen del sector este y noreste,

Mediciones realizadas con oligrafo, durante un afo,
por la Compagnie de Recherches et d'’Etudes
Oceanographiques v Geomatter (1985) en la zona de
Cullen (52°49°19,1" lat. 8, 68°13'52,3" long. O, 110 km
al norte de rio Grande) registraron una altura de ola
méixima de 5,86 m, una altura de ola significativa
méxima de 3,43 m, una altura de ola significativa
media de 1,02 m, un periodo médximo de 17,5 seg, un
periodo significativo maximo de 12,9 seg ¥ un periodo
significativo medio de 5,5 seg. Las olas superiores a
3m correspondieron a periodos de 7 a 9 seg, los
perfiodos mds largos estuvieron asociados a alturas de
olas de 1,25 m y las olas de mar de leva mads fuertes se
observaron asociadas a vientos de nor-noreste.

Las olas incidentes sobre la playa de la zona de la
desembocadura del rio Grande, en pleamar y sobre la
zona intermareal alta (con pendiente entre 5° y 7°)
dan origen a rompientes de hundimiento (plunging).
En bajamar, gqueda expuesta la extensa ¥
subhorizontal zona intermareal baja, origindndose
rompientes de derrame (spilling).

Refraccidn de olas

Se realizaron diagramas de refraccion de olas
utilizando el programa desarrollado por Elliot (1990).
Para la batimetria de base se utilizaron las cartas 62
{De Cabo Virgenes a Cabo Pefias, Estrecho de
Magallanes, 1:400.000), 90 (Rio Grande ¥
proximidades, 1:100.000), H.462 (Rio Grande,
1:15.000) del Servicio de Hidrografia Naval ¥ un
mapa batimétrico (1:100.000) para el drea 52° 30°, 53°
50 lat. 8, 67%, 68" 30" long. O realizado por Geomarine
{1989) para la empresa Total Austral. Las condiciones
que se establecieron para los diagramas de refraccidn
fueron un nivel de pleamar de sicigias y olas incidentes
de 11 seg (Fig. 6). Se ha observado que las olas de 11
seg de periode (0 mayores) son las que provocan
modificaciones significativas en la playa distal de
distintos sectores de la costa atldntica fueguina, tales
como sobrelavado y sobredepositacién (overtopping).
Para olas que arriban desde el sector norte al noreste,
la topografia del lecho marino causa una convergencia
de las ortogonales en la espiga punta Popper y una
leve divergencia en la boca de mareas. La convergencia
se acentda, desplazdndose ligeramente hacia el
noroeste (seccidn distal de la espiga) involucrando a la
boca de mareas, para las olas que provienen del sector
N56°15'E. Durante las pleamares, la Restinga Exterior
opera como un punto de convergencia para los frentes
de olas de todos los sectores.

Direcciones de transporte litoral

Al noroeste de la desembocadura, domina un
transporte de sedimento hacia el sureste (Fig. 7). En
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mientras que durante eventos episédicos de alta
energia (olas de periodo largo) y en pleamar, se produce
la progradacién de cordones litorales hacia el interior
del estuario. Koudstaal et al. (1973) mencionaron que
en la zona del Muelle Fiscal (ubicado en el margen
septentrional del estuario) durante la pleamar y con
olas de mar de leva de periode large, la agitacidn
violenta que se generaba obligaba a que loz bugues
fueran amarrados desde tierra y a muertos ubicados en
el lecho.

Las corrientes de bajante transportan sedimentos
hacia el mar, erosionando la zona intermareal de la
playa de gravas del margen septentrional del
estuario. Posteriormente, parte de estos detritos son
movilizados por olas de mar de leva del Atlantico v
depositados en la espiga Punta Popper. En la playa del
flanco interno de la espiga, las corrientes de bajante
transportan los detritos hacia la punta produciendo su
elongacidn y formando una escarpa erosiva. Parte de
estos sedimentos son transportados mar adentro. La
puesta en movimiento de la grava en la playa interna
de la espiga es favorecida por las olas que se generan
en el estuario a consecuencia de los fuertes vientos del
oeste.

El flujo de agua que descarga hacia el mar el estuario
en bajante actuaria como una “espigén o barrera
hidrodindmica® (Lynch-Blosse y Kumar 1976),
desviando la corriente de deriva regional hacia el
mar v originando una celda de circulacién, en
sentido dextrégiro. Este proceso crea un sentido de
deriva local opuesto al regional favereciendo el
crecimiento de Punta Popper en esa direccidn. La
extensa plataforma de abrasién situada al noroeste
de la desembocadura, otorga proteccién del atague
de las olas a las formas originadas por este proceso.
Mar adentro de la desembocadura donde las
corrientes de bajante, que fluyen por el canal de
mareas, pierden capacidad de transporte se produciria
la formacidén de barras submareales. Las olas de
tormenta o de mar de leva provenientes del noreste
movilizarfan la grava de las barras submareales hacia
la costa incorpordndolas a la espiga Punta Popper.

Con pleamares de sicigias, las olas atldnticas
producen sobrelavado que abarca la totalidad de la
espiga, aportando detritos a su flanco interno. Por otra
parte, la refraccién de olas de periodo largo del noreste
y este-noreste produciria una corriente de deriva a lo
largo del flaneo atlintico de la espiga en direccidn
noroeste, El transporte de sedimentos alrededor de la
espiga constituiria un sistema casi cerrado, con un
aporte limitado del sur (Koudstaal et al. 1973) y aporte
episédico del norte a la margen septentrional del
estuario por olas de mar del leva.

Figura 5: Vientos, alturas y periodos de olas para el drea
ocefinica septentrional de Tierra del Fuego (observaciones
tomadas desde barcos v asentadas en la British Meterorological
Office, Bracknell; IMCOS Marine 1978).
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Estabilidad y dindmica de la boca de mareas

La relacion entre el drea minima de flujo de una boca
de mareas (drea por debajo del nivel medio de mareas)
y el prisma de mareas (volumen de agua que entra o
sale por efecto de la marea de sicigia en un estuario)
posibilita prever la erosion de desembocaduras
subdimensionadas o la depositacién en las
sobredimensionadas (('Brien 1969). Las relaciones
obtenidas por O'Brien fueron para la costa Pacifica de
Estados Unidos y posteriormente ampliadas por
Jarrett (1976} para la costa Atldntica v del Golfo de
Méjien. El método utilizado por Jarrett (1976)
consideraba el cdleulo de los prismas de mareas
mediante: a) los retardos de la onda de marea dentro
de las bahias y lagunas costeras (cubature method); o
b) integrando los datos de corrientes de mareas cada
hora por la seccidn de desembocadura (NOS current
data method). Mehta v Hou (1974) consideraron para
el cileulo de prismas potenciales la multiplicacién de la
amplitud media por el drea de influencia de la marea
en bahias, estuarios o lagunas costeras. Este dltimo
método fue adoptado por Isla (1984) para el cdleulo del
prisma de mareas de la laguna Mar Chiquita (Buenos
Aires) v por Isla y Bujalesky (1995) para wvarias
entrantes costeras de Argentina.

Para rio Grande, las dreas minimas de flujo se
obtuvieron a partir de perfiles batimétricos de la
desembocadura realizados entre 1945 y 1994 (Fig. §;
Servicio de Hidrografia Naval 1994). El prisma de
marea se obtuvo por el método de Metha v Hou (1974);
pero por tratarse de un ambiente macromareal, donde
dreas considerables del estuario v de diferente cota
quedan expuestas en bajamar, se calcularon
volimenes parciales por sectores e integrando el total,
En la Fig. 9 se observa que las dreas de
desembocadura mayores a 900 m* estdn comprendidas
dentro del intervalo de confianza del 95% obtenido por
Jarrett (1976) para las bocas de marea de las costas
Atldntica, Pacifica v del Golfo de Méjico de Estados
Unidos. Las dreas menores a 900 m? quedan fuera del
intervalo de conflanza y reflejando una estado
inestable (desemboeadura subdimensionada). 5i bien
las corrientes de marea son fuertes, la composicidn del
lecho del eanal (sedimentos compactos del Terciario)
condiciona la zona donde se puede producir erosién
i Koudstaal ef al. 1973). El sistema tiende a restablecer
el equilibrio por eresién y ruptura de la espiga Punta
Popper.

Cambios morfolégicos y evolucién histdrica de
la espiga Punta Popper

En la Fig. 10 se observa la evolucién de la espiga
Punta Popper desde 1945 y realizada a partir de

.G, Bujalesky

fotografias aéreas del Servicio de Hidrografia Naval de
los anos 1945, 1949, 1959, 1970, 1971, 1973, 1980,
1982, 1985, 1988 y 1991 y levantamientos plani-
métricos con Sistema de Posicionamiento Global en los
afos 1994 y 1995 (error +5 m; Hormaechea y
Bujalesky, en prensa). La espiga evidencid ciclos de
progradacidn seguidos por cortes que ocurrieron en
un lapso relativamente corto. A partir del momento en
que la espiga registra su menor extensién se produce
una progradacién longitudinal ¥ un desplazamiento
hacia el interior del estuario (espiga transgresiva; Fig.
11). La progradacién longitudinal se produce hasta
que el drea de la desembocadura alcanza un minimo
que pueda descargar el prisma de mareas. A partir de
entonces el ritmo de migracién lateral hacia el interior
del estuario se acelera, cerrando el Angulo que forma la
espiga con la playa interna del estuario y con las
lineas de corriente de bajante. Este proceso es
acompafiado por un angostamiento debide a un
incremento de la erosion en su playa interna. La
disminucidn del drea de la desembocadura ocasiona un
aumento de la velocidad de las corrientes de bajante
iactuando con mavor intensidad el espigén o barrera
hidrodindmica). El encuentro de estas corrientes con

> Bajamar
—pe Pleamar @

N

Figura 7: Direcciones de transporte litoral de sedimentos. 1)
Deriva por olas atlanticas, en pleamar. 2) Transporte de
sedimentos por corrientes de bajante. 3) Transperte por
sobrelavado de olas de mar de leva en pleamar de sicigia. 4)
Deriva por refraceién de olas, en pleamar. 5) Interaccion de olas
con la corriente de bajante. 6) Migracién hacia la costa de barras
submareales, formadas por aporte de la corriente de bajante.
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los frentes de olas del Atldntico provenientes del
noreste produce la depositacidn de detritos y la
formacién de una extensa barra perpendicular a la
espiga, que crece progresivamente a medida que el
drea de desembocadura disminuye. El clerre del
dngulo de la espiga con las corrientes de bajante, la
erosién en su playa interna, la formacién de la barra
que estorba el aporte de sedimentos hacia la punta
desde el flanco atlintico conducen a su ruptura y
acortamiento. El drea de desembocadura aumenta,
disminuyen las velocidades de las corrientes de bajante
(decreciendo la accién de espigdn o barrera
hidrodindamica), posibilitando el redistribucién del
sedimento de la barra transversal por las olas
atldnticas. El ciclo de completo tendria una duracidn
entre 10 y 13 afos. Hacia fines de 1995, la espiga
evidencié un barrido y aplanamiento de su cresta y
dispersidn de sus sedimentos, debido a la reduccién de
su ancho por la erosién en su flanco interno v a la
accion del sobrelavado atlantico.

En la zona interior del estuario (submareal) ¥ hacia
el mar, las variaciones morfoldgicas de las barras y
canales fueron poco significativas entre 1899 v
1972, observandose solamente un ensanchamiento y
profundizacién del canal principal. En la boca de
mareas los cambios transversales estarian vinculados
a la evolucidn de la espiga Punta Popper (Koudstaal et
al. 1873,

Discusion
Evolueiin de bocas de mareas

Las bocas de marea tienen su origen a partir de olas
de tormenta o por el cierre de bocas de estuarios
debido al crecimiento de espigas (Hayes 1991). Las
primeras son inestables v efimeras, obturdndose por el
sedimento transportado por el lavado de las olas o por
depositacién edlica; mientras que las segundas
muestran ciclos evolutives prolongados. En la regidn
central de Carolina del Sur (Estados Unidos), durante
la estabilizacion del nivel del mar en el Holoceno, islas
de barrera pequefias v de cardcter transgresivo se
adosaron a los interfluvios que limitaban los valles
inundados. En su evolucidn, estas islas de barrera
progradaron desarrollando facies regresivas, creciendo
en direccion de las partes mas profundas de los
estuarios, Los canales principales de las bocas de
mareas se estabilizaron en la seccidn central de los
valles originales y, en su mayoria, se encuentran
anclados a un sustrato rocoso compactoe, sin evidenciar
una migraciin histérica significativa (Zarillo et al.
1985; Hayes 1991).

En Argentina, la boca de marea de Mar Chiguita se
desarrolla sobre sustrato compacto (plataforma de

abrasidn) sumergido (arcilitas arenosas ingresivas de
hace unos 4000 afios AF. v limolitas arenosas con
entoscamiento ¥ abundante ceniza wvolcdnica del
Pleistoceno Superior (Isla 1980; Schnack et al. 1980,
1982). El canal al no poder erosionar en profundidad,
aumenta su ancho de descarga (Isla 1984),

El estuario del rio Grande experimenté un ciclo
evolutivo similar al mencionado para la regién central
de Carolina del Sur. A partir de la inundacién de un
amplio valle fluvioglacial durante la transgresién del
Fleistoceno tardio y posterior desarrolle de facies
regresivas, continuando con la transgresion holocena,
con un nivel relativo del mar cercanoc o 2 m por encima
del actual hacia los 5000 afos A.F. (Mérner 1987, 1989,
1991; Ferrero et al. 1989; Bujalesky y Gonzélez
Bonorino 1990; Gordillo ef al. 1992). Las tendencias
histéricas del lecho del canal principal de la boca de
marea del rio Grande son poco significativas,
modificindose el drea de flujo por erosidn o
acumulacién en la seccién distal de la espiga, hecho
que evidencia un estadio senil de su evolucién.

Dindmica de bocas de mareas

Considerando los procesos dominates que operan
sobre las bocas de mareas estas han sido clasificadas
en bocas dominadas por mareas y bocas dominadas
por olas. Las primeras, en su forma tipica, poseen un
canal central profunde {(dominado por reflujo}
extendiéndose mar adentro, con barras extensas que se
desarrollan en sus margenes. Las bocas dominadas por
olas se caracterizan por el predominio de un transporte
de sedimentos hacia el continente, la presencia de
deltas de flujo amplios ¥ multilobulados y deltas de
reflujo pequefios, cortados por numerosos canales
someros. Las bocas de mareas transicionales mues-
tran abundantes bancos que obturan su entrada
(Dertel 1975a, 1985; Hubbard ef al. 1979; Hayes 1991).
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Figura B: Areas minimas de flujo para la boca de marea del Rio
Grande entre 1945 v 1994,
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Generalmente, las costas macromareales (amplitud
mayor a 4 m) no desarrollan barreras litorales debido
al predominio de fuertes corrientes mareales en una
direccién perpendicular a la costa (Davis v Hayes
1984). Las costas macromareales moderadas (3,5 a 5
m) pueden presentar algunas barras generadas por
olas pero no desarrollan barreras. Davis y Hayes
{1984) mencionaron como excepcidn a esta regla a la
costa de Oregon y Washington, de alta energia de ola
(en la clasificacidn de Davies 1980), y con amplitudes
de mareas de hasta 4 m (macromareal moderada en la
clasificacion de Hayes, 1975, 1979). La morfologia de
esta costa dominada por olas, con espigas paralelas a
la costa desarrolladas en las bocas de los estuarios,
esencialmente no presenta deltas de reflujo a
excepcidn de algunas bahias con prismas de mareas
voluminosos.

La costa de la regidn septentrional de Tierra del
Fuego es lineal, con espigas y cordones litorales
elorigados ¥ con un buen desarrollo de su playa,
evidenciando condiciones fisicas dominadas por olas y
corrientes generadas por ellas. La dezembocadura del
rio Grande se ubica en la zona del dominio de mareas
y por encima del limite de formacién de barreras en el
diagrama de Hayes (1979) que establece distintos
dominios en base a la altura media de olas y la
amplitud media de mareas. La boca de marea del rio
Grande constituye un ambiente mixto, macromareal
y de alta energia de olas, con formas y procesos
vinculados a ambos dominios y dependiendo de la
etapa del ciclo evolutivo en que se encuentre,
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Figura 9: Comparacidn de las relaciones entre las dreas
minimas de fluje v los prismas potenciales de mareas para la
boca de marea del rio Grande (1945 a 1994) ¥ la obtenida por
Jarrett (1976) para las costas de Estados Unidos.

G.G. Bujalesky

Lynch-Blosse ¥y Kumar (1976) evidenciaron para la
boca de marea Brigantine (New Jersey), un dominio
de las corrientes de bajante sobre la deriva litoral
regional predominante y la formacién de un patrén de
circulacién local donde la direccién de deriva
resultante es opuesta a la regional. Este tipo de bocas
de marea muestran el desarrollo una barrera més
prominente en su flanco situado deriva abajo,
desplazado hacia el mar v con sentido de crecimiento
opuesto al regional (boca de marea desalineada deriva
abajo, downdrift-offset inlet, Lynch-Blosse v Kumar
1976). La corriente de bajante opera como un espigén
o barrera hidrodindmica natural desviando la
corriente litoral hacia el mar. Bajo estas condiciones,
se forma una barra transversal a la costa en el flanco
situado deriva arriba del canal de marea, protegiendo
contra el ataque de las olas al margen opuesto, Hacia
el mar, la interaccidn del fuerte reflujo con la corriente
a lo largo de la costa produce un vértice, un giro ¥ un
retorno de los sedimentos transportados por la
corriente de bajante hacia el flanco de la boca de marea
situado deriva abajo. El retorno de los sedimentos es
en forma de bancos y barras (rampa marginal de
bancos) gque se van adosando al extremo de la barrera
ubicada deriva abajo, formando espigas, favoreciendo
su crecimiento en direccidn opuesta a la deriva
regional. Las dreas detrds de estas espigas son
colamatadas por sobrelavado y sedimentos edlicos,
estabilizando a la barrera. La migracién en sentido
opuesto a la de deriva regional opera durante periodos
calmos y prolongados (condiciones ordinarias de
energia de olas); mientras que con olas de tormenta la
boca de marea puede migrar rdpidamente y por
grandes distancias en la direccién de deriva regional.
La migracidn histérica neta de la boca de marea seria
en direccidén de la deriva regional.

Oertel (1975b) describié un mecanismo similar para
bocas de marea de la costa de Georgia, donde la
interaccitn de la fuerte corriente de reflujo con la
deriva litoral genera dos giros, uno dextrigiro y otro
levégiro a ambos flancos de la corriente de bajante.
Lynch-Blosse y Kumar (1976) interpretaron que esto
puede producirse si la corriente a lo largo de la costa
es muy débil ¥ no desvia la corriente de bajante hacia
el flanco situado deriva abajo.

En la desembocadura del rio Grande, la actividad de
las olas es significativa, a pesar de la fuerte corriente
de bajante, como lo evidencia el sobrelavado de la
espiga Punta Popper y su migracién hacia el interior
del estuario. La relacién energia de las olas/energia
de la corriente de bajante experimentaria un aumento
desde el modelo de Qertel (1975b), pasando por el
modelo de Lynch-Blosse (1976) y finalmente la boca
de marea de rioc Grande. El rol fundamental en la
proteccién del flanco situado deriva abajo lo tiene la
plataforma de abrasién y la barra transversal del
flanico septentrional desempefiaria un rol secundario.
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En Rio Grande, la contribucidn de las barras v bancos
intermareales al crecimiento de la espiga opera cuando
la boca de marea evidencia sus méximas dreas de
flujo. A medida que esta se reduce, las corrientes de
bajante incrementan su velocidad, estorbando el
transporte hacia la punta y favereciendo la formacidn
de una barra transversal adosada a la espiga. La
erozion de la espiga, aumento de drea minima de flujo,
disminueién de velocidad del reflujo, hacen posible que
las olas atldnticas retrabajen esta barra.

A partir del andlisis de las relaciones de los prismas
de mareas v de las dreas minimas de flujo para las
costas de Estados Unidos, Jarret (1976) concluyd que:

a) Las costas de Estados Unidos (atldntica, pacifica
v del Golfo) exhiben diferentes relaciones de prismas
de marea y dreas minimas de flujo como resultado de
diferencias en las caracteristicas de olas y mareas ¥ no
por la presencia o no de escolleras en los canales.

bl No existe razdn para modificar la formula de
O'Brien (1969) de la relacidén prisma de mareas versus
drea minima de flujo para bocas de mareas con
escolleras,

Estas conclusiones permiten interpretar a las dreas
minimas de flujo menores a 900 m*® como la del rio
Grande como valores atipicos de la poblacidn,
resultando en un sistema inestable. La organizacién de
un sistema geomorfoldgico constituye un desafio a la
entropia, permitiendo que adopte estrategias venta-
josas para maximizar el uso eficiente de los aportes
sea capaz de reaccionar contra cambios repentinos,
evolucionando hacia estados estables de absorcién de
energia (Carter y Orford 1991). De esta forma, el
gistema boca de marea-gspiga reaccionaria hacia una
situacién de mayor estabilidad aumentando el drea
minima de flujo a expensas de la erosidn de la espiga
v la redistribucién de sus sedimentos, para iniciar un
nuevo ciclo.

Dindmica de barreras de grava

El desarrollo de una barrera depende principalmente
de la tasa de acumulacién ¥ de su capacidad de
elongacién (Carter ef al. 1987). En la etapa de
madurez, el desarrolloe de las barreras estd
condicionado por el volumen de sedimentos que
aleanza sus extremos. Cuando el extremo estd dentro
de la capacidad de transporte del oleaje y hay
disponibilidad de sedimentos la elongacién estd
asegurada. Cuando se incrementa la distancia al
extremo, la posibilidad de que un clasto lo aleance
decrece. El sedimento a lo largo de la barrera es
removilizado llevande a su adelgazamiento proximal
(canibalismo, Carter ef al. 1987).

Las barreras de grava, en zonas con aporte de
gedimento limitado, tienden a migrar hacia el
continente, atin en condiciones estables del nivel del

mar, adquiriendo caracteristicas transgresivas. Esto
resulta en un transporte preferencial de la grava
hacia tierra, debido al cardcter reflectivo de la playa, a
la elevada tasa de infiltracidén, al dominio del lavado
sobre los frentes de playa empinados v al sobrelavado
de sus crestas (Orford y Carter 1982; Carter 1983,
Carter y Orford 1984; Carter ef al. 1989; Orford y
Carter 1984; Forbes 1984; Taylor et al. 1986; Carter et
al. 1987 Forbes y Taylor 1987).

El proceso dominate por el cual las barreras de
grava migran hacia el continente es por rodamiento
irollover; Orford et al. 1990). Los sedimentos del frente
de playa son transportados sobre la cresta de la
barrera hacia la playa distal por olas de tormenta.
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Figura 10: Variaciones morfolégicas de la espiga Punta Popper
entre 1945 y 1995 (1845 a 1991: a partir de fotografias adreas del
S.H.N.; 1884 y 1995: levantamientos planimétricos con Sistema
de Posicionamiento Global).
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Alli permanecen pasivos hasta que son enterrados por
el siguiente depdsito de sobrelavado. Al tiempo que la
barrera migra hacia el continente, los sedimentos del
flanco interno van emergiendo en el frente de playa,
para ser incorporados nuevamente al ciclo. El
balance entre la acrecién en la cresta de la barrera
debide a la sobredepositacién (overtopping) v la
ruptura de la cresta por sobrelavado determina la tasa
de rodamiento y migracidn. Cuando el alcance de las
olas playa arriba se eleva, en relaciin a la cresta de
playa, ¥ el volumen de agua se incrementa, la
depositacién sobre la cresta (sobredepositacidn)
decrece v produciéndose la remociin de la cresta en
posiciones discretas (sobrelavado discreto), formandoe
en el flanco interno abanicos de sobrelavado. Un
incremento del sobrelavado provoca el desplazamiento
completo de la cresta (sobrelavado continuo, sluicing
overwash) dando lugar en el flanco interno a una
planicie de sobrelavado. Un aumento del volumen de
sobrelavado puede causar la rotura de la barrera si la
totalidad de la cresta es arrasada (Orford v Carter
1982). 5i la playa del flanco externo retrocede mas
riapido que la migracién de la playa interna, la barrera
se acreciona, elevando su cresta debido a sobrede-
positacién. Si el flanco interno migra mds rdapido que el
externo evidencia un predominio del sobrelavado y un
descenso de la cresta. A iguales tasas de migracidn el
nivel de la cresta se mantiene. Esto funciona para un
volumen neto nulo de transporte a lo largo de la costa,
para barreras alineadas al lavado (swash-aligned
barriers; Orford ¥ Carter 1982, Orford ef al. 1990).

Carter v Orford (1991) establecieron que las
barreras alineadas con la deriva, euando el aporte de
sedimentos disminuye o no es suficiente para sostener
su elongacién, entran en esfuerzo o condicién de
umbral, seguido por una reorganizacion en celdas
discretas.

Figura 11: Ciclo evolutive de la espiga Punta Popper.

G.G. Bujalesky

En el drea de influencia de la espiga Punta Popper,
la relacién de aporte/pérdida de sedimentos en los
ultimos 50 afios habria estado cercana a la unidad.
Cuando la espiga alcanza su méximo largo posible, el
aporte de sedimentos por sobrelavado del flanco
atldantico, que barre la cresta en toda su extension, es
ripidamente transportado hacia la punta vy luego
hacia el mar por las corrientes de bajante. Este
aporte de detritos no es significativo para la formacidn
de una planicie o abanicos de sobrelavado vy al no
compensar el volumen erosionade no permite la
estabilizacién de la playa interna. De esta forma, la
sobredepositacidn queda inhibida, la playa atlantica
migra méds rapidamente hacia el interior del
estuario que la playa interna y progresivamente se
produce una elongacién y angostamiento de la espiga y
un cierre del dngulo que mantiene con las lineas de
corrientes de bajante. La accidn conjunta de estos
procesos provoca una reaccidn del sistema que lleva a
la demolicién de la cresta de la espiga, la organizacitn
de celdas discretas (estado de entropia médxima).
Posteriormente, la reorganizacién de los sedimentos
tiende hacia una forma de espiga mds estable,
tratando el sistema de disminuir el nivel de entropia.
La alternancia ciclica entre estos niveles extremos de
organizacién en el sistema boca de marea-espiga
estaria reflejando un estadio senil, donde los grados de
libertad posibles para la evolucidn futura de las
formas se han restringido a un minimo. El pasaje
irreversible hacia otra forma de organizacién podria
producirse por un ajuste a una variacién significativa
de las condiciones fisicas a las que estd expuesto el
sisterna (cambios relativos del nivel de mar;
interrupcidn del transporte de sedimentos por la
construccién de una estructura costera). La dindmica
en la playa interna de la espiga Punta Popper debido a
la accidn de la marea vy los fuertes vientos del ceste
sobre las aguas del estuario (en pleamar), es un
elemento distintivo. Las playas internas de la mayoria
de las espigas v barreras del mundo enfrentan aguas
tranquilas u olas de muy poca energia y la
redistribucién de los sedimentos en ellos no es efectiva.

Conclusiones

1. El sistema boca de marea-espiga de la
desembocadura del rio Grande es un ambiente mixto,
macromareal y de alta energia de ola, con procesos y
formas relacionados a ambos dominios, dependiendo de
la etapa del ciclo evolutive en que se encuentre.

2. La evolucién de la espiga comprende ciclos de
progradacién longitudinal, migracién lateral hacia el
interior del estuario v ruptura cada 10 a 13 afios.

3. El proceso dominante en la progadacién
longitudinal de la espiga es el transporte del
sedimento v erosién de su playa interna por las
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corrientes de bajante. La iniciacién del movimiento de
los clastos estda vinculada a las olas originadas por el
fuerte viento del oeste en el interior del estuario. La
deriva hacia el noroeste en la playa atldntica
desempefaria un rol secundario en la progradacién.

4. El sobrelavado que abarca toda la extensién de la
espiga (durante pleamares de sicigias y con olas de mar
de leva) aporta sedimentos hacia su playa interna y
causa su avance hacia el interior del estuario.

5. Cuando la espiga aleanza su méximo largo posible
el aporte por sobrelavado hacia la playa interna no
compensa los volimenes erosionados por las
corrientes de bajante. La migracién de la playa
atldntica hacia el interior del estuario es mas rdpida
que la de la playa interna.

6. El sistema espiga-boca de mareas se torna
inestable cuando el drea minima de flujo se reduce a
valores menores a 900 m* (desembocadura subdimen-
sionada), pudiendo alcanzar un valor minimo de 600
m?, a partir del cual se produce la ruptura de la espiga.

7. El sustrato compacto del canal de mareas
condiciona a que las variaciones morfoldgicas en la
boca de mareas estén vinculadas a la dindmica de la
espiga.

8. Las barras longitudinales y transversales al flanco
atlantico de la espiga se desarrollan como
consecuencia de un incremento en la velocidad de las
corrientes de bajante (a partir de la reduccién del drea
de flujo de la boca de mareas) y su encuentro con los
frentes de olas atldnticas. Con la ruptura de la espiga,
aumenta el drea de flujo, disminuye la velocidad de las
corrientes de bajante v estas barras son retrabajadas
por las olas atlanticas.

9. La gran extension de la plataforma de abrasién
ubicada al noroeste de la espiga le brinda proteccidn de
las olas, mientras que la restinga exterior da origen a
una convergencia de las ortogonales hacia su punta.

10. El flujo de agua que descarga hacia el mar el
estuario en bajante opera como un “espigén o barrera
hidrodindmica”, desviando la corriente de deriva
regional hacia el mar, origindndose una celda de
circulacién (dextrégira) que interactuando con la
refraccidn de olas en la restinga exterior produce un
sentido de la deriva opuesto al de la regional
favoreciendo el crecimiento de la espiga en esa
direccidn,

11. El caudal aportado por el rio (mdximo: 154 m¥s)
no es significative en comparacién con el que
corresponde al prisma de mareas (1400 m%s) en la
dindmica del sistema espiga-boca de mareas.

12. El sistema boca de marea-espiga se encuentra en
un estadio senil de su ciclo evolutive, alternando
entre dos niveles extremos de organizacidn (subdi-
mensionada v sobredimensionada). La ewvolucidn
irreversible hacia otra forma de organizacién
depender de variaciones significativas de las condi-
ciones fisicas a las que se encuentra expuesto.
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Basaltos alcalinos en el Tridsico de la Cuenca
Ischigualasto-Villa Unién,
provincias de La Rioja y San Juan
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ABSTRACT. Trinssic alkaline basalts of the Ischigunlasto-Villa Unidn basin, La Riojo and San Juan provinces. The
Ischigualasto-Villa Union basin developed as a consequence of processes taking place at the transition between Sierras
Pampeanas and Precordillera, together with the Gondwana extension and ultimate break-up since the Upper Palaeozoic-
Triaszzic (Lower Jurassic 7). In the Ischigualasto region the basin is characterized by accumulations of continental
sediments and contemporaneous mafic magmatic rocks. This paper presents data on the basalts and trachytes, which are
alkaline rocks of the basalt-trachybasalt-trachyte series. Petrology indicates high pressure and temperature involving the
fractionation of olivine, magnetite (Ti-magnetite), ilmenite, cpx, Ca feldspar and apatite. Flows were extruded through
fracture-related vents and/or monogenetic voleanoes constructed of piles of thick and viscous lavas. These rocks seem to
correspond and are interpreted as being the product of fast magmatic ascent and subsequent intrusion or flow. Temporary
storage in smaller chambers at intermediate depth could have been the mechanism for the differentiation process.

Introducecidén

Previo a su ruptura en el Cretdcico el continente del
Gondwana fue afectado desde el Pérmico tardio por
procesos extensivos. Los mismos fueron responsables
de la formacién de numerosas cuencas en el borde
oceidental del continente (Rolleri y Criado Roque 1968,
Criado Rogue ef al. 1981; Uliana y Biddle 1988; Ramos
1988; Uliana et al. 1989; Baraldo et al. 1990; Ramos y
Kay 1991). Por ser portadoras de hidrocarburos,
aungue efimeras, muchas de ellas han sido estudiadas
en forma exhaustiva. La Cuenca de Ischipualasto -
Villa Unién en particular es una de las regiones
clasicas de ambientes de depositacién continental y
basaltos intercalados. Recientemente esta cuenca fue
descripta por Milana y Alcober (1994) como un
hemigraben desarrollado sobre una corteza altamente
estructurada.

Los basaltos objeto de estudio estdn ubicados en el
borde de la Sierras Pampeanas occidentales,
aproximadamente entre los 68" - 67°15 long. O y 297
30'- 30" 30" lat. 5 (Fig. 1), en la regién comprendida
entre éstas y la Precordillera, en la provincia de La
Rioja. El drea se caracteriza por el desarrollo de una
importante sedimentacién continental (principalmente
fluviclacustre] v la existencia de rocas eruptivas

D004-482207 $00.00 + $00.50 © 1997 Asoccacisn Geoldgica Argentina

asociadas. Las rocas volcdnicas cubren y estdn
intercaladas en los sedimentos de edad tridsica v si
bien las exposicion®s son buenas el drea se encuentra
muy erosionada.

Las estructuras dominantes resultan de una
reactivacién durante el periodo extensional de viejos
lineamientos paleozoicos (Uliana et al. 1989; Ramos y
Kay 1991; Ramos 1993). El drea corresponde a un
dominio de intraplaca continental, sometida a
esfuerzos transtensivos que habrian producido
lineamientos NO-SE y sus conjugados NE-SO con la
consiguiente formacidn de cuencas de sedimentacidn.
Aparentemente el conjunto indica que el ambiente
extensional desarrollade durante este periodo no se
prolongd mas alla del Jurdsico ya que no hay registros
mads jovenes.

El objetivo de esta contribucién es la de caracterizar
el volcanismo generado en este ambiente a través de la
petrologia ¥ geoquimica del mismo.

Geologia regional

En la Figura 1 se esquematiza la geologia de la
region. El basamento local estd constituido por las
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Figura 1: Mapa gecldgico simplificado del drea estudiada mostrando los principales afloramientos de volcanitas. Referencias de los sitios
de muestrea; 1, cerro Morado (eolada); 2, noreste cerro Morado (eolada); 3, eerro Lagares (eolada); 4, cerro Lagares (digue); 5, cerro Morado

(eoladal: 6, El Chifldn (dique); 7, loma de la Laguna (colada, muestra 205 en las figuras 4 y 5); 8, loma de La Puntilla (flujo, muestra 206
en las figuras 4 ¥ 5) v 9, loma Brigida (flujo muestra 208 en figuras 4 y 5).
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rocas pertenecientes al Complejo Igneo Metamdrfico
Valle Fértil (Bossi 1971) asignable al Precdmbrico y los
granitoides que conforman los extensos afloramientos
de la Formacidn Cerro Blanco (Bossi v Herbst 1968)
asignada al Devdnico inferior-medio. Sobre granitos
erosionados de la Formacién Cerro Blanco se apoya la
Formacién Talampaya (Romer y Jensen 1966). En el
drea estudiada esta wunidad se inicia con
conglomerados gruesos v brechas, correspondientes a
facies de abanicos aluviales, seguida por sedimentitas
mds finas, principalmente areniscas y pelitas
correspondientes a flujos efimeros y barreales. La
secuencia culmina con la depositacidn de areniscas
conglomerddicas pertenecientes a sistemas fluviales
entrelazados (Caselli et al. 1995). En discordancia
erosiva se apoya la Formacidén Tarjades, compuesta por
areniscas (desde gruesas a finas), conglomerados,
tobas arenosas v tobas (Caselli et al. 1995). Sobre esta
entidad sobreyace en discordancia erosiva la
Formaciin Lomas Blancas (Bossi ¥ Herbst 1968), en la
region de La Torre, v la Formacién Chafiares (Romer y
Jensen 1966) en el sector cercano a la Hoyada de
Ischigualasto. La primera se compone fundamen-
talmente de areniscas y pelitas correspondientes a
depdsitos fluviales en la base, que gradan a facies
lacustres v deltaicas (Guirin et al. 1994). La segunda
estd formada por conglomerados, arenas finas limosas,
tobas v chonitas. Probablemente durante el Tridsico
temprano se iniciaron los derrames e intrusiones
gomeras de lag voleanitas alcalinas objeto de este
trabajo, prolongandose la actividad ignea con toda
seguridad hasta fines del tridsico medio.

Segin Milana vy  Alcober (1994), la cuenca
Ischigualasto-Villa Unién se comportdé como wun
hemigraben con su falla principal localizada en
coincidencia con el lineamiento de Valle Fértil. Estos
autores reconocieron cuatro tecto-secuencias princi-
pales, las que representan dos etapas de rifting y dos

Madd + KA} {porcentaje en peso)

S'L-DI (porcentaje en peso)

Figura 2: Ubicacién de las volcanitas de la Cuenca
Ischigualasto-Villa Unién en el diagrama de clasificaciin de
rocas volednicas (TAS), Le Maitre con recomendaciones de [UGS
{1989).
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correspondientes a etapas de posrift. La primer
secuencia de sinrift estd materializada en las
Formaciones Talampaya y Tarjados, mientras que la
segunda secuencia comprende al conjunto de las
Formaciones Ischichuca y Chafiares.

La serie eruptiva

Desde un punto de vista descriptive y de acuerdo a
las formas en que se presentan, las rocas analizadas en
este trabajo constituyen tres grupos:

1. Los productos de derrames lédvicos que parecen
haberse producido a través de fisuras, actualmente
marcados por cicatrices de material ldvico v a través de
volcanes monogénicos construidos con flujos espesos ¥
viscosos. Los remanentes preservados permiten inferir
que hubo derrames del tipo flood plain de gran
extensién areal ¥ poco espesor. Se caracterizan por sus
texturas de tamafo de grano muy fino, son comunes
las vesiculas y las amigdalas con alvéolos rellenos por
caleita v menos cominmente silice, ceolitas o cloritas.
Estas rocas se asocian a brechas muy oxidadas
formadas por la misma lava, extremadamente viscosa
al fluir. Los clastos que componen estas brechas son del
mismo material ldvico. En algunos lugares se observan
efectos térmicos en la base de la colada, o bién
depdsitos caracteristicos en el techo de la misma. Es
frecuente que se encuentran vinculadas a una
actividad deutérica yfo hidrotermal importante
enriquecida en CO,, que reemplaza total o parcial-
mente los minerales primarios.

2. El segundo grupo corresponde a las rocas

]
‘ i
é‘
‘ampo alealino

NE' Eﬂ QI

Figura 3: Ubicacién de las muestras estudiadas en la proyeccidn
del tetraedro basiltico en el diagrama ternario Ol-Ne-Qz, de
acuerdo a Irvine y Baragar (1971),
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emplazadas como filones capa o cuerpos tabulares
concordantes, a veces interestratificados con las rocas
sedimentarias que los alojan. Texturalmente son
granosas finas a medias, en las cuales se pueden
identificar cristales de minerales. Predominan las
texturas ofiticas v subofiticas caracteristicas de
emplazamientos someros.

3. El tercer grupo corresponde a diques verticales, los
que presentan tanto texturas finas como gruesas,
interpretados como los canales de alimentacitn de los
derrames o de los filones.

Todas las rocas mencionadas poseen composiciones
bésicas o intermedias; muchas de ellas se presentan
frescas pero otras tantas se encuentran con distintos
grados de alteraciéon. Los productos més comunes son
carbonatos (calcital ¥y en menor proporcidn ceclitas,
cloritas, arcillas y dpalo, calcedonia o cuarzo. La
abundancia de carbonatos en estas rocas estd asociada
a una fase tardio o post-magmética que constituye una
confirmacidn de la abundancia y disponibilidad de CO,
en el magma.

Mineralogia v texturas de los basaltos y cuerpos
intrusivos

Se trata de rocas con variaciones texturales que
indican diferentes condiciones de cristalizacién. Estdn
formadas por fenocristales de olivina, mineral que fue
observado en todas las rocas. Se encuentra fresca o
reemplazada total o parcialmente por asociaciones
seudomorfas de arcillas y cloritas a veces con
iddingsita. El piroxeno es un clinopiroxeno rico en
calcio, predomina la augita-augita titanada; en
muchas rocas este mineral es un constituyente
frecuente como fenocristal v en la pasta (cristales
zonales y a veces cribados), en otras rocas se lo
encuentra Unicamente como constituyente de la pasta
v en muy escasa proporcidén, El feldespato més comin
es labradorita o una variedad algo més sédica; se
obzerva en cristales tabulares maclados, en unas pocas
rocas se identifican micleos mas cdlcicos relicticos a
partir de los cuales se generd un nuevo feldespato.
Unas pocas rocas no tienen plagioclasa, éstas poseen
en cambio una mesostasis de feldespatoide muy dificil
de clasificar, Unas pocas rocas tienen anfibol,
corresponde a una variedad muy coloreada y pleocroica
en tonos pardo rojizos (kaersutita?). Hay abundante
magnetita como granos anhedrales o bien peguefios
cristales de forma cuadrada en ocasiones reemplazados
por hematita. En todas las rocas hay apatita,
magnetita e ilmenita en proporciones variables, en
cantidades menores hay feldespato alcalino como
ACCESOTI0.

En general las lavas con texturas muy finas son las
rocas con mavor grado de alteracién, caracterizada por
la formacién de carbonatos v dxidos de hierro
{hematita) y en menor proporcidn ceolitas.
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Traguibasaltos vy fraguitas: Corresponden a
derrames caracterizados por plagioclasa de
composicidn intermedia y feldespato alcalino, ambos
minerales constituyen la especie dominante en ellas.
En algunas variedades se observan diminutos cristales
de olivina fresca o reemplazada por seudomorfos. El
clinopiroxeno (augita, egirina-augita) puede encon-
trarse como pequefos fenocristales, como diminutos
granos en la pasta o bien estar ausente en la roca. Los
accesorios comunes son apatita, magnetita e ilmenita.

Geoguimica

Se ha analizado el contenido en elementos mayores,
trazas y tierras raras de muestras, seleccionadas por
su representatividad y mayor frescura relativa. Los
andlisis quimicos fueron realizados en los laboratorios
de Activation Lab de Canada.

Estas rocas presentan contenidos de silice que varian
entre 43 vy 57%, con altos valores relativos de FeO,
Na,0, K,0, P,0; y TiO,; enriquecimientos en Cs, Rb,
Ba, Nb, Zr, U, Th y las REE con excepciin de Yb e Y,
que se muestran empobrecidas en relacidn a
composiciones MORB o condriticas.

Se trata de una asociacidn alcalina con un amplio
rango composicional (Fig. 2). De esta forma incluye
traquibasaltos, tefritas, fonotefritas, traguiandesitas
basdlticas y en menor medida basaltes, traguian-
desitas v tefrifonolitas. Los graficos de variacién en
funcién de minerales normativos Ne', Ol'y @' (Fig. 3)
muestran una disposicién preferente en el campo de
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Figura 4: Diagrama de elementos traza normalizades a MORB
para tres muestras seleccionadas de voleanitas tridsicas de la
Cuenca Ischigualasto-Villa Unién. Se proyectan, a mode de
comparacién, un ferrobasalto, un basalto ¥ una benmoreita
provenientes del rift de Etiopia (Africa).
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las rocas alcalinas ¥ unos pocos valores en el campo de
las rocas subalcalinas. Como la linea central mostrada
en la Figura 3 en realidad constituye una barrera
térmica ¥ no es posible atravesarla en el curso de la
cristalizacion de un fundido, la tnica posibilidad de
explicar esta configuracidn es la de tener al menos dos
fundidos de aspecto similar y diferente compor-
tamiento termodindmico (Mc Birney 1984), Muchas de
estas rocas se encuentran muy oxidadas, por ello los
valorez de Fe,0; son anormalmente altos y si bien
fueron utilizados previa correccion de este 6xido segin
Irvine v Baragar (1971), permanecen lo suficien-
temente altos como para enmascarar la presencia ylo
la cantidad de Ne normativa y distorsionar el
diagrama Ne', O'y §". Sin embargo se considera que
hay suficientes elementos aportados por la petrografia
y la quimica como para sustentar con validez al menos
dos fundidos basdlticos. Estos fundidos de origen
comun representan diferentes grados de fusion en el
manto, lo que les confiere caracteristicas distintivas y
la posibilidad de evolucionar en forma independiente.

El diagrama de elementos traza normalizados a
MORB (Fig. 4), permite observar que los elementos
mas compatibles come Y e ¥Yb no muestran
enrigquecimiento en relacién al MORB pero en cambio
los incompatibles como Ba, Th, Ta y Nb se muestran
muy enriquecidos, Este enriquecimiento estd
directamente relacionado a la naturaleza de la
litdsfera involucrada v a procesos en el manto
litosférico, como actividad de fluidos asociados, por
ejemplo CO, Este disefio es caracteristico de
ambientes de extensidn, continental o marino (Pearce
1983). En la Figura 4 se han indieado, a modo de
comparacidn, tres rocas representativas de ambiente
de rift continental (Rift de Etiopia).

El diagrama de REE (Fig. 5), asociado al bajo n® de
Mg, abundancia de elementos incompatibles como Na y
los trazas, nos estaria indicando un bajo grado de
fusion. En esta configuracidn el granate permanecié en
la fuente como fase estable es decir no colaboré en la
formacion del fundido.

Las concentraciones de Ba (158-330) reflejan un
probable enriquecimiento. Las relaciones Ba/La (10.72-
8.06), Nb/Zr (0.13-0.21) v Rb/Zr (0.06-0.25) muestran
variaciones que estarian indicando cierto grado de
enriquecimiento en la generacion de estas rocas,
diferentes fuentes magmaticas, o ambas; otras
relaciones como Ce/Zr (0.23-0.25), La/Zr (0.11) se
mantienen constantes, incluso en rocas con distintos
grados de diferenciacién, lo que sefalaria una
evolucidn controlada por fraccionamiento y un origen
comun. Las variaciones en las concentraciones de
elementos incompatibles puede interpretarse como
variaciones en los porcentajes de fusion del manto.

La relacién entre los dxidos de los elementos con 5i0,
muestran una gran variabilidad; esto podria indicar
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contaminacion cortical, fracciones de fundido origina-
das a distintas presiones 6 distintos grados o fuentes
de fusidn parcial, 0 uno o mds de estos procesos
combinados.

De lo expuesto a través de la informacién quimica se
interpreta que estas rocas se originaron a partir de una
fuente comin, que generd porciones de fundidos con
distintos grados de fusidn. La variabilidad de ciertos
elementos observada en algunas rocas es la expresiin
de cierto grado de variacidn en la composicién global, lo
que determind una segunda serie con caracteristicas
particulares hipersteno normativa. En algunas
localidades las rocas muestran evidencias de crista-
lizacidn fraccionada.

El grado de fusidn debié irse incrementando con el
tiempo en forma simultinea al mayor volumen de
material producido por lo que debe haber una relacién
en funcién del mismo: rocas mds jovenes menos
alcalinas, por lo tanto mas evolucionadas; todavia y sin
un estrecho control cronoldgico esta afirmacidn no es
posible de confirmar eon la informacién disponible. Sin
embargo es posible notar que las rocas aflorantes en los
sectores mds alejados de la cuenca o pertenecientes a
los niveles inferiores de la secuencia son las menos
evolucionadas y por lo tanto mds fuertemente
alcalinas, como las expuestas al norte del drea
estudiada en el paraje de La Represita (Azcuy y
Morell: 1979).

En estas rocas es comin la presencia de COy, en la
forma de carbonatos, caracteristica de una etapa
postmagmdtica o tardio-magmdtica. Este es un
constituyente estable e importante del manto por el
grado de actividad v la posibilidad de combinarse con
elementos litéfilos. La solubilidad aumenta con la
temperatura y la presion, por lo tanto se deduce una
relativamente alta proporcién de este gas en el fundido
asi como de fésforo y baja proporcidn de H,O.
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Figura 5: Diagrama de REE normalizados a condrito para las
mismas muestras de la Figura 4. Los valores de normalizacién se

indican en la figura.
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Discusion

La petrologia indica que la serie se originé en
condiciones de alta temperatura y alta presidn
involucrando la formacidn de olivina, magnetita (Ti-
magnetital, ilmenita, clinopiroxeno, plagioclasa,
feldespato alecalino v apatita.

Através de la informacién petrologica ¥ quimica se
sabe que estdn presentes al menos dos asociaciones
magmdticas diferentes, ambas con un origen comin
pero producto de diferentes grados de fusidn.
Evolucionaron independientemente debido ademds a
cierto grado de cristalizacién fraccionada. Las dos
series se distinguen:

- La primera por su naturaleza pobre en Mg v Cr con
abundante Fe y litéfilos, lo que sugiere una fuente rica
en clinopiroxeno. Son primitives ¥ representan un muy
bajo grado de fusion.

- Los wvalores altos de Mg v Cr caracterizan la
segunda serie. Estd enriquecida ademds en litofilos. Si
bien son de naturaleza primitiva el grado de fusién ha
sido bajo.

Ambos  grupos evidencian cierto grado de
cristalizacidn fraccionada.

De acuerdo con esto: los basaltos expuestos en La
Torre, Salina de Bustos, en la ruta a Villa Unidn entre
otras, son de tipo alcalino nefelino normativas y las
rocas expuestas en Loma Brigida, Los Baldecitos, entre
otras son subalcalinas hipersteno normativas. 5i bien
ambas tienen un origen comin y son petrogrd-
ficamente alealinas las segundas han evolucionado en
forma independiente.

Los derrames e intrusiones méds voluminosas se
producen durante los periodos de mayor actividad
tectdnica, hay escasos registros previos v emisiones
tardias no datadas atin. Las rocas agui descriptas se
derramaron o intruyeron sobre fanglomerados y facies
fluviales de alto régimen, areniscas con importante
participacién de material volednico d4cido, material que
esta presente adin en las facies menos energéticas con
una cuenca parcialmente colmatada. Corresponden
con la primera etapas extensivas del rift.

Es factible que el estacionamiento de material
basaltico en la corteza haya contribuido a la formacidén
de cdmaras diferenciadas, responsables de la genera-
cion de variedades de composiciones intermedias.
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Fases de deformacién ductil en formaciones
eopaleozoicas de la sierra de Ambargasta, Santiago
del Estero, y su significado estratigrafico

A. MASSABIE, D. MUTTIL, A. SANGUINETTI, M. CEGARRA y M. MOZETIC

Departamento de Ciencias Geoldgicas, Facultad de Ciencias Exactas y Naturales,
Universidad de Buenos Aires, Ciudad Universitaria, Pabellén 2, 1428 Buenos Aires

ABSTRACT. Ductile deformation phases in eopalaeczoic formations in the Sierra de Ambaorgasta, Santiogo del Estero and
their stratigraphical significance. In the south of Santiagoe del Estero Province and in the north of Cérdoba Province, the
regional outerops of Late Precambrian igneous-metamorphic basement show a N to NE tectonic trend which varies from
the mainly N-5 trend of the hills of central and southern Cérdoba ranges. This ancient basement is dominated by granites
and acidic porphyritic rocks which are best exposed in the Ambargasta Hills. Minor outcrops of medium-high grade
metamorphic rocks (gneisses, schists, amphibolites and marbles) are better expesed in the central and southern Cordoba
ranges, In the main, this paper deals with unconformable overlying Eopalaeczoic folded quartzose sandstones,
conglomerates and pelitic hornfels that compose the El Escondido and La Clemira formations, almost exclusively confined
to the Ambargasta hills. The folded rocks are partially affected by contact metamorphism associated with intrusive
granites dated as being of Late Cambrian (KfAr 517+ 15 Ma, intruding La Clemira Formation) and Carboniferous age
(K/Ar 325210 Ma, intruding in El Escondido Formation). The lithologic characteristics and location of these units, at the
western boundary of the Chacoparana Basin, allow correlation with the subsurface marine Early Paleozoic units of that
basin, However, tectonic studies by means of statistical mapping of ductile deformation structures (So; fold axis
measurements), show the preservation of D2 (328) and D3 (18) deformations of Late Cambrian to Ordovician-Silurian age
in El Escondido Formation, and recognized in several locations in the regional Late Precambrian metamorphie rocks of the
Cérdoba Pampean ranges. The stratigraphical position of the La Clemira and El Escondido Formations is restricted to the
Cambrian-Early Ordovician, and could probably correlate with Las Brefias Formation or the Cambrian-Ordovician
deposits of the Las Brefias Basin, A modifieation of the boundary of the Early Paleozoic Chacoparand and the Las Brefias
basins is therefore suggested, extending them towards the southwest over the southern Santiago del Estero Hills.

Introduccidon

La regiton de estudio se localiza en la porcidn serrana
austral de la provincia de Santiago del Estero. Incluye
el extremo septentrional del corddén de las Sierras
Pampeanas orientales, correspondiente a las poco
destacadas serranias de Ambargasta y Sumampa. La
ubicacién de la comarca de interés (Fig. 1) destaca los
lugares donde se han efectuado relevamientos de
detalle ¥ su proyeccién a un tramo del borde occidental
de la cuenca chacoparanense.

La finalidad de este trabajo es aportar al
posicionamiento  estratigrdfico, a partir del
conocimiento de la deformacién experimentada por
unidades litolégicas que fueran senaladas por
Quartino (1968) bajo las denominaciones de
formaciones La Clemira y El Escondido y asignadas
por el mismo autor al Paleozoico temprano en aquella

0004-482287 §00.00 + $00.60 © 1997 Asocigcidn Geoldgica Argenting

ocasidn vy también en una contribucidn reciente
(Quartino v Quartino 1996), edad que en lo referente a
La Clemira fuera mantenida por Castellote (1982),
Dichas unidades, que tendrian afloramiento casi
exclusivo en esta comarca, (Bodenbender 1905; Beder
1931; Lucero 1969; Quartino ef al. 1978; Massabie
1982) se preservan como relictos de una cubierta
sedimentaria antigua, regionalmente discordante
sobre el basamento metamdrfico neoproterozoico de las
Sierras Pampeanas orientales. La base de estas
unidades sedimentarias - metasedimentarias no ha
sido observada en forma directa, no obstante, los
criterios para suponer una relacion de discordancia se
basan en un contraste marcado expresade por un
cambio en el tipo ¥y grado metamdrfico con respecto a la
unidad estratigrdfica inmediata inferior, de extensidn
regional.

En este trabajo se presenta una ampliacién de la
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caracterizacidn litolégica (Quartino et al. 1978) y se
aportan los resultados de relevamientos estructurales
detallados de estas unidades efectuados en la regién de
la sierra de Ambargasta, los cuales han permitido
identificar fases de deformacidn ductil expresadas en
plegamiento vy geometrias caracteristicos de interfe-
rencia comparables con aquellas que fueron

previamente analizadas por Dalla Salda (1984) y
Mutti (1987) en las Sierras Pampeanas de Cérdoba,
Sobre esta base y teniendo en cuenta el conocimiento
estratigrdafico y tecténico regional, se analiza el
posicionamiento temporal de las unidades y su
probable significado en la historia geolégica de la
cuenca chacoparanense.

Marco geolégico

Sobre la base del conocimento geoldgico regional

A Massabie, D, Mutti, A. Sanguinetti, M. Cegarra v M. Mozetic

(Methol 1958; Lucero 1969; Gordille v Lencinas 1979)
se pone de relieve que a partir de la megafractura
diagonal Dean Funes - Avellaneda en la provincia de
Cérdoba, hacia el norte, cobra independencia morfo-
estructural la sierra Norte de Cérdoba vy sur de
Santiago del Estero (Massabie 1987), la cual presenta
un arrumbamiento NNE, a diferencia del restante
sistema serrano cordobés que muestra en conjunto una
disposicién submeridiana hasta NNO (Fig. 2).

La composicidn geolégica en este tramo septentrional
amerita  también  destacar  particularidades
significativas en cuanto a las unidades de basamento y
cubierta que la integran. Dentro de las entidades del
basamento hay un predominio de rocas graniticas,
acompanadas por una profusion de pérfidos de
composicién Acida, expuestos principalmente los
tltimos en la sierra de Ambargasta. En la comarca
considerada tiene relativamente escasa extensifn
aflorante la unidad méas antigua, correspondiente a las
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Figura 1: Localizacién de la comarca estudiada.
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metamorfitas regionales precdmbricas tardias (gneis,
esquisto, anfibolita y caliza de grado metamérfico
medic-alto), cuyas edades Rb/Sr fueron determinadas
por Cingolani y Varela (1975), v magmatitas como la
tonalita de la sierra de Ambargasta de 900 Ma (Linares
y Gonzalez 1990), que son caracteristicas de la porcidn
central v sur de las sierras de Cdrdoba, “basamento
granitico o altamente metamérfico” (Lesta 1995).

Con excepcién de la cubierta eopaleozoica plegada
que ha motivado este trabajo, la cubierta sedimentaria
no metamérfica y levemente deformada del basamento
aflorante, ha sido considerada del Paleozoico superior
v Mesozoico (Pastore 1938; Methol 1958; Lucero 1969)
v constituye en la comarca mayoritariamente depdsitos
de areniscas cuarzo-feldespdticas y estratos rojos
subhorizontales o suavemente inclinados.

En la estructuracién tecténica moderna represen-
tativa de la accidn de la orogenia Andica sobre el sector
serrano del norte de Cérdoba y sur de Santiago del
Estero, se pone de relieve la preponderancia del
fallamiento longitudinal y transversal (Fig. 2) que
determina su compartimentacién en bloques (Lucero
Michaut 1979; Ichazo 1978).

Durante ¢l Paleozoico temprano, esta regién habria
formado parte de una cuenca de retroarco en un sector
relative proximal al arco magmaético de las Sierras
Pampeanas occidentales. La deformacidn dactil de la
cubierta sedimentaria de esa edad seria respuesta al
pico de la fase compresiva Ocldyica (Ordovicico tardio -
Silirico) v, en una etapa posterior (Devénico -
Carbdnico), las condiciones extensionales subsecuentes
permitirian el emplazamiento restringide de un
plutonismo granitico epizonal de intraplaca, dentro del
cual se incluye al plutén del arroyo Sarmiento
representante singular en la comarca del ciclo eruptivo
tardio paleozoico de las Sierras Pampeanas (Linares y
Latorre 1969; Gonzdlez ef al. 1985) y que es, a su vez,
correlacionable con el batolito de Achala (Gimenez de
Patifio Douce 1989; Rapela et al. 1992).

Litologia, relaciones y edad

Los afloramientos estudiados de la Formacién El
Escondido (Quartino ef al. 1978), de baja expresidn
morfolégica, se localizan a la latitud de Ojo de Agua,
unos 125 a 14 kilémetros al oeste de la ruta n® 9
camino a Pozo Grande en las cercanias del arroyo
Sarmiento (que corresponde al arroyo Escondido, de
Quartino y Quartino 1996, a estar con la toponimia de
la Hoja 2963-111, Villa Ojo de Agua escala 1:250.000 del
Instituto Geografico Militar) v el cerro Los Tolditos
(Fig. 1). Las areniscas de esta unidad tienen coloracién

rosada a blanecoamarillenta y con frecuencia gradan a .

bancos, de hasta dos metros de espesor, de conglo-
merados matriz soportados con fenoclastos bien

redondeados en una proporcidn de 5-10% de cuarcitas,
granito y pérfidos con cuarzo de 1 a 10 cm de didmetro.
Las areniscas muestran bandeamiento por diferencia
de impregnacién ferruginosa y estratificacion de
espesor decimétrico por aumento de la matriz y del
material ligante arcilloso. En algunos afloramientos se
han preservado ondulitas asimétricas. Muestras
obtenidas se clasifican como sublitoarenita (Fig. 3b) v
ortoconglomerado polimictico de matriz de arenita
cuarzosa con cemento arcilloso dominante, escasa-
mente recristalizado a moscovita v con participacidn de
carbonato, de acuerdo con la clasificacidn de Folk ef al.
(1970).

Esta unidad tiene relaciones de contacto intrusivo
con las rocas graniticas que afloran en el arroyoe
Sarmiento, las cuales forman parte de los extensos
asomos granitoides de la sierra de Ambargasta
(Castellote 1985). Alli la observacién detallada de la
zona de contacto (Fig. 4) ha permitido verificar que el
granito penetrativo en las areniscas ha determinado su
aumento de tenacidad por recristalizacién, disolucitn
parcial, corrosibn del cuarzo y crecimiento
metasomético de cuarzo y feldespato potdsico. Por otra
parte, estos afloramientos de areniscas se hallan
cercanos, aunque sin relaciones de contacto visibles, a
exposiciones aisladas de gneises y anfibolitas
correlacionables con las metamorfitas precdmbricas
tardias, ubicadas poco al E, en las proximidades del
cruce de caminos en Pozo de Agua. La Formacion La
Clemira forma un conjunto de afloramientos aislados
de metapelitas ¥y metapsamitas en la sierra de
Ambargasta que se distribuyen hacia el poniente de los
anteriores, en las proximidades de La Clemira, al oeste
de La Chiquita y en Quebracho Colorado, entre los

Figura 2: Estructura de fracturacién regional de la sierra Norte
de Cérdoba y sur de Santiage del Esters. Adaptade de Lucero
Michaut (1979}, Gordillo y Lencinas (1979) y Massabie (1987).
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extensos asomos semicubiertos graniticos de
Ambargasta (Formacidn Ambargasta, Castellote 1982),
Se trata de hornfels biotitico-cordieritico (Fig. 3b) de
color gris oscuro a negro y fractura en ldpiz, formados
a expensas de pelitas y areniscas finas con laminacién
paralela y entrecruzada. Se advierte microplegamiento
apretado v disarmédnico en los hornfels moteados, los
cuales estdn ademds intruidos por venas apliticas de 2
a 5 centimetros de potencia.

En la comarca estudiada los afloramientos de
granitoides se caracterizan al microscopio por varia-
ciones entre granito y granodiorita, con predominio de
ortosa como feldespato potdsico y frecuentes
crecimientos graficos entre cuarzo y feldespato alcalino
(Quartine ef al, 1978).

En el flanco noreste de la loma de Los Tolditos,
afloran rocas graniticas de grano medio a grueso de las
que se extrajo una muestra clasificada como adame-
llita. En el arroyo Sarmiento aflora una granitita de
color rosado, grano grueso y levemente porfiroide,
fresca. Estas rocas se hallan a su vez intruidas por
diques oscuros de porfidos cuarciferos de espesores
variables entre 10 centimetros v 1 metro, v venas de
cuarzo lechoso en textura druscide de 5 a 15 em de
espesor. La datacidn por el método K/Ar de una
muestra de granodiorita obtenida de estos aflora-
mientos proporciond un valor de 325+10 Ma (Quartino
et al. 1978).

Sobre la base de las observaciones de campo,
deformacién v metamorfismo impresos, cabe asociar en
principio a las rocas de la Formacién El Escondido y a
las de la Formacién La Clemira como unidades
litoldgicas de similar edad. No obstante debe sefialarse
que no se han encontrado afloramientos que incluyan a
ambas unidades directamente en contacto vy que la
observacién de intrusividad de los granitoides del
arroyoe Sarmiento v Los Tolditos, se ha verificado s6lo
con las areniscas de la Formacién El Escondido en
tanto que para la Formacion La Clemira se ha obtenido
una edad de metamorfismo térmico de 517+15 Ma,
Castellote (1982), Cabe pués la posibilidad de separar
estratigraficamente a las formaciones La Clemira y El
Escondido, atin dentro de un entorno acotado, como se
discute més adelante.

Anilisis estructural

A partir del reconocimiento detallado de
afloramientos de las formaciones La Clemira y El
Escondido se han seleccionado localizaciones ade-
cuadas para realizar estudios micro y mesotecténicos
gistemdticos en la 1ltima, en facies de areniscas
cuarciticas y areniscas cuarzosas conglomerddicas, las
cuales muestran plegamiento apretade similar de
escala mesoscépica. El andlisis fue realizado sobre la
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base de mediciones sistemdticas de planos de
estratificacién (Se) y ejes de pliegues menores, para

Figura 3: a. Afloramiento de hornfels blastopelitico moteado en
las cercanias de La Clemira, sierra de Ambargasta occidental. b.
Afloramiento de areniscas plegadas de El Escondido-Los Tolditos
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caracterizar la geometria de la deformacién ¥
establecer lag pozibilidades de correlacién de las fases
deformativas presentes en estas unidades con aquellas
relevadas en las metamorfitas regionales precambricas
de grado medio-alto (Dalla Salda 1984; Mutti 1987). La
base metodoldgica para la aplicacidn de estos estudios
a partir del objetive prefijado tiene importancia
destacada en comarcas de basamento de geologia
compleja, va que de este modo puede contarse con
informacién concreta no sdélo acerca del contexto
tectdnico en que se produjo la deformacidn de estas
rocas, sino también como elemento de observacidn
directa de uno de los caracteres fisicos propios
igeometria de la deformacién) de una unidad rocosa
que habilitan su  correlacién ¥ acotamiento
estratigrafico (Massabie 1990).

El andlisis estructural mesoscipico ha llevado a
seleccionar dos dreas tipo denominadas Los Tolditos v
El Hongo (Fig. 1), en rocas de la Formacidn El Escon-
dido. Sus sedimentitas presentan un plegamiento
complejo de distintos drdenes, con amplitudes que
varian entre pocos centimetros y varios metros,
destacdndose en los niveles conglomerddicos una
pérdida de la estructura de plegamiento en
coincidencia con un aumento de espesor de los bancos.
No obstante, las estructuras planares (So) medidas
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para su tratamiento en diagramas petrotecténicos (Fig.
ba y 5b) en las localidades tipo definen un modelo de
interferencia concentriforme, de acuerdo con la
clasificacién de Ramsay (1967), el cual resulta de la
superposicién de al menos dos direcciones de
deformacidén por plegamiento, cuyas orientaciones son
NNO-SSE (D2) y NNE-S50 (D3) y resulta también
estructuralmente compatible con los afloramientos
locales de pliegues y plegamiento de areniscas de El
Escondido ilustrados por Quartino v Quartino (1996),

El dominio D2, estd definido por rumbes con valores
estadisticos medios de 328° para la localidad de Los
Tolditos (Fig. 5a) ¥ de 308" para el afloramiento El
Hongo (Fig. 5b), ubicado préximo al contacto intrusivo
del plutén granftico del arroyo Sarmiento en el flanco
oriental de la sierra de Ambargasta. Se trata de
estructuras que denotan un fuerte plegamiento con
pliegues similares de tipo isoclinal eon ejes horizon-
tales ¥ cuyos planos axiales inclinan entre 22° y 42° en
la direccitn ENE, correspondiente, de acuerdo con la
clasificacién de Rickard (1971) al tipo inclinado
horizontal.

Al dominio D3 corresponde una geometria de
plegamiento més suave de acuerdo con su dngulo
interlimbar (Fleuty 1964) v estd representado por
orientaciones oblicuas de ejes con respecto al dominio
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D2, ya que las direcciones medidas varian entre 18" y
8 para las localidades de Los Tolditos y El Hongo
respectivamente (Figs. 5a y b; Fig. 1). Al dominio D3
corresponden pliegues de tipo abierto con ejes que
buzan entre 25° y 28" en la direccién SS0 y planocs
axiales subverticales gque inclinan entre 84" y 86" al
ESE, los que, a estar con la clasificacién de Rickard
{1971), se adscriben al tipo fuertemente inclinado
buzante.

La medicién de ejes de mesopliegues corrobora la
informacidn, destacdndose gue los valores obtenidos
para el buzamiento de los ejes de pliegues perte-
necientes a los dominios D2 y D3 son cercanos a los 25"
tanto en las direcciones NNO como SSE y NNE como
550 respectivamente (Fig. 5c¢). Es de mencionar
también la existencia de un médximo de polos que
representa a un conjunto de ejes de pliegues menores
cuya posicidn media es de 34° de buzamiento en la
direccidn 54°, comparables con los resultados obtenidos
por Mutti (1987). En particular cabe sefialar que para
la comarca sur en las sierras de Cdrdoba, Mutti y Di
Marco (1992) han reconocido direcciones similares
para los ejes de plegamiento asociados a las rocas
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ultrabdsicas-bdsicas que han sido atribuidas al
dominio D3 ¥ con valor de rumbo medio de 42° a 63°,

A este respecto cabe sefialar que la distribucién de
los ejes tectdnicos relacionados a la fase D2 han sido
interpretados, para el basamento de las sierras de
Cdrdoba, como la respuesta a un evento compresivo con
deformacion por aplastamiento y flujo que determind,
por acortamiento tectdnico, ejes subhorizontales a
buzantes al NNO-SSE, con desarrollo de planos axiales
moderadamente inclinados a muy inelinados hacia el
ENE. Al sistema de deformacién D3 se asocia un tipo
de esfuerzo compresive mds tangencial que el
correspondiente a D2 el cual origind, por aplasta-
miento y corte, pliegues de ejes subhorizontales a
suavemente buzantes al NE con plancs axiales
subverticales.

Se pone de manifiesto que las orientaciones
estadisticas medias definidas para el ambiente de la
sierra sur de Santiago del Estero en Ambargasta, junto
con los rasgos estructurales identificados, permiten
establecer una estrecha correlacién estructural entre
los eventos tectdnicos que actuaron sobre las
formaciones consideradas con las fases D2 (330°) y D3

ESTRATIFICACION

Los Tolditos

D3

< Buzamiento medio de
ejes de plhegue D3

EJES DE PLIEGUES
TOTALES

El Hongo

<40 lgo-12

40-80 »12

Figura 5: Diagramas de puntos de estratificacidn (So) y de ejes de mesopliegues; a, Los Tolditos; b, El Enn;n; 2 ejes de pliegues totales.
Se indiean las trazas de planos axiales para las direcciones de deformacidn D2 y D3, los porcentajes de distribucidn ¥ nimero de datos (n)
tomados en cada caso.
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(20" identificadas por Dalla Salda (1987) y Mutti
(1987) D2 (330 a 328°) y D3 (10° a 3(r) para las rocas
del basamento gnéisico pluténico de las sierras de
Cérdoba, v gque son atribuidas actualmente al
Paleozoico inferior (Dalla Salda ef al. 1992; Rapela et
al. 1992: Mutti ¥ Di Mareo 1992), las cuales han sido
consideradas también por Kraemer ef al. (1995) en su
hipdtesis sobre la evolucitn tecténica de las sierras de
Cardoba . Al igual que en la porcién central v sur de
aquella regidn, se repite aqui la relacién angular de
interferencia entre ambas fases (D2 v D3), cuyo valor
estd comprendido entre los 50 y 60 grados, hecho que
se suma a la identificacién aislada de esas fases y
consecuentemente coadyuva a sustentar el criterio de
correlacién estructural.

Cabe destacar que en la localidad de El Hongo estas
dos fases se hallan rotadas en su posicidn aproxi-
madamente 20° en direccién antihoraria. Este giro
sinistral en el rumbo de las direcciones de plegamiento
es atribuible a una perturbacién tecténica local
originada durante la intrusidn del stock epizonal del
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arroyo Sarmiento - Los Tolditos, dada su cercania al
cuerpo granitico. Otra posibilidad, si bien con menores
evidencias directas, seria interpretar la rotacién en
planta como debida a la interposicién entre ambas
localidades, Los Toldites y El Hongo, de zonas de
cizalla o fracturacién de cinemdtica transeurrente.

Acotamiento estratigrifico

La comarca en estudio ocupa una pogicidn geogréifica
marginal respecto de la cuenca chacoparanense (Fig.
1), en la cual, a partir de informacitén de subsuelo, se
ha sefialado la presencia de unidades litoldgicas
prepaleczoicas y paleozoicas (Ferndndez Garrasino
1989) con edades comprendidas en el intervalo
Precimbrico tardio-Neopaleozoico.

Por sus caracteristicas geoldgico-litolégicas v de edad
isotdpica, los granitoides del arroyo Sarmiento y Los
Tolditos (325410 Ma) son vinculables con el ciclo
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eruptivo Carbdénico (300 a 330 Ma) de las sierras de
Cérdoba (Linares v Latorre 1973) v los granitoides G3,
carboniferos (Rapela ef al. 1992). Ademads, su relacidn
de contacto intrusivo con la Formacidén El Escondido ¥
el efecto de metamorfismo térmico sobre las rocas de la
Formacién La Clemira por la intrusidn de la Forma-
cion Ambargasta (Castellote 1982) que desarrolla
tipicas facies de hornfels peliticos y psamiticos
moteados, permite descartar la posibilidad de
correlacionar estas unidades con los depdsitos marinos
v continentales carbdnicos v pérmicos de la cuenca
chacoparanense. De este modo queda definido un
limite estratigrafico superior para El Escondido y La
Clemira, unidades litolégicas que preservan como
rasgos distintivos sus estructuras primarias, defor-
maciin por plegamiento y metamorfismo térmico.
Sobre la base del conocimiento estratigrdfico del
subsuelo de la llanura chacoparanense circundante a
las sierras del sur de Santiago del Estero (Russo et al.
1979; Pezzi y Mozetic 1989, Ferndndez Garrasino
1989) cabria correlacionar, sélo por la comparacién de
suz litologiaz, los afloramienos referidos de El
Escondido ¥ La Clemira en la sierra de Ambargasta
con las secuencias de edad cambro-ordovicica o bien
con las de edad silirico-devénicas. Por otra parte, la
Formacién E| Escondido ha sido correlacionada por
Mon v Dinkel (1974) con las areniscas cuarzosas de la
Formacidn Candelaria que se hallan expuestas en el
cerro Hemate en el noroeste de Santiago del Estero, las
cuales se vinculan a su vez, sobre la base de relaciones
estratigraficas y similitud litolégica, con el Grupo
Mesdn (Cambrico) de la Cordillera Oriental. No
obstante, el andlisis de la deformacién preservada en
las areniscas y paraconglomerados de El Ezcondido ha
permitido el reconocimiento de la impronta de las fases
de deformacion D2 y D3, relevadas en el cercano
basamento de las sierras de Cérdoba y reconocidas
también en otras localidades mds distantes de las
Sierras Pampeanas (Rapela et al. 1992; Dalla Salda et
al. 1992) cuya presencia aqui determina un nuevo
limite superior, mds antiguo, ya que D2 y D3 se
atribuven, de acuerdo con las mds recientes
asignaciones temporales, respectivamente al Cédm-
brico-Ordovicico y al Ordovicico-Sildarico (Dalla Salda
et al. 1992; Mutti v Di Marco 1992; Rapela ef al.1992),
Ademas, el acotamiento inferior de edad para las
formaciones tratadas viene dado por la asignacién al
Precambrico superior del basamento gnéisico regional
de las Sierras Pampeanas orientales (Cingolani y
Varela 1975) sobre el cual yacen en discordancia
regional ¥ la carencia de registro de la fase D1. Sobre
esta base la edad de las formaciones La Clemira y El
Escondido quedaria més precisamente acotada (Fig. 6)
dentro del lapso Cambrico tardio-Ordovicico temprano,
es decir, posterior a la fase D1 y anterior a la
culminacién tectotérmica de la fase D2 (Dalla Salda et
al. 1992), en lo que se refiere a la Formacidn El
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Escondido. No cbstante, la Formacién La Clemira
admite un acotamiento de edad més restringido al
considerarse la edad del metamorfismo térmico de
517+15 Ma (Castellote 1982) concordante con la edad
isotdpica de la Formacion Ambargasta, 500415 Ma v
517+15 Ma lo cual habilita a datarla més precisamente
como cAmbrica. Pero, a diferencia de la asignacién
temporal dada por Lucero Michaut (1979) a estas
unidades dentro del Precdmbrico, se las separa de su
“F. Basamento cristalino”.

Con estos elementos de juicio, cabe correlacionar a
las sedimentitas deformadas y con metamorfismo
térmico evidente en las facies pelitica v de areniscas
finas, correspondientes a las formaciones La Clemira y
El Escondido de la sierra de Ambargasta, con los
conglomerados, areniscas cuarciticas v pelitas marinas
de los registros cambricos y ordovicicos de la cuenca
chacoparanense (Ferndndez Garrasino 1989). Quizd en
particular cabria efectuar una més cerrada corre-
lacidn, por razones litolégicas y paleogeogrdficas, con
la Formaciin Las Brefas (Russo et al. 1979) o bien con
los depdsitos cambrico-ordovicicos de la cuenca de Las
Brefias, definida por Pezzi v Mozetic (1989), de una
edad precambrica tardia-silirica y, recientemente,
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Figura 7: 1, extensién sudoccidental en las Sierras Pampeanas
de la cuenca de Las Brefias - cuenca chacoparanense para el
Cambrico - Ordovicico; 2, sierras de Ambargasta y Sumampa; 3,
Sierras de Cardoba; 4, faja de cizallamiento paleozoica Rio Dules
- Rio Salado. Adaptado v modifieado de Pezzi y Mozetic (1989) v
Lesta (1995).
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descripta como “rift Las Brefias” por Lesta (1995), lo
cual, a su vez, lleva a proponer una modificacidn del
borde de cuenca para el Cambrico-Ordovicico (Fig. 7).

Conclusiones

Los alcances de los estudios realizados pueden
resumirse en las siguientes conclusiones:

Sobre la base de sus relaciones de campo, litologia v
estructura deformativa se separa, en relacién de
dizcordancia regional, a las formaciones El Escondido y
La Clemira del basamento regional ignec-metamdrfico
de grado medio-alto de edad precdmbrica tardia de las
Sierras  Pampeanas orientales, extensamente
representado en las sierras de Cérdoba.

Por medio del andlisis estructural en localidades
seleccionadas, se ha documentado la preservacidn en
rocas de la Formacion El Escondido de las fases
deformativas D2 y D3, relevadas sistemdticamente en
las metamorfitas neoproterozoicas regionales de
distintas comarcas del basamento cordobés ¥ en otros
sectores de las Sierras Pampeanas.

Al dominio D2 corresponden pliegues similares
isoclinales de ejes horizontales con rumbos 328° (Los

“Tolditos) y 308° (El Hongo) v planos axiales inclinados

22242 en direccién ENE: el dominio D3 queda definido
por pliegues abiertos de ejes buzantes con rumbos 18°
iLos Tolditos) y 8 (El Hongol y planos axiales
inclinados 84-86° en direccion ESE. El dngule de
interferencia es de 50° - 60,

Sobre la base de la restriccion estratigrifica
impuesta por la preservacion de estas fases de defor-
macidn duactil en El Escondide v la edad cdmbrica
tardia del metamorfismo térmico en facies de hornfels
cordieritico ¥ biotitico en La Clemira, se correlacionan
estas unidades con la secuencia cambro-ordovicica del
subsuelo chacopampeano.

Como consecuencia, el borde occidental de la cuenca
chacoparanense para los tiempos cambro-ordovicicos
deberia modificarse y ubicarse msds al oeste de su
posicion actual 6 la cuenca de Las Brefias extenderse
hacia el sudoeste.

La deformacidn dictil de las formaciones La Clemira
v El Escondido habria finalizado durante la fase
compresiva Ocldyica (Ordovicico tardio - Sildrico) y fue
seguida, durante el Devdnico-Carbénico, por el
emplazamiento restringido de plutonismo granitico
epizonal, controlade por un régimen tectdnico
extensional, representado en la comarca por el granito
del arroyo Sarmiento.
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NOTA BREVE

El sistema de fallas de Gastre: e pur si muove

Carlos W. RAPELA!

'Centro de Investigaciones Geoldgicas, Universidad Nacional de La Plata, Calle 1 N° 644, 1900 La Plata

ABSTRACT. The Gastre fault system: e pur si muove. The Gastre Fault System (SFG) in central Patagonia is a major shear
zone and geological boundary, A review of the characteristica of the SFG system is presented, with emphasis on the
palecgeographic hypothesis associated with the early Mesozoic activity that preceded the break-up of Gondwana, On the
other side, the episodic reactivation of the SFG during the whole Meso-Cenozoic is well documented, raising severe
peological constrains for the feasibility of the Gastre area as a suitable site for a radioaetive waste disposal reservair.

El area de Gastre en la provincia del Chubut, ha sido
foco de interés pdblico nacional durante los dltimos
quince afnos vinculado a su posible seleccién por la
Comisién Nacional de Energia Atémica como sitio
apropiado para construir un repositorio de deshechos
radioactivos. Ademds de estos importantes problemas
aplicados -no debatidos con la profundidad requerida
por la comunidad geolégica- han surgido recientemente
relevantes aspectos cientificos asociados al funciona-
miento episédico del sistema de fallas de la regién. La
opinién objetiva sobre estos problemas pasa en
primera instancia por separar claramente las
evidencias geoldgicas de las hipétesis e interpre-
taciones basadas en las primeras, y constituyen el
objetivo de esta Nota.

Las fallas regionales con rumbo NO-SE del drea de
Gastre conforman un sistema anastomosado de 30-40
km de ancho, conspicuo en el Mapa Geoldgico 1:
2500000 de la Repiblica Argentina (Servicio
Geoldgico Nacional 1982), Fueron descriptas original-
mente por Volkheimer (1965) y mas tarde por Coira ef
al. (1975) como el principal sistema de fallas del oeste
del Macizo Norpatagonico. Investigaciones focalizadas
en el drea de Gastre revelan dos aspectos regionales
importantes: en primer lugar la edad de gran parte de
las secuencias pluténicas de signatura calcoalcalina
sobre las que se desarrolla el sistema de fallas de
Gastre (3FG) es de edad tridsica tardia-jurdsica
temprana (- 225-200 Ma) y no Paleozoica tardia
(Rapela ef al. 1992). En segundo lugar, el estudio de la
deformacién local en las plutonitas revelé el desarrollo
regional de zonas de cizalla dictil con dreas miloniticas
de hasta 3 km de potencia, que muestran evidencias de
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movimientos transcurrentes dextrales iniciados
contempordneamente con el emplazamiento de las
secuencias pluténicas, que continuaron probablemente
hasta el Jurdsico medio (Rapela et al. 1991; Rapela y
Pankhurst 1992). Recientemente, se confirmé ademsds
que las secuencias pluténicas tuvieron su contraparte
voledniea de igual signatura y edad, que para el caso
del drea de Los Menucos que llevan intercalada flora
de Dicroidium dieron una edad Rb-Sr de 222 % 2
(Rapela et al. 1996).

La ubicacion pgeogrifica del SFG llama
poderosamente la atencidn: en cualguier recons-
truccidn pre-Cretdcica de Gondwana su traza aparece
como la continuacién en la Patagonia de la falla dextral
de Aghulas (Aghulas Fracture Zone), esta (ltima activa
durante la apertura del Ocedno Atldntico del Sur en el
Cretdcico temprano (Rabinowitz v LaBrecgue 1979).
Esta coincidencia fue confirmada independientemente
con programas geofisicos de computacién en el
Laboratorio de Paleomagnetismo de la UBA (Rapela ef
al. 1991} ¥ en el Institute of Geophysics de la
Universidad de Texas (comunicacién personal de I
Dalziel ¥ L. Gahagan, en Rapela y Pankhurst 1992). A
partir de esta observaciin y de una serie de evidencias
geoldgicas, Rapela v Pankhurst (1992) proponen un
modelo de desplazamiento dextral del sur de la
Patagonia -Bloque Patagénico Sur- a lo largo del SFG
¥y de un precursor de la Falla de Aghulas de edad
tridsica tardia-jurdsica temprana. En cualquier
discusién de la factibilidad de este modelo, es
importante considerar que el mismo supone que el
desplazamiento del Blogue Patagénico Sur se iniciaria
en el tridsico tardio, previamente a la erupcidn del
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voleanismo extensional del Complejo Marifil (= 178-
188 Ma, Pankhurst v Rapela 1995), pudiendo alcanzar
el Jurdsico medio. En consecuencia, se introduce
confusién cuando se presentan argumentos geoldgicos
o geofisicos que indican ausencia de desplazamientos
mayores en el lapso Jurdsico medio-Cretdcico basal,
como evidencias en contra del modelo (p. &j. Ramos
19961, En realidad, ¥y aunque las reactivaciones mas
jovenes del SFG son conspicuas, el que subseribe
también descarta que desplazamientos transcurrentes
mayores -de orden superior a las decenas de
kilémetros-, hayan ocurride con posterioridad al
Jurdsico medio.

Posicionando las Islas Malvinas adyacentes al sur de
Africa (véase Fig. la), la dimensidn del desplazamiento
dextral del Blogque Patagénico Sur a lo largo del SFG es
altamente dependiente del modelo v del tipo de
reconstruccion paleogeogréifica que se realice. Una
hipotésis extrema implica por ejemplo asumir que todo
¢l desplazamiento dextral se localizd exclusivamente
lo largo del SFG, en un continente rigido de superficie
andloga al presente. En ese caso la magnitud del
desplazamiento dextral seria de aproximadamente
450-500 km (véase Fig. 1a). Si bien este modelo de facil
visualizacién es 1til para mostrar los cambios
paleogeograficos mayores, la magnitud del despla-
zamiento dextral partiendo de la misma configuracion
inicial, pudo ser en realidad considerablemente menor.
Este efecto se observa, por ejemplo, si se realiza una
reconstruccidn palimpdstica del sur de la Patagonia, al
cerrar las cuencas cretdcicas continentales y marinas,
v 2e restaura el Plateau de Malvinas para una edad
pre-mesojurdsica (L. Spalletti ¥ J. Franzese
eomunicacidn personal).

El modelo propuesto por Rapela y Pankhurst (1992,
en algunos casos con modificaciones menores, ha sido
adoptado en numerosas reconstrucciones recientes del
sudoeste de Gondwana, o en los modelos de su
rompimiento v desintegracidn (p.ej. Marshall 1994,
Storey et al. 1992, 1996; Storey 1995; Richards et al.
1996; McDonald ef al. 1996). Esta adopcidn se debe
fundamentalmente a que el modelo permite solucionar
problemas de reconstruccidn del plateau de Malvinas y
la Peninsula Antdrtica, y también reconcilia las
evidencias peoldgicas y paleomagnéticas obtenidas en
las Islas Malvinas respecto de su posicién pre-deriva.
Notablemente, el desplazamiento dextral del sur de la
Patagonia en tiempos pre-Cretdcicos tempranos (pre-
apertura del Ocedno Atldintico) habia sido previsto en
trabajos tectdnicos v geofisicos %in tener conocimiento
de la existencia del SFG (Untherner et al. 1988; Ben-
Avraham et al. 1993 -ver la discusién especifica de este
tipico en Pankhurst y Rapela 1994 y Ben-Avraham et
al. 1994), Tal vez la anticipacién més singular a esta
convergencia de ideas es la de Archangelsky y Arrondo
(1975), donde basdndose en evidencias absolutamente
independientes como son la distribucién y carac-

C.W. Rapela

teristicas de la flora pérmica, ubican el sur de la
Patagonia en su posicidn pre-deriva, inmediatamente
al sur de Sud Afriea (Fig. 1b). Aunque el arreglo
paleogeogrdfico de Archangelsky v Arrondo (1975) es
muy esquemdtico, ya gque entre otras cosas no
considera el Plateau de Malvinas y no ofrece
mecanismos tectdnicos, el resultado final es
consistente con la palaeografia propuesta en los
modelos recientes (comparar Fig. 1la v 1b). 5i bien la
mencionada convergencia de ideas merece destacarse,
bueno es recordar que la prueba cientifica de una

Figura 1: a. Reconstruccion pre-deriva de Gondwana Oceidental
segin Marshall (1994), que considera al sur de la Patagonia
rotada a lo largo del Sistema de Fallas de Gastre (SFG) y la Zona
de Fallas Aghulas-Malvinas (ZFAM) hasta cerrar el Plateau de
Malvinas y el Mozambigque Ridge segin el modelo de Rapela y
Pankhurst (1992), ubicando a las Islas Malvinas en forma
adyacente al sur de Africa. Posiblemente por um error de
construceidn grifico?, la proyeccién del SFG en la eosta atlantica
patagénica fue ubicada mds al norte de la Peninsula de
Camarones b. Esquema de reconstruccién pre-deriva de
Gondwana Occidental basado en la comparacion ¥ caracteristicas
de la flora pérmica (Archangelsky y Arronde, 1975,
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hipdtesis no es una decigién democrdtica. La hipitesis
de desplazamientos mayores de edad Tridsica-Jurdsica
pende ademds de demostracién al este del drea de
(astre v en la plataforma continental, sectores donde
el basamento pre-jurdsico inferior se encuentra
cubierto por el wvulcanismo mesojurdsico v los
sedimentos cretdcicos de la cuenca del Golfo de San
Jorge.

Independientemente del modelo ¥ rol del SFG
discutido mds arriba para el tridsico tardio-jurdsico
medio, su reactivacién en distintos tiempos geolégicos,
posiblemente con diferentes caracteristicas cinema-
ticas, ha sido descripta por varios autores (p ej.
Volkheimer 1965, 1973; Coira et al. 1975; Nullo 1991;
Rapela y Pankhurst 1992). En tiempos post-Jurdsico
tempranos, aparece por ejemplo afectando a las
vulcanitas del Complejo Marifil en la peninsula de
Camarones (Rapela y Pankhurst 1992), observdandose
similares efectos en Cabo Blanco (P. Lesta

comunicacion personal). Afecta asimismo a las rocas de -

la Formacion Canaddn Asfalto del Jurdsico superior
(Nullo 1991); a las sedimentitas cretdcicas del Grupo
Chubut donde produce pliegues de arrastre que
indican movimientos levigiros (Coira et al. 1975), v
también sedimentos continentales del Cretdcico tardio-
Terciario temprano (Spalletti et al. 1989). Finalmente,
la fisiografia actual del drea de Gastre y los
depocentros modernos estdn controlados por el SFG (J.
Franzese, comunicacidn personal), como asi también
los centros volednicos basalticos de edad cenozoica se
asocian a fracturas tensionales del mismo sistema
mayor (Velkheimer 1965; Coira ef al. 1975).

No parece en consecuencia haber dudas en cuanto a
la gran importancia regional del SFG y su actividad
notablemente longeva, que abarcé con diferente
intensidad todo el Mesozoico y el Cenozoico. La posible
ubicacién de un reservorio de deshechos nucleares en
el niicleo mismo del SFG no puede dejar de llamar la
atencidon de la comunidad, ¥ en particular la
comunidad geoldgica, que espera de los organismos
responsables las explicaciones técnicas gque avalen
decisiones de esta importancia.
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NOTA BREVE

Hallazgo de concreciones con micas vanadiniferas en
sedimentitas de la Formacion Patquia (Pérmico),
sierra de Maz, Provincia de La Rioja

Alberto T. CASELLI, Carlos O. LIMARINO y Liliana N. CASTRO

 Facultad de Ciencias Exactas y Naturales, Universidad de Buenos Aires, Ciudad Universitaria,
Pabellon 2, 1428 Buenosg Aires

ABSTRACT. Venadiniferous micoceous concretions in the Palguia Formation (Permian), Sierra de Maz, Province of La
fiofa. These concretions form discrete spherical bodies 2 to 20 cm in sizes, within medium grained massive sandstone
(arkosic arenite). Three concentric zones are recognized: a) dark green to black core composed of quartz and feldespar
cemented by illite and roscoellite, b) an intermediate pale red zone of hematite-coated quartz, and c) a white, iron-leached
outer zone. Edax and [CF analyses reveal high concentrations of vanadium mainly in zones a} and b) (60340 and 2582 ppm
respectivily), uranium (237 and 163 ppm), rubidium (252ppm ) and copper (178ppm). The concretions are interpreted as
formed under esdiagenetic conditions before the development of haematite cement which gave the red colour to the host

rock.

Introduccidn

La presente contribucién tiene por objeto dar a
conocer el hallazgo de concentraciones geoquimicas
andmalas de vanadio en rocas sedimentarias de edad
pérmica de la cuenca Paganzo, ademds de efectuar
algunas consideraciones acerca del posible origen de
este elemento a la luz de los datos existentes.

Las rocas en cuestidn conforman una secuencia de
bancos rojos que afloran en el extremo suroccidental de
la sierra de Maz (provincia de La Rioja), en la zona
conocida como cerro Guandacol, correspondientes a la
secciton superior del Grupo Paganzo (Azcuy v Morelli
1970; nom. subs. Bodenbender 1911) y especificamente
a la Formacidn Patguia (Frenguelli 1944). En
determinados tramos estratigraficos de la seccidn
inferior de la citada Formacidn, se presentan una serie
de concreciones esféricas de color gris verdoso hasta
gris oscuro. Estas concreciones presentan caracte-
risticas y composiciones muy peculiares; estudios
geoquimicos ¥ de difraccién de rayos X de estas
estructuras indican una importante concentracidn de
vanadio (como micas de vanadio) asociada a otros
elementos tales como uranio y cobre, conformando una
tipica asociacién uranio-vanadio-cobre.
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Marco geoldgico v caracteristicas de las
concreciones

Como puede observarse en el bosquejo geolégico de la
Figura la, la estratigrafia del drea es relativamente
simple. Las rocas més antiguas, de edad precambrica,
estdn representadas por el basamento metamdrfico
denominado como Formacitn El Espinal (Turner
1964), el cual estd compuesto por micacitas, esquistos
granatiferos, calizas metamdrficas, anfibolitas y
migmatitas, las que conforman el nicleo de la sierra de
Maz. Sobre él se apoya discordantemente una secuen-
cia sedimentaria homoclinal de edad paleozoica tardia-
tridsica. Esta secuencia se compone, en orden
ascendente, por las sedimentitas del Grupo Paganzo
{Carbonifero-Permico), integrada por las Formaciones
Guandacol, Tupe y Patguia (Frenguelli 1944), seguidas
en discordancia por las Formaciones Talampaya y
Tarjados (Romer y Jenzen 1966) de edad tridsica
temprana, cubiertas discordantemente por sedimen-
titas de edad tridsica media a tardia que integran el
Grupo Agua de la Pefia (Bossi 1971).

Dentre de esta pila sedimentaria, la Formacidn
Patquia estd formada por un espeso conjunto de bancos
rojos, en los que se puede diferenciar una serie de
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facies sedimentarias (Fig. 1b) interpretados como
depdsitos de abanicos aluviales distales seguidos por
sistemas fluviales de alta sinuosidad, eoclianitas y
sistemas fluviales efimeros,

Las concreciones, motivo del presente estudio, se
encuentran en la base de dicha formacidn (Fig. 1b),
incluida en la facies fluvial de alta sinuocsidad. Esta
facies esta compuesta de un conjunto de canales
sabuliticos-conglomerddicos finos, arcosicos, de color
rosado pdlido, que se intercalan en potentes sucesiones
de areniscas y pelitas rojas, correspondientes a
depdsitos de planicie de inundacién. Estas
concreciones estdn alojadag en areniscas finas a muy
finas rojas, con estratificacién horizontal y macizas, y
con menor frecuencia, en psamitas con estratificacién
ondulitica. Genéticamente las litofacies corresponden a
depdsitos de intercanal, que por su asociacién con
pelitas rojas laminadas y macizas, se interpretan como
episodios de flujos tractivos con natural desace-
leracidn, correspondientes a eventos de creciente
(lébulos de desbordamiento o crevasse splay).

Las concreciones presentan un didmetro entre 2 y 20
em v pueden distinguirse tres zonas concéntricas bien
diferenciadas (Fig. 2): (A) un nicleo de color verde
oscuro a negro, (B) una zona intermedia de color rosado
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tenue, separade de la externa por un halo verde
milimétrico, ¥ (C) la zona exterior, de mayor volumen,
de color blanco y cuyo pasaje a la roca hospedante roja
es neto.

Petrograficamente las areniscas hospedantes son
arenitas arcdsicas (Dott 1964; Pettijohn et al. 1987)
gue presentan textura cldstica con contactos rectos a
céncavo-convexo ¥ estdn compuestas por clastos
subredondeados a subangulosos de cuarzo, feldespatos
alterados totalmente a carbonato o arcillas (illita,
caolinita), plagioclasas y minerales opacos. Se han
identificado al menos dos tipos de cementos: 1) una
primera etapa de cementacidn ferruginosa que forma
una delgada capa (coating) scbre la superficie de los
granos (cemento hematitico, ¢f Limarino ef al. 1987);
2) crecimiento secundario de cuarzo que en ocasiones
incluye la pdtina ferruginosa; 3) una cementacién
carbondtica de origen telodiagenética que corroe a los
clastos y reemplaza parcialmente el cemento.

La textura y composicién de las zonas B y C de las
concreciones (Fig. 2) es similar a la roca hospedante,
aungue hay una total ausencia de cemento hematitico,
siendo este reemplazado por minerales del grupo de las
cloritas. En la fraccién cldstica se observa que existe
abundante feldespato alealino, muchas veces parcial o

Figura 2: Concreciones vanadiniferas: aspecto general y detalle con la ubicacién del nicleo (A), zona intermedia (B} v exterior (C). Para
explicacion véase el texto,
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totalmente reemplazado por illita o caolinita de gran
tamario, ¥y gran cantidad de circones. El nicleo (zona A,
Fig. 2) presenta textura cldstica flotante, donde el
esqueleto (509 ) estd compuesto fundamentalmente por
cuarzo totalmente corroido v engolfado por el cemento
Jjunto a clastos de plagioclasa, minerales opacos ¥
circén. El cemento, que conforma précticamente el 50%
del nicleo, estd compuesto por una compleja trama de
minerales micdceos y arcillosos de grano fino que por
medio de estudios de difraccién de rayos X, se ha
podido establecer que se trata de, illita y roscoelita
(Fig. 3). Este ultimo mineral, que es una de las
principales menas de vanadio, se trata de una variedad
de moscovita, donde el aluminio es intercambiado por
el vanadio K (V, Al, Mg), 8i;0,, (OH), (Berkman 1989)
llegando a contener hasta un 20 % de V,0,.

Como se menciond anteriormente, uno de los mas
remarcables rasgos de estas estructuras es la singular
anomalia en vanadio que presentan en el nicleo, que
sin lugar a dudas proviene de esta variedad de
moscovita. Andlisis por Inductivity Couple Plasma
(ICP) indican concentraciones elevadas de este
elemento en las zonas “A" y “B” (60340 y 2582 ppm.
respectivamente), en contraste con la escasa
proporeidn del mismo, tanto en la zona “C" (276 ppm.)
como en la roca hospedante (77 ppm). Asociado a esta
anomalfa de vanadio se encontrd, comparando también
con la roca hospedante, elevados valores de uranio (237
a 163 ppm.), cobre (178 ppm), rubidio (252 ppm) y
algunos elementos del grupo de las tierras raras (Sm,
Eu, Gd, Th, Dy, Ho, Er, Tm y Yb).

Estructuras similares en secuencias de bancos rojos
han sido mencionadas en el Permo-Tridsico de Estados
Unidos (Fischer y Stewart, 1961), Gran Bretafa
(Harrison 1975) y Canadd (Van de Poll y Sutterland
1976). Varios mecanismos de formacién han sido
sugeridos para estas concreciones enriquecidas con
metales, incluyvendo la actividad del H,S, bacterias
reductoras de sulfato, ete. Aunque estudios mds
detallados de las concreciones son necesarios para
resolver su génesis, es muy probable que estas se
hallan desarrollado en condiciones eodiagenéticas,
previo a la formacidn de la hematita pigmentante,
responsable del color de los bancos rojos. Avalan esta
génesis la forma esférica de las concreciones, su
concentracidn en determinados bancos arenosos con
muy probable porosidad inicial ¥ la totalidad falta de
relacién entre los cuerpos concrecionales y la
estructura (diques, venillas, etc.) que pudieran indicar
aporte hidrotermal.

El color de la roca hospedante estd dado
fundamentalmente por una pdtina hematitica
alrededor de los clastos (coating) ¥ en menor grado
como parches en la matriz o cemento. Segin Limarino
et al. (1987) son los dxidos de Fe hidratados (goethita,
lepidocrosita y fenohidrita) de origen detritico,
provenientes del drea fuente, los que por posterior
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deshidratacién darian lugar a la formacién de la
hematita pigmentante. Inducido muy probablemente
por restos de materia orgdnica, se generaron en las
rocas aqui analizadas puntos de reduccidén, que
podrian haber inhibido la formacidn de hematita
(Schwertmann 1965) y explicaria la falta de
pigmentacién roja que muestra tanto el nicleo como la
zona B v C. Finalmente, las concentraciones andmalas
de vanadio que presentan estas concreciones se deben
muy probablemente a la migracién de V* (en medio
oxidante) en una etapa temprana de la diagénesis
(eodiagénesis) ¥ una posterior precipitacién como V*
en estos niicleos, debido al microambiente reductor que
generd el material carbonoso.
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Conclusiones

1. Concreciones con notables concentraciones de
vanadio, asociado a anomalias de uranio, cobre y
tierras raras, se hallaron en la secuencia de bancos
rojos aflorantes en el extremo sur de la sierra de Maz,
correspondientes a la Formacidn Patquia.

2, Estas concentraciones de metales se formaron
probablemente favorecidos por la presencia de restos
de materia orgdnica, las que generaron un micro-
ambiente reductor, donde precipité el vanadio junto a
los otros elementos mencionados.

3. Un control depositacional en la distribucién de
estas concreciones es evidente, por la estrecha
asociacién de estas concreciones en areniscas porosas
de ambientes fluviales, que permitieron la migracién
de estos elementos metdlicos hacia estos puntos de
reduccién que dieron origen a las concreciones.

4. El mineral de vanadio hallado es roscoelita, siendo
la primera cita en Argentina.

5. 5i bien estas concreciones tienen contenido
andmalo de vanadico (276 ppm), comparado con la
mayoria de las rocas y meteoritos que contienen
valores menores a 100 ppm, (Dunn et al. 1956), solo
mayores estudios pedrdn indicar su interés econdmico.

6 Estas concreciones con anomaliag de vanadio ,
podrian ser utilizadas como guias de prospeccidn para
futures hallazgos.
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Primer registro de Tridsico marino
fosilifero de la Argentina
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‘Departamento Paleozoologia Invertebrados, Museo de Cilencias Naturales, 1900 La Plata
Departamento de Ciencias Geoldgicas, Universidad de Buenos Aires, Ciudad Universitaria, Pabellén 2,
1428 Buenos Aires

ABSTRACT. First record of fossiliferous marine Triassic from Argentina. The discovery of invertebrates (bivalves,
brachiopods, gastropeds, nautiloids and corals) and plants in the basal levels of the Mesozoic marine succession of Rio
Atuel, Mendoza demonstrates the existence of marine Upper Triassic (Norian-Rhaetian) in the area. Fossils were found in
the middle and lower levels of a ¢. 300 m sequence of massive and laminated pelites with dropstones and slump structures,
i.e, the Arroye Malo Formation (nov.). The Triassic strata are overlain by marine Hettangian and Sinemurian. This is the

firat record of fossiliferous marine Triassic from Argentina.

Antecedentes

La existencia de sedimentitas marinas tridsicas en la
Argentina fue postulada por Groeber (1924, 1528)
sobre la base de algunos bivalvos y braquidpodos
hallados en el cerro Chachil ¥ en la regién de Piedra
del Aguila, Neuquén. Esos fisiles han sido
posteriormente atribuidos al Jurdsico temprano
iLeanza, AF. 1948; Frenguelli 1948; Leanza, H.A.
1992: Mancefiido y Leanza, en Riccardi y Damborenea
1993, p. 137-139, 353-354).

En la misma época, se sostuvo asimismo la
existencia de Tridsico marino en la Cuenca Aimara, del
noroeste de la Argentina (Bonarelli 1921, 1927), sobre
la base de una fauna de gastripodos del llamado
“Horizonte Calcdreo-dolomitice”™ (= Formacidn
Yacoraite). En la actualidad estos niveles son referidos
al Cretdcico tardio (véase Parodiz 1969; Riccardi 1988).
En cuanto a las calizas de la Fm. Vitiacua (Grupo
Cuevo), de la misma regidn, los dnicos fisiles marinos
atribuidos al Tridsico proceden de territorio boliviano
{Beltan et al. 1987). Por otra parte, segin
interpretaciones recientes (véase Starck ef al. 1992)
esa unidad podria ser asignada al Pérmico superior o
Tridsico inferior.

Desde entonces no han existido nuevas menciones
sobre la existencia de Tridsico marino en la Argentina,
por lo que se considerd gque este sistema estaba
exclusivamente representado por rocas continentales
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(véase Stipanicic 1983 y referencias alli citadas). Los

" registros mds tempranos del Mesozoico marino en la

Argentina estaban localizados en la margen norte del
rio Atuel, Mendoza, v eran atribuidos al Sinemuriano
superior, con una posible extensién al Sinemuriano
inferior (véase Volkheimer 1978 v Riccardi ef al. 1988,
1991 y referencias alli citadas).

A fines de 1986, en el curso de una campafia
destinada a ubicar los niveles marinos mesozoicos mas
antiguos existentes en la regidn del rio Atuel, Riceardi,
Damborenea, Mancefiido y Ballent (1988, 1991)
documentaron la existencia de niveles con amonites
del Hettangiano y Sinemuriano, hallazgo que fue
posteriormente repetido por Hillebrandt (1990b). Por
debajo de esos niveles se sefiald la existencia de un
conjunto de sedimentitas de ¢. 300 m de espesor,
aparentemente estériles ¥ con base no aflorante, que
“sugiere la posibilidad de que la sucesién marina de la
region comience en el Tridsico” (Riccardi et al. 1988, p.
C370),

La regién fue visitada nuevamente por A.C.R., 5.E.D.
¥ M.O.M. en marzo de 1988 (muestras M 1693-1732) y
conjuntamente con G. Gonzdlez Bonorino en febrero de
1992 (muestras M 1773-1782), ¥ con H. Vizdn y M.P.
Iglesia Llanos en febrero de 1994 (muestras M 1933-
1954). En la segunda de estas campafias se pudo
documentar la presencia de fragmentos de bivalvos y
gastrépodos en la parte inferior de la sucesifn
tentativamente referida al Tridsico. También se
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menciond la existencia de foraminiferos y ostrdcodos
del limite Tridsico-Jurdsico (Ballent 1994).
Finalmente a fines de 1996, en una camparfia efectuada
por ALC.R., R. Scasso, M.P. Iglesia Llanos y 5. Lanés,
dos de los autores (R.S. v M.PLL.) hallaron restos de
invertebrados (muestras M 2056-61) que permitieron
definir la existencia de Tridsico marino en la zona v,
por primera vez, en la Argentina. La importancia de
este hallazgo reside ademds en el hecho de que la
seccidn es una de las pocas a nivel mundial en la que
tanto el Tridsico superior como el Jurdsico inferior se
encuentran representados por facies marinas
fosiliferas.

La presente asignacién genérica y especifica de los
invertebrados fue realizada por dos de los autores
(SED. y MOM.) vy la de las plantas por PN.
Stipanicic. El andlisis sedimentoldgico es mayormente
responsabilidad de dos de nosotros (S.L. ¥y R.S.). El
material fésil mencionado e ilustrado se halla
depositado en el Departamento Paleontologia Inverte-
brados, Museo de Ciencias Naturales La Plata (MLP).

Estratigrafia

El Tridsico marino de la regitn del rio Atuel aflora en
el arroyo Alumbre, un afluente izquierdo del arrovo
Malo, ubicade ¢ 3 km aguas arriba de la
desembocadura de este dltimo en el rio Atuel (Fig. 1).

El curso medio del arroyo Alumbre atraviesa el
niicleo de un anticlinal de rumbo norte-sur conformado
por sedimentitas del Tridsico, Hettangiano y Sinemu-
riano. La sucesidn se encuentra bien expuesta en el
flance oceidental de la estructura, que inclina 60¢ al
peste, donde se levantd un perfil ¥ se coleccionaron
fosiles del Tridsico tardio v del Hettangiano (Fig. 1)
Cruzando un filo que constituye la divisoria de aguas
entre el arroyo Alumbre ¥ un pequefio afluente del
arroyo Malo continda la seccidn, con niveles del
Hettangiano-Sinemuriano, sobre la margen izquierda
del arroyvo Malo.

La parte inferior (Tridsico) de esta sucesidn presenta
caracteristicas litoldgicas que permiten diferenciarla
de la parte superior (Hettangiano-Sinemuriano). Esta
tltima corresponde a facies distales de la Formacidn El
Cholo (Stipanicic, en Stipanicic v Bonetti 1970; sensu
Damborenea v Mancefido, en Riccardi y Damborenea
1993, p. 156-160), mds finas que las tipicamente
representada al este del arroyo Las Chilcas.

La Formacidn El Cholo en la seccién del arroyo Malo
consiste en una sucesion bien estratificada de pelitas y
areniscas que muestran un arreglo uniformemente
grano- y estratocreciente (véase Riccardi et al. 1988,
1991, fig. 2 v el Apéndice del presente trabajo). La edad
de la Formacién El Cholo en esta localidad queda
acotada por elementos de las zonas de Asociacidn de
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Psiloceras y de Agassiceras (Hettangiano-Sinemuriano
temprano) (Riccardi et al. 1988, 1991).

En el arroyo Alumbre, la Formacién El Cholo apoya
en aparente concordancia sobre depdsitos muy
delgados asignados a la Formacién El Freno
(Stipanicic ¥ Bonetti 1970). La Formacién El Freno en
esta localidad consiste en un nivel de psefitas
clastosostenidas gque muestra una alternancia de
lentes con base erosiva y techo plano neto. Estas
peefitas representarian el relleno de canales fluviales
por barras gravosas con crestas curvas o sinuosas.

Formacidn Arroyo Malo (nov.)

Se propone la denominacién Formacién Arroyo Malo
para la sucesién que en el arroyo Alumbre infrayace a
las formaciones El Freno y El Cholo.

Area y estratofipo: Se propone como #drea tipo la
regitn ubicada sobre la margen izquierda del arroyo
Malo, donde en el curso medio de uno de sus afluentes,
el arroyo Alumbre, se halla expuesta la seccidn tipo
(Fig. 2). Alli aparece una sucesién heterogénea,
dominantemente pelitica, con intercalaciones de lentes
de areniscas v niveles de conglomerados matriz-
sostenidos, de colores verde oliva v gris oscuro. A
diferencia de la Formacién El Cholo, en los depdsitos
de la Formacién Arroyo Malo pueden reconocerse
varios ciclos granocrecientes y no una tendencia grano-
v estratocreciente uniforme.

Distribucién y espesor: En su seccidén tipo la
Formaecidn Arroyo Malo exhibe un espesor méaximo de
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Figura 1: Mapa de ubicacidn.
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286 m, sin que se observe su base. Es posible que
existan afloramientos aislados méds al ceste y al norte
v en subsuelo debe tener una distribucién areal mayor.

Relaciones estratigrdficas: La base de la Formacidn
Arroyo Malo no aflora y el tope estd cubierto en
aparente concordancia por conglomerados
clastosostenidos asignados a la Fm. El Freno y luego
por los depdsitos hettangianos con Psiloceras sp. que
aqui conforman la base de la Formacién E] Cholo.

Litologia: Las acumulaciones mds desarrolladas de
la Formacién Arrove Malo corresponden a pelitas
macizas o laminadas, a veces micdceas, con niveles de
concreciones carbondticas v guijarros dispersos
similares a cadilitos (dropstones), grietas de sinéresis y
estructuras de deslizamientos (slumps). Tanto las
pelitas laminadas como las macizas, interpretadas
como producto de decantacidn, pueden contener una
proporcion variable de guijarros aislados similares a
cadilitos,

Los niveles peliticos con cadilitos aparecen
intercalados con estratos de conglomerados matriz-
sostenidos muy similares a diamictitas glaciarias, de
40-50 cm de espesor, bases y topes planos netos. En
opinién de uno de los autores (R.5.), la asociacidén de
diamictitas y fangolitas laminadas con cadilitos es un
tipico indicador de depdsitos glaciarios. Sin embargo,
la ausencia de evidencias regionales de dreas
englazadas en el Tridsico tardio hace necesario buscar
una explicacion alternativa. Asf, las diamictitas o
conglomerados matriz-sostenidos pueden interpretarse
como resultado del congelamiento de flujos de detritos
cohesivos (Lowe 1982; Ghibaudo 1992); v los cadilitos
en pelitas laminadas, como guijarros transportados por
algas (Gilbert 1984) o proceso de balseo similar.

En forma mas subordinada aparecen areniscas
iwackes) gruesas a finas, a menudo con intraclastos
peliticos o guijas subredondeadas, dispuestas en
bancos de 0,50-0,40 m de espesor gque se acunan
lateralmente a lo largo de 50 m. Internamente
muestran gradacion normal, laminacién plana,
dndulas de corriente o estructuras de escape de fluidos
v una alternancia de areniscas muy finas y limolitas
con laminacién ondulosa en el tope. La base es erosiva
con calecos de carga. También se encuentran pequefios
lentes de areniscas gruesas con gradacién normal y
base erosiva (ancho de los lentes: 50 em, potencia: 30
cm). Hacia la parte superior del perfil se hallan
depdsitos tabulares de areniscas medianas con
estratificacidn horizontal, y base v techo planos netos.
Este conjunto de areniscas se atribuye a la
combinacién de corrientes de turbidez de alta densidad
con otras de baja densidad (Lowe 1982). La porcién
heterolitica indica la alternancia de épocas de
sedimentacidn de finos desde una suspension con otras
de corrientes tractivas débiles.

Ambiente de depozitacion: Una interpretacidn

preliminar de los depésitos tridsicos permite establecer
un ambiente marino de profundidad mayor al nivel de
base de ola, tal como lo indica la decantacién de pelitas.
La deformacién sinsedimentaria de tipo slump, los

Fm. El Cholo

Fm. Arroyo Malo

2058

2059 g catizas

2060 Lutitas
Fangolitas

1777 Areniscas
Conglomerados

columnar de la seccidén tipo de la Formacidn
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depdsitos de flujos de detritos y de corrientes de
turbidez evidenciarian una pendiente deposicional o
talud cercano con gran aporte de sedimentos. Los
rasgos enunciados son compatibles con un ambiente de
abanico deltaico (fan-delta) alimentado por un sistema
fluvial entrelazado (Postma 1990). E]l paleoambiente
inferido se habria instalado en una cuenca estrecha,
posiblemente somera ¥ de fondo abrupto, condiciones
que favorecen el desarrollo de corrientes de turbidez en
cuencas de retroarco someras (Tokuhashi 1996).

Contenido fostlifero: La macrofauna hallada en los
niveles M1774, 1775, 1779, 2056-2059 v 2061 (Fig. 2),
comprende varias especies de bivalvos, al menos dos de
gastropodos, un braguidpodo, un nautiloideo y un
cnidario. A nivel especifico (v aliin genérico), esta fauna
de moluscos ¥ braguidpodos es completamente
diferente en composicidn a las del Jurdsico temprano
de ésta v otras localidades andinas. Las determi-
naciones preliminares del material identificado hasta
el momento incluyen: Cassianella cf. peruana Kbrner
(Fig. 3.4); Otapiria spp. (Fig. 3.1); Liostrea sp.;
Minetrigonia? multicostate (Korner) (Fig. 3.5
“Astarte” incae? Jaworski (Fig. 3.7); Palacocardita
peruviana? Cox (Fig. 3.2); Septocardia cf. peruviana
iCox) (Fig. 3.6); Tutcheria? sp., Guidonia? sp.;
Omphaloptyeha? sp.;  Zugmayerella? cf. koernert
Sandy (Fig. 3.3), Nautiloidea indet. v Cnidaria indet.

La microfauna de la muestra 1777 fue identificada
por Ballent (1994) y contiene foraminiferos (formas
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similares a Haplophragmoides vy nodosédridos), y
ostrdacodos (Ogmoconchella sp. y cytherdceos).

Los wvegetales hallados corresponden a dos
hemildminas sobreimpuestas (M 2060) de ?Zuberia cf.
zuberi (Szaj.) Frenguelli (Fig. 3.8), identificadas por
P.N. Stipanicic con el ejemplar de la ladmina 4 de
Frenguelli (1944) y a pinas fragmentarias
pertenecientes a Clathropteris. Estag altimas son
comparables a material in situ de los niveles més bajos
de la Formacién El Chole (M1933), referidos a
Clathropteris cf. meniscioides Brong. (Oishi 1932;
Nemejc 1963).

Edad: Entre los bivalvos, resulta significativa la
presencia de especies de los géneros Cassianella
Beyrich, Palaeocardita Conrad, Septocardia Hall y
Whitfield, Otapiria Marwick y Minetrigonia Kobayashi
y Katayama, gque en conjunto caracterizan a
asociaciones del Tridsico tardio de diversos lugares del
mundo. Otapiria, Liostrea Douvillé y Septocardia no se
conocen de depésitos anteriores al Noriano, por lo que
de este modo gquedaria acotada la antigiiedad méxima
de este depdsito. Por otra parte, Cassianella,
Palaeocardita v Septocardia no se han registrado con
certeza en tiempos post-tridsicos. El material
argentino estd relacionado con Cassianella peruana
Kirner, Minetrigonia? multicostata (Kirner), “Astarte”
incae Jaworski, Palaeocardita peruviana Cox ¥y
Septocardia peruviana (Cox), especies caracteristicas
de depésitos noriano-rhaetianos de varias localidades

Figura 3: 1. Otapiria sp., fragmento de valva izquierda, MLP 277684, X 3; 2. Paloeocardita peruviana? Cox, valva izquierda con enidario
epizoico, MLP 27770, X 1, 2a, vista lateral, 2b, vista anterior; 3. Zugmayerella? cf. koerneri Sandy, MLP 27763, X 1, 3a, vista ventral, 3b,
vista anterior, 3e, vista lateral; 4. Cassianella of. peruana Kérner, molde interno de valva izquierda, MLP 27766, X 3; 6. Minetrigonia?
multicostate ( Kérner), molde de goma de fragmento de valva derecha, MLP 27765, X 3; 8. Septocardia cf. peruviana (Cox), molde de goma,
MLP 27768, X 3; 7. “Astarte” incae? Jaworski, molde de goma, MLP 27767, X 3, Ta, vista dorsal, Th, valva izquierda; 8, 7 Zuberia cf. zubert
(Bzaj.), MLP 27772, X 1.
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del oeste de América del Sur (Jaworski 1922; Kérner
1937; Cox 1949; Hayami et al. 1977; Chong ¥y
Hillebrandt 1985).

Zugmayerella Dagis es un género de braguidpodo
ampliamente distribuido a nivel mundial en el
Neriane-Rhaetiano, Su alegada presencia en depdsitos
del Jurdsico Inferior requiere confirmacidn. La especie
més afin al material de Mendoza, Z. koerneri Sandy
(1994), se conoce exclusivamente en depésitos norianos
y/o rhaetianos de Perd central (Grupo Pucard) v norte
de Chile (Formacién Profeta).

En cuanto a la flora, Zuberia zuberi (Szaj.) Freng. es
una especie muy difundida en la parte alta del Triasico
Medio v del Tridsico Superior de la Argentina, llegando
en Chile a niveles retianos con fisiles marinos (véase
Chong y Hillebrandt 1985; Corvaldn 1986). El género
Clathropteris es conocido desde el Tridsico Superior
hasta el Jurdsico Medio (Oishi y Yamasita 1938;
Stipanicic 1955; Bonetti 1963; Herbst 1979, 1992).

Los fosiles hallados permiten asignar los niveles M
1775, 1779 y 2056-2060 al Tridsico Superior (Noriano
yio Rhaetiano) y los niveles M 1384-5 vy superiores al
Hettangiano. Dada la concordancia aparente de la
sucesion el limite Tridasico - Jurdsico debe ubicarse en
niveles intermedios.

Paleogeografia: La vinculacién del Tridsico marino
del rio Atuel debe buscarse con sedimentitas de edad
similar aflorantes en la Cordillera de la Costa de Chile.
A esas latitudes, en ese pais, el Tridsico marino se
conoce en la regién comprendida entre Vichuguén y
Batueo (35" - 35" 15’ 8) v en el drea comprendida entre
Los Vilos v Los Maolles (32° - 32° 15" 8) (véase Riccardi
et al. 1988, 1991 y bibliografia alli citada). En el norte
de Chile existe Tridsico marino entre los 21° 30" y los
26° 15" S (Chong y Hillebrandt 1985; Hillebrandt
1990a; Bell y Sudrez 1991).

Es de notar que en la regién comprendida entre los
afloramientos de la Cordillera de la Costa de Chile y
los del rio Atuel no existen otros registros de Tridsico
marino que permitan reconstruir la forma en que se
produjo el acceso del mar tridsico a la region oeste de
la Argentina.

Debe destacarse sin embargo que tanto los bivalvos
como €l braquidpedo estdn claramente relacionados
con especies descriptas para el Noriano-Rhaetiano del
norte de Chile ¥ de Pera central mas que con aguéllas
mencionadas para la Cordillera de la Costa de Chile.
Esto es atribuible a las diferencias ambientales y
faciales entre los depdsitos aqui considerados y los de
la costa chilena.

APENDICE
PERFIL ARROYO ALUMBRE-ARROYO MALO

El perfil expuesto (Fig. 1) comprende, de arriba hacia abajo:

Formaeidén El Chelo (Stipanieie, en Stipanicic v Bonetti 1870)

€. 800 m - Sucesién bien estratificada de pelitas y areniscas que
muestran  un  arregle uniformemente grano- y
eatratocreciente. Comienza con una alternancia de pelitas y
areniscas muy finas de color gris oseuro a negro. Las pelitas
aon macizas, A veces con niveles de concreciones o grietas de
sinéresis, 0 muestran laminacién plana. Las areniscas, muy
finas a medianas, presentan ondulitas o estratificacidn
entrecruzada en artesa yfo bioturbacidn, Culmina con un
conjunto de areniscas finas hasta gruesas, de color amarillo
pélido, intercaladas con limolitas gris verdosas. Las
psamitas son macizas o muestran ondulitas de corriente,
estratificacién entrecruzada, niveles de concreciones
tabulares, gradacién normal v, 8 menudo, bioturbacién (por
egjemplo Rhizocorallium isp. entre otros ichnogéneros). Las
limolitas son macizas y suelen alojar briznas carbonosas,
Contiene amonites de las zonas de Asociacidn de Psiloceras
y de Agassiceras (Hettangiano-Sinemuriano temprano)
{Riccardi ef al. 1988, 1991).

9.2 m - Areniscas y limolitas muy finas, laminadas, con colores
alternantes gris verdoso a gris negruzeo. Muestran
intercalaciones de areniscas con acufiamientos laterales, con
algunos niveles de guijas redondeadas dispersas ¥
estratificacion entrecruzada. Muestra in st M1933 con
Clathropteris of. meniscoides Brong.

4.2 m - Areniscas finas, gris verdosas, homogéneas, lajosas, con
pelitas intercaladas.

Foarmacidn El Frens (Stipanicie ¥ Bonetti 1970)

5-20 m - Alternancia de lentes de 10 m de ancho ¥ 1 m de espesor,
que comienzan con conglomerados polimicticos con
estratificacion entrecruzada en artesa e imbricacién y
culminan con Aréniscas gruesas macizas, Los clastos, de
hasta 15 em de didmetro, son prolades y oblados,
redondeados, v derivan de vuleanitas fcidas o corresponden
a intraclastos peliticos.

Formacion Arroyo Malo (nov.)

10-15 m - Areniscas macizas con intraclastos en la base,
dispuestas en arreglo estratocreciente (espesor 2-4 m) ¥
alternando con intervalos de pelitas de 2 a 4 m de espesor.

T0-80 m - Tramo parcialmente cubierto con afloramientos
saltuarios de pelitas fragmentosas. En el techo banco
arenoso de 1 m de potencia, con intraclastos de pelitas grises
de hasta 20 cm. En la parte media pasan lateralmente a
lente de sabulita hasta arenisca mediana que internamente
comienza con gradacidn normal, seguida por laminacidn
plana y dndulas de corriente. Base erosiva con ealeos de
carga. Intraclastos peliticos. Debajo de la arenisca aparecen
niveles de pelitas laminadas, con clastos dispersos de hasta
4 cm, v bancos de conglomerados matrizsostenides con una
matriz pelitico-arenosa.

26 m - Pelitas fragmentosas masivas, con concreciones de hasta
5 em.

10 m - Bancos de arenisca muy fina a limolita gruesa maciza.
Paguete masivo de pelitas gris celeste que forman pliegues
de deslizamiento localizados (sflumps) de 20 cm de espesor.

35 m - Pelitas gris verde oliva con concreciones subovoidales
dispersas de hasta 10-15 em de longitud de caliza mieritica
gris oscura, muy tenaz.

56 m - Conjunto de dos lentes de sabulita hasta arenisca
mediana que internamente muestran gradacidn normal
seguida por laminacién plana y éndulas de corriente. Base
erosiva irregular ondulada con calcos de carga. Intraclastos
peliticos. El espesor varia lateralmente. Estos lentes estdn
separados por un intervalo heterolitico con laminacidn
ondulosa, de 25 cm de espesor. Ex situ aproximadamente a
este nivel muestra M1775, con Otapiria sp. ¥ Guidonia? sp.
y muestra M 2081 con Nautiloidea indet.
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50 m - Pelitas fragmentosas, gris azuladas, con laminacidén plana
¥ ocagionalmente Chondrites isp. Hacia el tope presentan
clastos dispersos a manera de cadilites, de rocas volednicas
¥ pluténicas, redondeados a subangulosos, de hasta 10 em.
En la parte media se intercalan bancos de conglomerados
matrizsostenidos verdes, de 40-70 em.

c. 48-50 m de la base, muestra M1774 con fragmentos
indeterminables de conchilla.

c. 47 m de la base, muestra M1778 con: Septocardia? sp.c. 43,5 m
de la base, muestra ex situ M2056 con Zugmayerella? of,
koerneri Bandy.

c. 40 m de la base, muestra in situ M2057 con Otapiria sp. Restos
ex sity de Clathropteris sp.

70 m - Pelitaz macizas con niveles de concreciones. En el techo
banco de conglomerado matrizsostenide macizo, que forma
un resalto,

e 70 m de la base, muestra ex gitu M 2058 con Cassianella ef.
peruana Korner, Liostrea sp.; Minetrigonia? multicostata
(Korner), “Astarte” incae? Jaworski, Septocardia cf
peruviana (Cox), Tutcheria? sp., Omphaloptycha? sp,

c. 60-T0 m de la base, muestra ex site M2059 con Paloeocardita
peruviana? Cox v cnidario epizooico.

¢. 50 m de la base, muestra ex situ M2060 con Zuberia cf. zuberi
(Szaj.).

c. 22 m de la base, muestra M1777 con of Hoplophragmoides,
nodesiridos, Ogmeoconchella sp. ¥ cytheraceos (véase Ballent
1994).

Hase no expuesta, inmediatamente sobre la margen oeste del
arrovo Alumbre,
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DISCUSIONES

Acerca del fallamiento cenozoico en las sierras
de Cardoba

Comentario

En el trabajo “Transecta de las Sierras Pampeanas
de Cdérdoba a los 32° 5" (Martino ef al. 1995) se ha
deslizado un error en el tratamiento de informacidn
previa publicada al referirse los autores a
“Consideraciones sobre fallamiento cenozoico de las
Sierras de Cordoba”,

A continuacidn se transcribe el parrafo en el que se
advierte el mencionadoe error; “Cabe mencionar que en
el estudio de la falla reactivada de Nono (Kraemer et
al. 1893), el dngulo del plano de falla no varia entre
uno ¥ otro episodio de deformacién, lo que sefiala cierta
discrepancias con lo expresado al respecto por
Massabié (1987), quien propone que el fallamiento
habria sido de alto angulo para el Plioceno y bajo para
el Pleistoceno. Dicho autor también sefiala que las
fallas Pliocenas se habrian desarrollade con cierta
independencia respecto a la estructura del basamento,
lo que como se verd en el punto D no estd apoyado por
las observaciones realizadas (Kraemer et al. 1993)." sic
Martino ef al. (1995, pag. 73).

La revisidn del trabajo mencionado (Massabie 1987)
en el pdrrafo precedente me permite confirmar el
tratamiento equivocado de la informacién antecedente
en este aspecto particular del fallamiento cenozoico de
las sierras de Cérdoba por Martino et al. (1995).
Efectivamente, en el trabajo citado, Massabie (1987),
no existe mencién alguna al respecto de diferenciar las
etapas de fallamiento Plioceno y Pleistoceno con
atributos diferentes en cuanto a su disposicidn
estructural respectiva, alto dnpulo ¥ bajo dngulo. Por
otra parte y como consecuencia de lo anterior, tampoco
se trata en Massabie (1987) acerca de la relacidén entre
las “fallas Pliocenas” y la estructura del basamento.

Ambos temas, dos etapas de fallamiento en el
Cenozoic tardio y la relacidn scbre la base de
observaciones en distintos afloramientos de las fallas
con la estructura penetrativa del basamento, fueron si
presentados v analizados por Massabie y Szlafsztein
(1991).

Pero tampoco es correcta, adn aceptando la
confusion, -Massabie (1987) por Massabie y Szlafsztein
{1991)-, la aseveracién contenida en el péarrafo
transcripto de Martino et al. (1995): “Dicho autor
también sefiala que las fallas Pliocenas se habrian
desarrollado con cierta independencia respecto a la
estructura del basamento,...”.

Considero aqui conveniente reproducir lo sefialado
por Massabie y Szlafsztein (1991) sobre este aspecto en
“Modelo tectonico y edad™ “Como se sefialara
previamente, la fase temprana Mioceno - Plioceno, se
individualiza estructuralmente por fallamiento inverso
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de alto dngule (upthrusts) a estar con Gordillo y
Lencinas (1972, 1979). En este caso y también como lo
sefialara Pastore (1932) para el tramo norte de la
Sierra Chica de Cdrdoba en la Hoja 20i v Gonzdlez
Bonorine (1950) en forma mds general para las Sierras
Pampeanas del Pais, ademéds de otros autores, se
verifica una concordancia entre la anisotropia del
basamento, esquistocidad y foliacidén, ¥ la disposicidn
de este fallamiento cenozoice, el cual a su vez
determina la morfoestructura regional de estas
Sierras”, sic Massabie y Szlafsztein (1991, pdg. 164).
También en las “Conclusiones” del mismo trabajo
puede leerse: “El modelo tecténico propuesto analiza la
coexistencia en un mismo nivel de erosidn actual del
fallamiento Mioceno - Plioceno, controlade en su
posicidn por la anistropia del basamento precambrico y
del fallamiento Pleistoceno tardio gue constituye
corrimientos emergentes desarrollados probablemente
como corrimientos de erosidn controlados parcialmente
en su disposicién por la palectopografia local.”, sic
Massabie v Szlafsztein (1991, pdg. 165).

Estimo v es mi deseo contribuir a clarificar, por
medio de estas lineas, parte de los aspectos tratados
sobre fallamiento cenozoico en las sierras de Cédrdoba
en el trabajo de Martino ef al. (1995) que adolecen de
errores en la lectura y tratamiento de la informacion
antecedente, los cuales pueden pasar inadvertidos
para terceros interesados.
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Réplica

En primer lugar deseamos agradecer la sefializacién
del error que se nos ha deslizado involuntariamente en
el trabajo “Transecta de las Sierras Pampeanas de
Cdrdoba a los 32°00' LS" comentado por A. Massabie.

Dicho péarrafo deberia decir: “Cabe mencionar que en
el estudio de la falla reactivada de Nono (Kraemer ef
al. 1993), el dngulo de falla no varia entre uno y otro
episodio de deformacidén, lo que sefiala ciertas
discrepancias con lo expresado por Massabie y
Szlafsztein (1991), quienes proponen gue el
fallamiento habria sido de alto dngulo para el Plioceno
¥ bajo para el Pleistoceno. Dicho autor también sefiala
que las fallas Pleistocenas se habrian desarrollado
con cierta independencia respecto a la estructura del
basamento, lo que como se verd en el punto D no estd
apovado por las observaciones realizadas (Kraemer ef
al. 1993)°. (En negrita los dos errores detectados).

Claramente se trata de un error v no de un
tratamiento equivocado de la informacion ni de una
aseveracidn incorrecta ya que previamente habiamos
expresado: “El andlisis de fallas menores permitié
determinar dos eventos de deformacidén en la Falla de
Santa Rosa: Evento A: con direccidn £ de acortamiento
NO-SE (288") y direccibn X de alargamiento
subvertical. Evento B: con direccién Z de acortamiento
NE-S0 (53°) y direccién X de alargamiento cercana a la
horizontal™.

La edad de la deformacién minima depende de la
edad que se asigne al cenoglomerado cabalgado por el
basamento. 5i la correlacién de dichos niveles con rocas
similares de las cercanias del Digue Los Molinos y
Valle de San Alberto es correcta, la edad de dichos
niveles seria Pleistoceno Medio a Tardio.

Dado que el Evento A se reconoce claramente en los
niveles arcillosos del plano de falla, se sugiere que
serfa el 1ultimo episodio de movimiento de la
estructura, por lo que su edad seria post-Pleistoceno
Medio (Pleistoceno Tardio?).

El Evento B aparece representado en el basamento
cabalgante relativamente alejado del plano de falla, se
considera como un evento previo de edad incierta. Por
correlacién con fallas estudiadas en otros sectores se
supone una edad pliocena tardia (7). Un rasgo
interesante de esta estructura es que el rumbo general
de la falla coineide con el rumbo de la foliacidn general
del basamento, lo que indica que al menos localmente
la geometria del plano de falla estaria controlada por la
fabrica del basamento durante los movimientos del
CENOZ0Ico.

Esto se contrapone con lo expresado por Massabié y
Slafzstein (1991), quienes expresan que el fallamiento
durante el Pleistoceno tardio se independiza del
control de la estructura del basamento.” (sic, Martino
et al. 1995, pag. 72).

Queda claro la correccién del error en el pérrafo
anterior ya que en el punto D del trabajo de Martino ef
al. 1995 se enfatiza: “D-Observaciones realizadas en la
Falla de Santa Rosa, indican que el plano de falla se
paraleliza a la foliacién dominante del basamento. Una
observacién similar se obtiene al establecerse el
paralelismo entre la representacitn regional de la
foliacién 53 y la traza del fallamiento. Un rasgo
destacable es que cuando el basamento es foliado
(gneis, filita), el fallamiento regional se adapta a la
geometria de la foliacién mostrando localmente fuertes
inflexiones. Sin embargo, cuando la roca es
estadisticamente més isdtropa (granito, gneis macizo)
el fallamiento se orienta esencialmente con rumbos
NO"." (sic, Martino et al. 1995, pag. T3).

Por dltimo agradecemos nuevamente a Massabie
(1997) el haber permitido corregir el error apuntado
més arriba ¥ queremos ademés aclarar que la lectura
completa del pardgrafo bajo el acdpite Fallas (Martino
et al. 1995, T1-75), sin descontextualizar ningin
parrafo en especial, muestra que dicho error no se
debié a un tratamiento equivocado de la informacion
disponible ni a una aseveracién incorrecta.
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NOTAS NECROLOGICAS
tAdridin Mario Iiiguez Rodriguez (1937-1996)

El fallecimiento del Dr. Mario Ifiguez Rodriguez,
acaecido en la ciudad de La Plata el 4 de septiembre de
1996, constituye una gran pérdida, no sélo por su
reconocida capacidad cientifica en el campo de la
Geologia, sino también por su gran calidad humana.
Desde Tarija, su ciudad natal, llegé a La Plata para
llevar adelante sus estudios en la Universidad
Nacional de La Plata. Allf egresé como Licenciado en
Geologia en 1962 y presentd su tesis doctoral en 1965,
con el tema que siempre le apasiond: las Arcillas de la
Provincia de Buenos Aires, obteniendo la méxima
calificacién y también el Primer Premio a la produccidn
Cientifica de ese afio, otorgado por la Secretaria de
Cultura de la Provincia de Buenos Aires.

Desarrollé su carrera docente desde Ayudante
Alumno en 1960 hasta Profesor Titular en las Catedras
de Mineralogia y Cristalografia Especial, en la
Facultad de Ciencias Naturales y Museo de la UNLF.
Dedicé gran parte de su esfuerzo al estudio de la
estructura, transformaciones y génesis de las arcillas,
sus posibles aplicaciones industriales y a la
importancia que tienen tanto en el desarrollo de los
suelos como en la generacidn ¥ migracién de
hidrocarburcos. Formdé de este modo una linea de
investigacién especializada bdsica y aplicada de alto
interés para el pais, siendo reconocido a nivel nacional
e internacional.

Con maestria y sapiencia dirigid numerosos becarios
y trabajos de tesis, llegando a formar asi discipulos,
algunos de ellos hoy profesores o investigadores
destacados en diversas instituciones.

Su carrera cientifica se inicié en 1965, precisamente
con el trabajo de tesis doctoral, en el cual dio a conocer
la caracterizacion y evolucién diagenética de las
arcillas y la particular presencia de minerales tales
como pirofilita ¥y vermiculita en los depésitos peliticos
de las Sierras Septentrionales de Buenos Aires. Luego
obtuvo por concurso una Beca Externa del CONICET
para realizar trabajos de investigacidn en arcillas con
eminentes profesores franceses tales como Georges
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Millot (Estrasburgo), dando asi un paso importante en
su formacidn académica.

A su retorno de Francia en 1968, ingresé como
Miembro de la Carrera de Investigador Cientifico del
CONICET, en la categoria de Asistente, logrando las
promociones correspondientes hasta llegar a
Investigador Principal en 1979. Luego de mds de 18
afios de fecunda labor en esa posicidn, lo sorprendid la
muerte, antes de lograr el merecido ascenso a la
méxima categoria.

Es importante destacar sus contribuciones sobre los
argilominerales en el Grupo La Tinta (Prov. Bs.As.), en
el Grupo Paganzo (La Rigja), en suelos zonales de la
Provincia de Buenos Aires, en las bentonitas del Lago
Pellegrini (Rio Negro). Mds recientemente dedicé parte
de su tiempo al estudio de las ceclitas naturales de
diversos sectores del pafs, sofiando siempre con la
aplicacién agiicola-industrial de éstas. Otras
importantes contribuciones de Mario, se refieren a
aspectos sedimentolégicos v estratigrificos, definiendo
nuevas unidades litoestratigraficas en las Sierras
Septentrionales, como la Formacién Cerro Negro, que
tiene implicancia econdmica en la produccién de
arcillas para cerdmica y en la interpretacitn geolégica
de la comarca. Sus estudios y mapeos detallados
girvieron de base importante a la definicion de las
unidades del Precdmbrico superior y del Cambro-
Ordovicico. Culminé esta tarea con un trabajo de
sintesis sobre la Cuenca Sedimentaria de Tandilia en
colaboracién con colegas y varios de sus discipulos,
llegande a definir nuevos aspectos de la litoes-
tratigrafia ¥ evolucién tectosedimentaria de la
cobertura de Tandilia que, justo es recordar, es una
fuente relevante de recursos no metaliferos y rocas de
aplicacién del pais. Meses antes de su fallecimiento,
completé una actualizacién sobre la cobertura de
Tandilia que serd publicada en el texto sobre la
Geologia Regional de Argentina a editar por el Servicio
Geoldgico Nacional. Ademds propicié y participé
activamente hasta el momento de su fallecimiento, en
forma conjunta con otros colegas, en los hallazgos de
primitivas plantas vasculares (Cooksonias) en las
unidades siliricas de los alrededores de Tarija.

Mario trabajé también entre 1964 y 1976, en el
LEMIT con sede en La Plata, donde hizo interesantes
estudios mineralégicos en materiales para la
fabricacién de pinturas, transformaciones de dxidos,
alterabilidad de materiales de construccidn, “clinker”
de cementos, corrosidn y agregados para hormigones,

Su labor institucional fue valiosa, organizé grupos de
trabajo, dedicd esfuerzo al montaje y funcionamiento
de laboratorios (especialmente de difraccién de rayos
X), dirigié provectos de investigacién bésica y aplicada,
propicié convenios internacionales. Fue fundador y
luego Director del Centro de Investigaciones Geols-
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gicas (CIG) durante 13 afios, lugar donde compartimos
muchas horas de trabajo productive. El CIG bajo su
conduccién se constituyé en una de los Institutos de
Ciencias de la Tierra de mayor prestigio cientifico del
pais, basado en la produccibn de trabajos de
investigacion vy en la formacidn de jovenes
investigadores vy becarios. Como coordinador de
comisiones asesoras del CONICET y de la CIC,
demostrd siempre sus impecables cualidades humanas,
ejemplo de persona justa y equilibrada, siempre
proclive al didlogo y la discusidn fecunda.

Llegi a publicar alrededor de 90 trabajos cientificos
en revistas nacionales e internacionales, logrando el
reconocimiento de la  comunidad cientifica
especializada como un verdadero referente para temas
tedricos y aplicados sobre argilominerales. Por ello
fueron solicitados sus servicios para el dictade de
cursos de actualizacién o de postgrado, en diversas
Universidades argentinas, ecuatorianas y bolivianas,
en instituciones como la Asociacidn Geoldgica
Argentina, y en el asesoramiento de alto nivel para
empresas estatales v privadas.

Quiero remarcar gue Mario desarrollé toda su
actividad sin egoismos, demostréd su capacidad en la
conduceién de instituciones y en la direccidn de
discipulos. Poseedor de condiciones especiales para
guperar injusticias, fue siempre amable y dispuesto a
dar el consejo mds adecuado con un excelente
equilibrio emocional. Recordaremos siempre su
palabra pausada y tranguila manteniendo su tipico
acento tarijefio.

La comunidad geolégica en general mucho le debe a
Mario. Nos dejé una ensefianza de “sabio cacique™
enfrentar siempre los problemas con generosidad y
actitud conciliadora en aras del bien comin. Com-
partimos ahora el dolor por su ausencia material, con
sus queridos familiares. Trataremos, como postrer
homenaje, de no olvidar el ejemplo de valor intelectual
y humano que nos dejara “Pichuquin®, como lo
llamaban sus familiares ¥ amigos de la juventud.

Carlos Cingolani
Facultad de Ciencias Naturales y Museo
Universidad Naocional de lo Plata y CONICET



INSTRUCCIONES PARA LOS AUTORES

La Revista de la Asociaciéon Geolégica Argentina
considera para su publicacidn articulos originales e
inéditos que versen sobre temas geoldgicos, especialmente
los relacionados con Argentina y América del Sur.

Los derechos de autor que devenguen de la publicacidn
de la Revista de la Aseciacién Geolégica Argentina
seran propiedad de la Asociacidn.

Se solicita a los autores que antes de la presentacién de
sus manuscritos lean detenidamente el articulo
“Preparacion de manuscritos para la Revista de la
Asociacion Geoldgica Argentina”®, publicado en el nimero
1 del tomo 47.

Sdlo se recibirdn manuscritos que se adecuen a estas
normas. Todos los manuseritos presentados para su
publicacidn serdn sometidos a un sistema de arbitraje,
cuya finalidad es mantener una calidad adecuada de los
articulos a publicar.

Presentacion del manuscrito

El texto del manuscrito mecanografiado, incluidas las
explicaciones de las figuras v tablas, se entregard por
triplicado. Se presentard ademas el original de cada
firura v tabla v dos copias adicionales de cada una de
ellas, reducidas al tamafio de publicacidn.

Los manusgcritoz serdin enviados a:

Subeomision de Publicaciones
Asociacion Geoldgica Argentina
Maipi 645, 1° piso, 1006 Buenos Aires

Se recibirdn trabajos escritos en idioma castellano o
inglés. Los manuscritos deberdn estar escritos a maquina
o impresos en papel tamafio A4 o carta, sobre una sola
cara de cada hoja, a doble espacio ¥ con méargenes amplios
a cada lado. La extensidn completa de ecada articulo, no
deberd ser mayor de 15 paginas impresas.

La primera pdgina del manuscrito incluird el titulo, el
nombre de los autores ¥ su direccidn postal completa.

La segunda pdgina incluird un resumen, consiztente en
un tnico pdrrafo con un maximo de 250 palabras. Para
articulos escritos en castellano el resumen serd en idioma
inglés v se titulara “Abstract”, e ird precedido por una
traduccidon del titule del trabajo al inglés. Trabajos
eseritogs en inglés llevarin adem#ds un resumen en
castellano con una traduecion del titulo a ese idioma.

El texto del trabajo comenzard en la tercera pégina y
deberd observarse en general el siguiente orden de
planificacién: introduccién, métodos, resultados,
discusion, conclusiones, agradecimientos y trabajos
citados en el texto,

El material grifico se presentard como figuras y tablas,
numeradas correlativamente y todas ellas citadas en el
texto. Deberdn tenerse en cuenta en todos los casos las
dimensiones de la caja de la Revista, es decir, 18x23 em.

Se permitird sin cargo una pagina de ilustraciones (figura
o tabla) cada 3 pdginas de texto impreso.

Las explicaciones de cada figura o tabla se incluirdn
como texto corride en hoja aparte al final del texto.

Trabajos citados en el texto

Esta lista comenzard en una nueva pdgina. Debe estar
completa y existir exacta correspondencia entre los
articulos citados en el texto v los listados. Debe prestarse
especial atencién al formato, orden y puntuacién, de
acuerdo con los ejemplos siguientes. Todos los nombres de
publicaciones periddicas deben escribirse completos, sin
abreviaturas. No usar nimeros romanog. Deben figurar la
primera ¥ ultima pdgina de cada articulo {(atn de los
trabajos inéditos), Para los libros debe agregarse el
nombre del editor ¥ el lugar (ciudad) de edicidn.
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GUIDELINES FOR AUTHORS

The Revista de la Asociacion Geolégica
Argentina publishes original and unpublished manu-
scripts on any research field of the geological sciences,
especially those related to the geology of Argentina and
South America.

Copyright to all papers published in the Revista
belongs to the Asociacién Geoldgica Argentina.

More detailed instructions to authors were published
in vol. 47 (1): 124-128 of the Revista.

Manuscripts not adhering to format will be returned to
authors for correction before entering the editorial
process. All papers submitted to the Revista are read
critically by at least two referees before they are accept-
ed for publication.

Preparation of manuscripts

Submit three copies of the manuseript, including cap-
tions of figures and tables. All original illustrations must
be submitted, plus two additional copies at publication
size.

Manuscripts must be submitted to:
Subcomisidon de Publicaciones
Asociacién Geoldgica Argentina
Maipi 645, 1 piso, 1006 Buenos Aires,
Argentina

Manuscripts in English or Spanish are acceptable.
They must be submitted on either 21.5 X 28.0 em (8 1/2
X 11 in.) or A4 standard weight paper. Manuscripts must
be laser printed or letter-quality typed on only one side
of plain white paper. Avoid small font sizes; double space
throughout, including references and table and figure
descriptions and provide ample margins, A limit of 15
published pages is placed on all papers within the
Revista,

The first page must include the title, names and com-
plete addresses of authors.

The second page must include an abstract that is not
to exceed 250 words. For manuscripts in Spanish the
abstract must be in English, beginning with a transla-
tion of the title, Manuscripts written in English must
include a translation of the title and an abstract in
Spanish.

The text must start on the third page. Organization of
the paper should be: introduction, methods, results, dis-
cussion, conclusions, acknowledgments, and references.

All illustrations, whether line drawings or pho-
tographs, are termed figures. Identify each with the
author’s name and number them consecutively in the
sequence of their first appearance, at the bottom, outside
the image area. To prepare the illustrations publication
size should be considered. These sizes are: full page
18x23 cm; double column: 18 cm; single column: 8.5 cm.
Number of free pages of figures and tables is limited to
one for every three printed pages of text. Explanations of

figures and tables must be included on separate pages at
the end of the manuseript.

References

References must begin on a separate page at the end of
the manuscript. All references mentioned in the text, fig-
ures, captions, tables and appendixes must be listed.
Only references cited in the paper must be listed.
Particular care should be given to reference format,
order and punctuation, according to the examples given
below. For references with two authors, list alphabetical-
ly by first author and then alphabetically by second
author. For references with more than two authors, list
alphabetically by first author and then chronologically,
earliest year first. Do not abbreviate journal titles of
book publishers in references. Do not use roman num-
bers. For books include the name of the editor and the
city of publication.
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Reprints

Reprints must be ordered when returning the correct-
ed page proofs.

Costs to be paid by authors

Costs for excesses of pages and figures, changes in the
page proofs or reprints must be paid when returning the
proofs.

Authors

To publish a paper in the Revista the author must be a
member of the Asociacion Geoldgica Argentina. In papers
by two or more authors, at least half of them must be
members of the Asociacidn Geoldgica Argentina.
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