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Resumen

El campo volcanico del Nevado esta situado dentro de Payenia, una provincia
volcanica Cuaternaria de composicion basaltica, ubicada entre los 33°30'-38°S, en
una posicion de retroarco al pie de los Andes. La Payenia comprende el segmento
norte de la Zona Volcanica Sur, y se extiende por la provincia de Mendoza,
abarcando parte de Neuquén y La Pampa. El campo volcanico del Nevado se
encuentra en el antepais, sobre el Bloque San Rafael, en el area comprendida entre
la localidad de San Rafael y los 36°30’S. Esta constituido por escasos volcanes
poligenéticos del Mioceno, como por ejemplo, el Chorreado, Pelado y Zaino, y por
otros de edad Pliocena—Cuaternaria, como el Nevado y el Plateado. Ademas, esta
compuesto por 433 edificios volcanicos monogenéticos cuaternarios, siendo la
mayoria de ellos conos de escoria y en menor medida, maares. Los mismos

presentan una mayor densidad de distribucion hacia el oeste y sur del Nevado.

El andlisis de la ubicacion central de los conductos volcanicos junto con su
morfologia permitio definir 56 lineamientos de conos de escoria dentro del campo,
donde la mayoria de ellos presenta una orientacion NO-SE, con una mayor
frecuencia de azimut en el rango de N120°-140°. En zonas aledafas, estudios
previos midieron el campo de esfuerzos actual mediante el breakout de pozos
petroleros. Si bien estos lineamientos no coinciden con el esfuerzo horizontal
maximo actual E-O medido en el breakout de pozos, si son compatibles con la
orientacion NO-SE de fallas extensionales tipicas del Cuaternario presentes en el
Bloque San Rafael. Por lo tanto, estas estructuras previas podrian tener un rol

determinante en la configuracion de las vias de ascenso del magma en esta zona.
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1. Introducciény marco tedrico

La provincia volcanica de Payenia esta ubicada en la provincia de Mendoza,
abarcando también parte de Neuquén y La Pampa. El desarrollo de la provincia
volcénica es consecuencia de la subduccién de la placa de Nazca por debajo de la
placa Sudamericana y de la variacibn en los movimientos relativos que
experimentaron estas dos placas a lo largo del tiempo (Kay et al., 2006; Folguera et
al., 2009). El volcanismo basaltico que caracteriza a esta provincia se extiende por el
segmento norte de la zona volcanica sur (ZVS, Fig. 1), y constituye un ejemplo de
volcanismo de retroarco en un ambiente continental (Gudnason et al., 2012), donde

la actividad mas importante tuvo lugar durante el Cuaternario, principalmente en los

tltimos 2 Ma (Llambias et al., 2010; Ramos y Folguera, 2011; Gudnason et al.,
2012).

Figura 1: lzquierda: ubicacion de la provincia volcinica de Payenia en Argentina. Los puntos
amarillos representan los volcanes de arco cuaternarios de la ZVS. Derecha: las lineas rojas
constituyen los limites de Payenia. Los puntos naranjas corresponden a volcanes poligenéticos en la
zona del arco y de Payenia, incluyendo volcanes miocenos y cuaternarios.




Un campo volcanico esta compuesto por unos pocos o hasta miles de volcanes
generalmente de composicion basaltica y monogenéticos, es decir, que se originan
durante un ciclo eruptivo luego del cual la actividad volcanica cesa. Este Unico
episodio eruptivo puede consistir en una sola erupcion de unas pocas semanas a
meses de duracién, o actividad casi continua por unos pocos afios a décadas. Los
cuerpos volcanicos que forman los campos tienen edades que estan comprendidas
dentro de un rango definido, y los mismos se distribuyen dentro de un area
especifica que define su extension (Valentine y Connor, 2015). Los campos
volcanicos se desarrollan en un marco estructural/tecténico definido y se
caracterizan por una elevada densidad de la distribucién espacial de los conductos
(Valentine y Connor, 2015). A su vez, los conos monogenéticos ubicados en los
campos volcanicos pueden estar asociados a formas volcanicas mayores, como
estratovolcanes, los cuales son poligenéticos. Estos conos compuestos se forman a
lo largo de varios ciclos eruptivos episédicos y su construccion puede abarcar desde
decenas de miles o hasta millones de afios (Da Silva y Lindsay, 2015). Ademas de la
provincia basaltica de Payenia, otros ejemplos de campos volcanicos son: Pali Aike,
de edad Pleistocena, que se encuentra sobre parte de Santa Cruz y Chile y es de
composicién alcalina (Mazzarini y D’Orazio, 2003) y el campo volcanico de
Michoacan-Guanajuato en Méjico, compuesto por alrededor de 1000 volcanes de

edades Pliocenas a Holocenas (Hasenaka y Carmichael, 1985), entre otros.

Las formas volcanicas que mas frecuentemente se pueden encontrar en los campos
volcanicos son los conos de escoria y los maares (Valentine y Connor, 2015). Estos
conos son en su mayoria alcalinos o toleiticos y hasta calcoalcalinos, dependiendo
del ambiente tectdnico. Los conos de escoria maficos corresponden a cuerpos
volcanicos de pequefio tamafio que tipicamente alcanzan alturas de hasta 300 m.
Tienen su origen mediante la acumulacion de tefra alrededor del centro emisor
adquiriendo una forma coénica, la cual puede llegar a ser asimétrica o aportillada,
debido a la a direccion predominante del viento mientras se produce la erupcion o a
la emision de flujos lavicos (De Silva y Lindsay, 2015). Poseen crateres con forma de
palangana, que suelen ser rojizos debido a la oxidacion producto de los gases
calientes emanados. Estan compuestos principalmente por escoria, que consiste en
material volcanico basaltico a andesitico altamente vesiculado que se va apilando y
forma las laderas con un angulo de reposo de 33° (De Silva y Lindsay, 2015). Esto

ocurre mediante erupciones estrombolianas, donde el ascenso de magma es lento y




permite la formacidén y coalescencia de burbujas de gas (Valentine y Gregg, 2008;
Valentine y Connor, 2015). La ocurrencia de estas formas volcanicas se ve
favorecida en regimenes extensionales y pueden presentarse como parte de un
campo volcéanico o como conductos secundarios en volcanes mayores (De Silva y
Lindsay, 2015). Un conocido ejemplo de este tipo de volcan es el Paricutin, del

campo volcanico Michoacan-Guanajuato, en Méjico (Hasenaka y Carmichael, 1985).

Los maares son depresiones circulares con crateres que se encuentran por debajo
de la superficie eruptiva y que estan rodeados por un anillo de escasa altura y
pendiente (2-10°) constituido por material eyectado que se acumula sobre el
sustrato, por encima de la depresion, formando anillos o conos de toba (Da Silva y
Lindsay, 2015). El origen de estos cuerpos volcanicos también monogenéticos esta
asociado a erupciones freatomagmaticas, causadas por la interaccion entre el
magma y el agua subterranea o superficial, produciendo el calentamiento y ebullicion
del agua (White y Ross, 2011). Los maares son edificios anchos en relacion con su
altura, presentando diametros que varian generalmente entre los 400 y los 1200 m.
Por debajo de los mismos se desarrollan diatremas, que son estructuras en forma de
cono invertido rellenas por material juvenil fragmentado y roca de caja, y pueden
tener hasta 2 km de profundidad (De Silva y Lindsay, 2015). Si bien los maares son
frecuentes en los campos basalticos, estos suelen comprender alrededor del 10%
del total de las formas encontradas en un campo volcanico (Valentine y Connor,
2015).

Los anillos de toba se forman mediante erupciones freatomagmaticas explosivas
mas violentas, cuyos eyectos recorren una mayor distancia haciendo que alcancen
una menor altura, mientras que los conos de toba se originan a partir de erupciones
un poco mas débiles, donde el material eyectado alcanza una menor distancia y por

ende, tienen alturas mayores, de hasta 300 m (Valentine y Connor, 2015).

Los procesos eruptivos estan influenciados por el camino que sigue el magma en su
ascenso, ya que puede interactuar de forma explosiva con agua subterranea o de
superficie causando erupciones freatomagmaticas, o su ascenso puede estar
controlado por los volatiles que contiene, generando erupciones con fragmentacion
de tipo magmatica (Valentine y Connor, 2015). El estilo eruptivo presente en los
campos basalticos puede ser tanto efusivo, mediante la produccién de flujos de lava,

como también explosivo, es decir, contiene tanto caracteristicas de erupciones




hawaianas como de estrombolianas (Valentine y Gregg, 2008; Valentine y Connor,
2015). La actividad de tipo hawaiana consiste en erupciones que tienen un caracter
continuo y generan fuentes de lava que pueden alcanzar una altura de decenas a
cientos de metros, teniendo una duracion desde pocas horas a dias (Parfitt, 2004).
En ellas se produce la eyeccion de fragmentos de magma que, al caer todavia
incandescentes, coalescen formando pequefios flujos (Head y Wilson, 1989;
Taddeucci et al., 2015) o pueden acumularse originando un cono de salpicadura
(spatter) alrededor del conducto (Head y Wilson, 1989; Vergniolle y Mangan, 2000).

Las erupciones estrombolianas ocurren cuando gases se separan del magma y se
acumulan formando grandes burbujas, causando un domamiento en la superficie de
una columna magmatica, en un sistema abierto, para luego producir explosiones
discretas (pulsos eruptivos), los cuales pueden sucederse unos a otros con una
diferencia de pocos segundos a horas (Parfitt, 2004). Los clastos eyectados, a
diferencia de la actividad hawaiana, no tienen la temperatura suficiente como para
soldarse o coalescer y por lo tanto se acumulan como conos de escoria alrededor
del conducto (McGetchin et al., 1974; Heiken, 1978; Valentine y Gregg, 2008).
Aunque muchas explosiones de este estilo son moderadas o leves, las columnas
eruptivas pueden alcanzar una altura de hasta 10 km por sobre el conducto, y las
explosiones individuales pueden ser tan seguidas temporalmente que generan una
columna eruptiva sostenida de considerable altura (Parfitt, 2004). A este tipo de
erupciones se las denomina estrombolianas violentas, y se asemejan o pueden ser
transicionales a las erupciones subplinianas (Valentine y Gregg, 2008). Las
erupciones pueden tener también un caracter transicional entre hawaiana y
estromboliana, ya que las mismas pueden ser discretas pero sostenidas en el
tiempo, siendo continua la actividad volcanica junto con la produccion de flujos de

lava, como ocurre en las erupciones hawaianas (Parfitt y Wilson, 1995).

Tanto los estilos de fragmentacion del magma (magmatico o freatomagmatico),
como la forma de los cuerpos volcanicos pueden ir cambiando a lo largo de la vida
de los mismos. La ubicacién del conducto también puede migrar, por ejemplo una
fisura elongada puede pasar a tener un conducto central a medida que evoluciona la
erupcion. De esta manera, la forma resultante puede ser compleja debido a la

interaccién de estos factores (Valentine y Connor, 2015).




La distribucion del volcanismo monogenético dentro de un campo volcanico esta
fuertemente influenciada por el marco tectdnico regional y por otros factores como
ser los cambios en los patrones de la actividad magmatica, como por ejemplo, los
cambios en la geometria de la subduccién en la zona (Valentine y Connor, 2015). El
estado de los esfuerzos presente en la litésfera cuando se produce el volcanismo
también influye de forma significativa en la distribucion de los centros volcanicos, ya
gue condiciona la configuracion de los conductos internos alimentadores y entonces
también la formacion de los lineamientos (Nakamura, 1977; Takada, 1994; Paulsen y
Wilson, 2010). Ademas, la presencia de estructuras previas en la corteza puede
servir como vias de ascenso del magma y por ende, los cuerpos volcanicos podrian
estar relacionados a estas estructuras (Connor et al., 2000; Geyer y Marti, 2010;
Petrinovic et al., 2006; Tibaldi et al., 2010).

Es comun que tanto los conos de escoria como conos poligenéticos y erupciones
fisurales, mediante su distribucion espacial, se dispongan formando lineamientos
(Alaniz-Alvarez et al., 1998; Cole, 1990; Connor et al., 2000; Gudmundsson, 2000;
Takada, 1994). Los lineamientos formados por conos son comunes en diversos
ambientes tectonicos, como los ambientes de arco, retroarco e intraplaca.
Frecuentemente, se disponen sobre fisuras que constituyen la expresion superficial
de los cuerpos planares (diques) que los alimentan en profundidad (MacDonald,
1972; Settle, 1979; Delaney y Pollard, 1982; Vergniolle y Mangan, 2000). Estos
lineamientos junto con sus diques alimentadores subsuperficiales se forman
paralelamente al maximo esfuerzo horizontal de la corteza (Anderson, 1951,
Nakamura, 1977; Zoback, 1992) debido a intrusiones que crean fracturas y/o
fracturas preexistentes orientadas a alto angulo con respecto al esfuerzo horizontal
minimo (Haimson, 1975; Nakamura, 1977; Delaney et al., 1986). Se pueden
encontrar lineamientos de corta longitud (por ejemplo, <10 km) compuestos por
abundantes conductos volcanicos frecuentemente formados durante el mismo
episodio de actividad volcanica y también, lineamientos mas extensos (>20 km de
longitud), los cuales incluyen numerosos conductos que pueden haberse formado

durante varios periodos de actividad (Valentine y Connor, 2015).

Existe una fuerte correlacion entre las estructuras corticales, como fallas y fracturas,
y los lineamientos de conos de escoria. La ocurrencia de estos conos a lo largo de

fallas puede deberse a que durante su ascenso, el dique se desvia de su orientacion




perpendicular al menor esfuerzo principal para seguir una orientacion mas favorable
a lo largo de un plano de falla preexistente (Valentine y Connor, 2015). Tanto la
inyeccion de diques como las fallas tienen la misma funcién de acomodar el esfuerzo
cortical, mediante el deslizamiento en el caso de las fallas e incrementando el
volumen de la corteza en el caso de los diques. Los lineamientos de conos son
comunes en campos volcanicos con bajo volumen de magmatismo, es decir, donde
las tasas de inyeccion de los diques no son lo suficientemente altas para acomodar
el esfuerzo cortical, entonces, los sistemas de fallas siguen activos y los diques
tienden a inyectarse o ser paralelos a estos sistemas de fallas (Valentine y Connor,
2015).

Entonces, la identificacion de los lineamientos de conos puede servir para inferir el
esfuerzo horizontal maximo presente en una region en el momento del volcanismo,
mientras dichos lineamientos no estén influenciados por estructuras corticales
preexistentes y en casos donde no estén afectados por la presencia de un volcan
poligenético o camara magmatica presente en la corteza, por ende es importante
analizarlos para poder determinar qué factores estan controlando la distribucion del

volcanismo (Gudmundsson, 2006; Paulsen y Wilson, 2010; Hernando et al., 2014a).

En la provincia basaltica de Payenia, se estima que la cantidad de centros eruptivos
es de alrededor de 800, siendo en su gran mayoria conos de escoria monogenéticos
(Risso et al., 2008). Dichos conos son de composicién basaltica y se distribuyen
sobre esta provincia volcanica predominando sobre los maares. Se reconocen
también volcanes poligenéticos como el Co. Nevado, el Co. Plateado, el Payun
Matru, Payun Liso, entre otros (Fig. 1). Estos ultimos son escasos en relacién con
los anteriores y produjeron material volcanico mas evolucionado, incluyendo la
formacion de una caldera en el Payun Matra (Llambias, 1966; Hernando et al.,
2019). La provincia de Payenia ha sido dividida en seis campos volcanicos, segun
Gudnason et al. (2012): los campos volcanicos de Rio Colorado, del Payun Matrd,

del Nevado, de Llancanelo, el segmento norte y el grupo de retroarco (Fig. 2).

En el presente Trabajo Final de Licenciatura se abordara el estudio de una zona
especifica de la Payenia, mas precisamente el campo volcanico del Nevado definido
por Gudnason et al. (2012).
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Figura 2: Mapa de la provincia volcanica de Payenia tomado de Gudnason et al. (2012) donde se
muestran los campos volcanicos que la integran: verde-Llancanelo, rosado-Payun Matrd, violeta-Rio
Colorado, celeste-Nevado, gris-Segmento Norte. Los puntos negros corresponden a conos volcanicos
(Llambias, 2010), los triangulos a volcanes de arco andino. Los puntos de colores son
determinaciones de edades nuevas y de la literatura. Las lineas punteadas naranjas marcan los
frentes de corrimiento principales. Los nimeros corresponden a las estructuras principales: 1) faja
plegada y corrida de Malargiie 2) cuenca de antepais Rio Grande 3) Bloque San Rafael 4) cinturén
Tromen-Domuyo. Fuentes: Gudnason et al. (2012), Kay et al. (2006a), Folguera et al. (2009), Germa
et al. (2010) Quidelleur et al., 2009 y Espafion (2010).




2. Objetivo general y objetivos especificos

El objetivo general del presente Trabajo Final de Licenciatura es estudiar la
distribucién del volcanismo y a qué factores responde el mismo, en el campo
volcanico del Nevado ubicado dentro de la provincia baséltica de Payenia,
analizando si esta distribucion responde a estructuras pre-existentes del sustrato y/o
si responde al campo de esfuerzos dominante durante el volcanismo. Como
objetivos especificos, en primer lugar se analizard la ubicacion, distribucion y
densidad de los centros eruptivos monogenéticos del campo vol¢anico del Nevado.
En segundo lugar, se determinaran los lineamientos presentes en dichos centros.
Por ultimo, se compararan los resultados obtenidos con las estructuras preexistentes
del sustrato y con las direcciones estimadas del campo de esfuerzos dominante

durante el volcanismo.

3. Materiales y métodos

Para el presente Trabajo Final de Licenciatura se realizd, en primer lugar, una
recopilacion de antecedentes geoldgicos del area de estudio y de imagenes
satelitales de uso gratuito, incluyendo un modelo de elevacion digital (©Jaxa),
imagenes de Google Earth, imagenes Landsat 8 e imagenes satelitales ESRI
(ArcGis imagery). A partir de las imagenes antes mencionadas, se elabor6 mediante
el programa QGIS, de acceso libre, un mapa de puntos del campo volcanico del
Nevado con el objetivo de identificar cuerpos volcanicos monogenéticos, como
conos de escoria y maares. Cada punto del mapa marca el centro eruptivo de cada
cono, teniendo en cuenta su morfologia (de la base y crater donde fue posible). De
esta forma se identificaron 430 conos de escoria y 3 maares en la zona de estudio. A
su vez, se realizd un mapa de densidad de los conos (heatmap) para analizar la
densidad de distribucion y zonas con mayor concentracién de los mismos. Ademas,
se mapearon las bases de los conos poligenéticos presentes en el area de estudio,
junto con las principales estructuras preexistentes en base a la bibliografia de la

zona de estudio.

Posteriormente, en base al mapa de puntos y de densidad, se reconocieron y
mapearon 56 lineamientos formados por conos de escoria, los cuales fueron

identificados mediante la ubicacion central de cada conducto eruptivo, la morfologia




de los conos y también mediante el reconocimiento de crestas de erupciones
fisurales. Los lineamientos fueron definidos siguiendo el criterio de Paulsen y Wilson
(2010), donde los mismos estan formados a partir de 3 conos de escoria
adyacentes, o menos de 3 conos en el caso de que estén presentes un cono
elongado y/o crestas fisurales, ya que estos ultimos marcan la traza del dique

alimentador. (Fig. 3)
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Figura 3: A y B: Ejemplos del campo volcanico del Nevado donde los lineamientos fueron definidos
siguiendo el criterio de Paulsen y Wilson (2010). En A el lineamiento fue definido a partir de 3 conos
de escoria adyacentes, mientras que en B fue definido a partir de conos de escoria y crestas fisurales.
C: Imagen tomada de Paulsen y Wilson (2010) mostrando la utilidad de las formas y espaciado de los
conductos volcanicos para identificar lineamientos. Las formas volcanicas elongadas se orientan
paralelamente a la traza subsuperficial del dique alimentador.

Para identificar los lineamientos de los conos, es importante no sélo determinar la
ubicacion central del conducto volcanico, sino que también debe tenerse en cuenta
la morfologia de los conos y la presencia de crestas o erupciones fisurales (Paulsen
y Wilson, 2010; Tibaldi, 1995). Los conos elongados y crestas fisurales, ambos
comunes en campos basalticos, son indicadores confiables del campo de esfuerzos
ya que constituyen la expresion superficial de la orientacién del dique alimentador
subsuperficial (Paulsen y Wilson, 2010). El estudio de los conductos volcanicos es
particularmente importante en casos donde la erosion sufrida por el campo volcanico
no fue la suficiente como para exponer a los diques alimentadores (Galindo y
Gudmundsson, 2012; Geshi et al., 2010).




Para cada lineamiento se considerd su longitud, azimut y cantidad de conos que
incluyen. De esta forma se confeccionaron diagramas de rosas mediante el
programa Stereonet 11 (Allmendinger et al., 2013) con el fin de analizar la
orientacion de dichos lineamientos e histogramas donde se relaciona la cantidad de

conos respecto a la longitud de los lineamientos.

La gran cantidad de conos monogenéticos presentes en el campo volcanico del
Nevado, en conjunto con el avanzado grado de erosién de gran parte de los mismos
(la cual impide la correcta identificacion de las bases y crateres de los conos),
dificulta la aplicaciéon de la metodologia propuesta por Paulsen y Wilson (2010) para
caracterizar y evaluar lineamientos de todo el campo volcanico del Nevado. Esta
metodologia utiliza, para una mejor identificacion de los lineamientos, las
morfologias de las bases y crateres de los conos. Por lo expuesto, se ha decidido
aplicar dicha metodologia solamente sobre un lineamiento extenso y facilmente
identificable ubicado hacia el oeste del volcan Nevado, el lineamiento Mancha Jarilla,

mapeando la base y los crateres de los conos cuya identificacion fue posible.

Por dltimo, a partir de todo el material obtenido se realizé una comparacion entre los
lineamientos encontrados con las estructuras preexistentes, asi como también con el

campo de esfuerzos medido en zonas aledafas.

4. Marco geoldgico
4.1 Provincia volcanica de Payenia

La provincia volcanica de Payenia esta ubicada entre los 33°30’ y 38°S, abarcando
el sur de la provincia de Mendoza y el norte de Neuguén, ocupando una posicion de
retroarco al pie de los Andes (Fig. 1). Su extensién alcanza un area de 40.000 km?,
encontrdndose dentro del segmento norte de la Zona Volcanica Sur, que se extiende
entre los 33° y los 46°S (Stern, 2004). El nombre “Payenia” fue designado por
Polanski (1954) para definir las llanuras volcanicas de Mendoza, diferenciandola del
volcanismo cuaternario de antepais de la Patagonia, mientras que Bermudez y
Delpino (1989) denominaron a esta zona como “provincia basaltica Andino-Cuyana”.
En Payenia predomina la actividad volcanica cuaternaria, representada

principalmente por conos monogenéticos formados por basaltos alcalinos con

10



afinidad de intraplaca, junto con escasos conos poligenéticos (Llambias et al., 2010;
Sgager et al., 2013; Hernando et al., 2014b) (Figs. 2 y 4).

La Payenia se desarrolla sobre una faja deprimida o depresién central de orientacion
N-S, ubicada entre las fajas plegadas y corridas de Malargie y Agrio al oeste, y el
borde oriental del antepais, representado por el Bloque San Rafael hacia el este
(Llambias et al., 2010; Fig. 4). A su vez, esta faja fue dividida por Llambias et al.
(2010) en la depresion de Los Huarpes y la subcuenca Llancanelo. La depresion de
Los Huarpes se encuentra hacia el norte del volcan Payun Matrl, presentando un
relleno sedimentario continental nedgeno y cuaternario de hasta 1000 m de espesor
(Llambias et al., 2010). La subcuenca Llancanelo, ubicada dentro de la depresion de
Los Huarpes, se encuentra al sur de los 35°S y presenta drenaje endorreico hacia el
centro de la laguna homonima, conteniendo la mayor cantidad de conos basalticos y

coladas cuaternarias de la Payenia.

El limite sur de esta provincia esta definido por el lineamiento Cortaderas (Ramos,
1978) o cinturon Tromen-Domuyo, que incluye el escudo basaltico Auca Mahuida
(Llambias et al., 2010; Fig. 4). Este lineamiento tiene una orientacion NO y es
oblicuo a la cadena andina. A su vez, marca el limite sur de la subduccion somera
miocena (Kay et al., 2006; Llambias et al., 2010; Ramos, 1978). Hacia el sur del
mismo, tanto la depresion central como el volcanismo de retroarco cenozoico estan
ausentes. Hacia el norte de la Payenia, se desarroll6 a partir del Mioceno el
segmento de subduccion horizontal Pampeano a los ~27°-33°S (Yafiez et al., 2002),
siendo el sector volcanico norte el area de transicion actual entre la subduccion

horizontal y normal.

El volcanismo de Payenia se expandid hacia el borde occidental del antepais,
teniendo dos episodios de mayor actividad: uno durante el Mioceno (26 a 8 Ma) y
otro Plioceno-Holoceno (<5 Ma) (LIlambias et al., 2010). El volcanismo desarrollado
durante el Mioceno superior se relaciona al periodo de subduccidon somera de
Payenia (Kay et al., 2006). Posteriormente, la placa oceanica subductada adquiere
un mayor angulo y el volcanismo de arco se desplaza hacia el oeste (Kay et al.,
2006). Es en este periodo de subduccién normal donde se produce una mayor
actividad volcanica, especialmente en los ultimos 2 Ma (Ramos y Folguera, 2011),
siendo de esta forma la provincia de retroarco de edad cuaternaria mas extensa de

Sudamérica (Bermudez et al., 1993; Folguera et al., 2009).
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4.2 Geologiaregional y evolucién de la zona de subduccién

Las unidades morfologicas que estdn presentes en el zona donde se desarrollé la
provincia volcanica de Payenia, de oeste a este, son: la Cordillera Principal, la faja
plegada y corrida de Malargie, la cuenca de antepais Rio Grande, el Bloque San
Rafael y el volcanismo Pleistoceno-Holoceno caracteristico de esta provincia
(Ramos y Kay, 2006; Llambias et al., 2010; Fig. 4).

70°0'0 69°30'0 69°0'0 68°30'0 68°0'0 67°30'0 67°0'0

S/0€09€ S/009€ S/0€05€ S.00S€ S.0€obE S/0oPE
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Figura 4: Unidades morfologicas de Payenia. La linea punteada blanca corresponde a la Cordillera
Frontal (CF). Las lineas punteadas amarillas marcan los dos frentes de corrimiento principales. La
linea de guiones negra marca la falla Llancanelo. La faja plegada y corrida de Malargiie (FPCM) se
extiende desde el frente de corrimiento occidental hacia la Cordillera Principal. La cuenca de antepais
Rio Grande se ubica entre el frente de corrimiento occidental y la falla Llancanelo. El Bloque San
Rafael (BSR) se extiende entre la falla Llancanelo y el frente de corrimiento oriental. Las lineas rojas
marcan la depresién central (DC). El poligono color rosado muestra la extensién del campo volcénico
del Nevado. Los triangulos blancos representan los principales volcanes encontrados en la zona de

estudio. Fuentes: Gudnason et al. (2012) y Llambias et al. (2010). Imagen obtenida de Google Earth.
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La faja plegada y corrida de Malargiie se extiende entre los 34-36°S y se formé
como respuesta a la compresién de la Cuenca Neuquina durante el Nedgeno-
Pleistoceno (Giambiagi et al., 2008; Fig. 4). Esta faja es tanto de piel gruesa como
de piel fina, presentando niveles de despegue a distintas alturas estratigraficas, que
involucran tanto al basamento, mediante la reactivacién de fallas normales de rift
Mesozoico de alto angulo, como a las capas sedimentarias mas someras jurasicas y
cretacicas. Estos dos mecanismos produjeron simultaneamente el desarrollo de
corrimientos durante la deformacion compresiva del frente de la faja entre los 15 y 8
Ma, siendo la principal fase de deformacion entre los 10,5 y los 8 Ma (Giambiagi et
al., 2008). La actividad volcanica en la faja fue continua durante las fases de
corrimiento y plegamiento, reconociéndose los ciclos eruptivos Huincan | y I
(Combina y Nullo, 2000; Kay et al., 2006; Giambiagi et al., 2008; Spagnuolo et al.,
2011).

La cuenca de antepais del Rio Grande se extiende entre los 34-37°S y representa
las ultimas fases del levantamiento orogénico andino, contando con un espesor de
2500 m y con secuencias sinorogénicas que contienen mamiferos terrestres del
Mioceno tardio (Soria, 1983; Fig. 4). Esta cuenca fue parcialmente destruida debido
al levantamiento del Bloque San Rafael hacia el este, como consecuencia del

establecimiento de un régimen de subduccion somero (Folguera et al., 2009).

El Bloque San Rafael conforma el antepais y subyace a la mayor parte del campo
del Nevado y del Segmento Norte (Brandt et al., 2017; Fig. 4). Consiste en un bloque
de basamento que tiene vergencia hacia el este (Folguera et al., 2009) y esta
constituido por un basamento igneo-metamorfico de edad Mesoproterozoica,
cubierto por unidades silicoclasticas y carbonaticas ordovicicas, las cuales fueron
intruidas por doleritas de la misma edad. Le suceden sedimentitas metamorficas
silurico-devodnicas. Sobre el Carbonifero continental se apoya el Complejo Volcanico-
sedimentario Choiyoi, de edad permo-tridsica, el cual representa el magmatismo
Gondwanico. Posteriormente se depositdé el Triasico continental y por ultimo un
conjunto de sedimentitas paledgenas y nedgenas de ambiente fluvial (Llambias et
al., 2010). El volcanismo asociado al Bloque esta relacionado a la expansion del
arco hacia el este (retroarco lejano) que tuvo lugar durante el Mioceno medio hasta
el Plioceno temprano, mostrando un patron que indica un aumento en los

componentes tipicos que conforman la signatura quimica de arco (Ramos Yy

13



Folguera, 2011). De esta forma, el magmatismo de la zona refleja el maximo
desarrollo de la zona de bajo angulo de subduccion de la Payenia entre los 15 y los
4 Ma (Litvak et al., 2015), que provoco el levantamiento del Bloque.

El flanco este del Blogue esta asociado a una serie de fallas de alto angulo que
levantaron las secuencias clasticas del Triasico sobre el basamento (Folguera et al.,
2009). Estas fallas son el resultado de fallas normales invertidas, las cuales
formaban el margen occidental de la cuenca Tridsica de Alvear (Folguera et al.,
2009; Gonzélez Diaz, 1964). Por lo tanto, la parte norte del Bloque (34°-35°30'S) se
caracteriza por estructuras de orientacion NO-SE, definidas por el rumbo de la
deformacion extensional triasica y los corrimientos invertidos andinos que han
exhumado una peneplanicie paleozoica (Folguera et al., 2009). En cambio, el
margen occidental del Bloque esta definido por una serie de fallas normales que
afectan los estratos miocenos de la Formacion Aisol. La mayor parte de las fallas
tienen orientacion NO y estan asociadas con centros eruptivos monogenéticos, que
suelen alinearse sobre las fallas (Folguera et al., 2009). Las erupciones sobre el
Bloque San Rafael formaron lineamientos de orientacion NO-SE, alcanzando desde

unos pocos hasta 60 km de longitud (Bermudez et al., 1993).

Kay et al., (2006) sugieren que durante el Mioceno medio a tardio (ca. 20 Ma), la
placa de Nazca que subduce por debajo de la placa Sudamericana, comenz6 a
hacerlo con un angulo menor que el actual. Este periodo transitorio de subduccion
somera hizo que el magmatismo con signatura de arco se expandiera hasta 500 km
hacia el este de la trinchera. En una primera etapa (15-10 Ma), el magmatismo de
arco esta evidenciado por las andesitas Huincan | y parte de Huincan Il, la andesita
Co. Negro y las rocas volcanicas de Charilehue (Nullo et al., 2002; Kay y Copeland,
2006; Kay et al., 2006; Spagnuolo et al., 2012). La segunda etapa tuvo lugar entre
los 8 y los 3,5 Ma (Mioceno tardio-Plioceno temprano) e incluye las andesitas mas
jovenes de Huincan II, el vulcanismo de Palaoco y el complejo volcanico
Chachahuén (Nullo et al., 2002; Kay et al., 2006; Dyhr et al., 2013). La actividad de
los dos estadios se correlaciona con el vulcanismo del Bloque San Rafael, siendo las
rocas mas jovenes del Blogue junto con las del Chachahuén las que presentan la
signatura de arco mas fuerte, evidenciado por los altos valores en la relacién Ba/Ta y
La/Ta (Litvak et al., 2015). La formacién de los complejos Nevado y Plateado

(Bermudez, 1991) habria sido similar, siendo las edades de éstos coincidentes con
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el periodo de mayor somerizacion de la subduccion, que ocurrié hacia el Mioceno

tardio.

Durante el periodo de deformacion compresiva desarrollado a partir del Mioceno
medio, debido a la somerizaciébn de la subduccion, se inici6 el avance de la
deformacion en la faja plegada y corrida de Malargie (Giambiagi et al., 2008), que
migré hacia el este ensanchando el arco volcénico y provocando posteriormente la
exhumacion del Bloque San Rafael en el Mioceno tardio-Plioceno temprano,
mediante fallas inversas de alto angulo de orientacion NNO-SSE y NNE-SSO. El
corrimiento que levanto el Blogue esta bien expuesto a la latitud de San Rafael y fue
cubierto por los basaltos del campo del Nevado a la altura del Co. Negro y Co.
Ponon Trehue (Ramos y Folguera, 2011; Gonzalez Diaz, 1972; Nufiez, 1979).

En el sur de Payenia, la losa oceanica comenz6 a retomar un mayor angulo de
subduccion hacia los 5 Ma aproximadamente, marcando el fin del magmatismo de
arco en la region del Chachahuén (Kay et al., 2006; Ramos y Kay, 2006),
evidenciado también por el vulcanismo tipo OIB (con signatura geoquimica de
intraplaca) que tuvo lugar en Auca Mahuida y Rio Colorado (Brandt et al., 2017). El
cambio hacia un mayor angulo de subduccidén expuso la placa oceanica hidratada
con un menor punto de fusion a la astendsfera, creando un mayor influjo de material
astenosférico caliente, dando como resultado el extenso volcanismo cuaternario
mafico y alcalino de retroarco que conformé la Payenia, junto con el cese de la
deformacion contraccional y el colapso extensional del Bloque San Rafael (Kay et
al., 2006; Ramos y Folguera, 2011). En cambio, el magmatismo de arco prevalecio
mayormente en los sectores central y norte de la Payenia durante el Plioceno y
hasta el Pleistoceno temprano, como en el caso del volcan Nevado, por ejemplo
(Gudnason et al.,, 2012; Soager et al.,, 2013). El colapso del Blogue hacia el
Cuaternario, se produjo mediante el desarrollo de fallas normales de orientacion NO
gue afectaron al plateau baséltico del campo del Nevado (Ramos y Kay, 2006;
Folguera et al. 2009; Ramos y Folguera, 2011; Bermudez, 1991), como por ejemplo
la fractura de Mancha Jarilla. Esto también esta evidenciado por la inversion del
corrimiento Mioceno tardio que bordea al Bloque, que desarrollé centros
monogenéticos de 0,9 Ma (Ramos y Folguera, 2011). A su vez, se reconocieron
fallas normales en el area de la laguna Llancanelo, en la cuenca de antepais Rio

Grande. Lo anteriormente mencionado indica que luego del levantamiento del
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Bloque, se inicid la deformacion extensional a partir de 1 Ma, la cual migr6é hacia el
este y finalmente se retrajo hacia el frente orogénico antiguo (Ramos y Folguera,
2011).

El aumento en el angulo de subduccion tuvo implicancias en la distribucion del
magmatismo, el cual se desplaz6 en primer lugar hacia el norte y luego fue
retrayéndose hacia el oeste, hasta ocupar la posicion del arco magméatico actual
(Gudnason et al.,, 2012). De esta forma, el magmatismo de arco mas antiguo
proviene de la Sierra de Chachahuén, con edades entre 7,2-4,8 Ma (Kay et al.,
2006), luego se desplazé hacia el campo volcanico del Nevado, donde la actividad
volcanica se hace mas joven desde el sur hacia el norte (Gudnason et al., 2012).
Posteriormente, el magmatismo migro hacia la cuenca de antepais de Rio Grande,
al oeste de la falla de Llancanelo, con actividad volcanica joven menor a 0,5 Ma, la
cual se concentra hacia el oeste del segmento Norte (Co. Diamante, edad Ar-Ar de
0,43 Ma) y en los campos volcanicos de Llancanelo, Infiernillo y Paydn Matra
(Gudnason et al., 2012). La placa de Nazca se encuentra actualmente a una

profundidad de 190 km por debajo del volcan Co. Diamante (Gudnason et al., 2012).

Lo anteriormente mencionado indica que la actividad magmatica se desplazo
durante los ultimos 3 Ma hacia el norte y oeste, en direccion hacia la trinchera,
evidenciado tanto por las edades obtenidas de los cuerpos volcanicos como por su
signatura quimica. El volcanismo en el campo del Nevado siguié el trayecto de
retirada de la losa subductante desde el sur hacia el noroeste, lo cual estaria
asociado al rollback de dicha losa, que junto con el incremento en el angulo de
subduccion gener6 el espacio suficiente para permitir el influjo de material hacia la

cufia mantélica (Gudnason et al., 2012).

El volcanismo Holoceno de la Payenia esté restringido al campo volcanico del Payun
Matru, el cual presenta basaltos tipo OIB, y al campo volcanico Llancanelo (Llambias
et al., 2010; Germa et al., 2010; Quidelleur et al., 2009; Gudnason et al., 2012). Burd
et al. (2008) descubrieron una estructura similar a una pluma que se levanta 200 km
por encima de la placa de Nazca, la cual podria ser responsable de la gran actividad
volcanica reconocida en el campo del Paydn Matrd. La evidencia geofisica
presentada por Ramos y Folguera (2011) apunta a la existencia de éareas de

atenuacién cortical y zonas de baja velocidad subcorticales sobre las cuales
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predomina la deformacion extensional, producidas por una astenésfera

anormalmente caliente por debajo de Payenia.

La parte sur de la Payenia estd conformada principalmente por basaltos alcalinos de
intraplaca, los campos volcanicos de Payun Matrd y Rio Colorado presentan
patrones de elementos traza que sugieren poca o0 nula influencia de los
componentes de la placa subducida, y la fuente del manto seria similar a basaltos
tipo EM-OIB (basaltos de islas oceanicas de manto enriquecido; Sgager et al., 2013;
Brandt et al., 2017). Este volcanismo estaria asociado a una anomalia composicional
o termal del manto. En cambio, la parte norte de Payenia, como el campo del
Nevado y el Segmento Norte, se habria formado sobre el segmento de subduccion
somera que origino basaltos de retroarco mediante la liberacion de fluidos y fundidos
de la placa que subduce. Ademas, los patrones de elementos traza de la zona norte
serian transicionales entre intraplaca y arco (Sgager et al., 2013; Brandt et al.,
2017). De esta forma, estos ultimos magmas derivarian de una fuente de manto
distinta de la anterior que podria haber estado ascendiendo junto con el manto de
intraplaca (OIB enriquecido) de la parte sur, durante y posteriormente al retroceso de

la losa de subduccion somera (Sgager et al., 2013).
4.3 Campos volcanicos de Payenia

Esta provincia basaltica fue dividida inicialmente en dos grandes campos volcanicos
por Bermudez et al. (1993): Paydan Matra hacia el sur y Llancanelo hacia el norte.
Esta division fue posteriormente revisada por Gudnason et al. (2012), que definieron
6 campos volcanicos teniendo en cuenta las edades radiométricas presentes en la
literatura y sus nuevas determinaciones mediante el método “°Ar/*°Ar. De esta
forma, el campo Llancanelo de Bermudez et al. (1993) fue subdividido en los
campos volcanicos Nevado y Llancanelo mientras que el campo Payun Matra fue
dividido en los campos Payun Matra y Rio Colorado (Fig. 2). A su vez, también se
definié el Segmento Norte y el retroarco andino. El presente trabajo se enfoca en el

analisis del campo volcanico del Nevado definido por Gudnason et al. (2012).

El campo volcanico Rio Colorado se encuentra hacia el sur del Payun Matra (Fig. 2).
El principal edificio poligenético es el volcAn Chachahuén, de edad Miocena-
Pliocena, compuesto por rocas basdlticas a riodaciticas (Kay et al., 2006). El volcan

Chachahuén fue formado durante el periodo de subduccion somera de Payenia y
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presenta una afinidad geoquimica a rocas de arco (Kay et al., 2006). Hacia el sur se
encuentra el escudo basaltico Auca Mahuida, con una alta densidad de conos
monogenéticos y basaltos alcalinos (Zencich y Calegari, 2002). Las rocas que lo
componen son traquibasaltos a traquiandesitas, de una edad comprendida entre 1,7
y 0,88 Ma (Rosello et al., 2002). El escudo coincide con el extremo sur de la Payenia
y esta alineado con el cinturén Tromen-Domuyo Yy la faja N-S de la depresién central.
Toda esta zona carece del relleno cenozoico de la depresion central y hacia el sur
de Auca Mahuida se ausenta la actividad volcanica (Llambias et al., 2010).

El campo volcénico Payan Matrd esté constituido por el volcan del mismo nombre, el
cual consiste en un volcadn compuesto de forma tipo escudo que derivd en la
formacion de una caldera, y por el volcan Payun Liso (Germa et al., 2010; Hernando
et al., 2019; Fig. 2). A su vez, posee gran variedad litolégica (basaltos a traquitas)
tanto por diferenciacion magmatica (Llambias, 1966; Hernando et al., 2014b) como
por mezcla de magmas (Hernando et al., 2012). Hacia ambos lados de la caldera,
presenta dos campos basalticos distribuidos en una faja de rumbo E-O que contiene
alrededor de 200 conos de escoria (Hernando et al.,, 2014a), varios de ellos
alineados con una orientacion aproximada E-O. Las edades abarcan desde los 168
ka hasta Holocenas para la caldera, mientras que los flujos de basaltos olivinicos del
area de Los Volcanes tienen una edad de 0,32 Ma a 2 mil afios (Germa et al., 2010;
Espanon et al., 2014; Marchetti et al., 2014). Estas rocas tienen signatura alcalina
(Llambias et al., 2010; Hernando et al., 2014b).

El campo volcanico Llancanelo se ubica hacia el oeste de la laguna Llancanelo, que
es un lago salino de altura (1376 msnm) que se desarroll6 como una cuenca
endorreica durante el Plioceno-Cuaternario (Violante et al.,, 2010; Fig. 2). Esta
compuesto por conos de escoria, algunos maares y anillos de tobas, los cuales
fueron formados en erupciones freatomagmaticas (Llambias et al., 2010). Los
volcanes mas importantes que componen este campo son el volcan Malacara, el
cual es una combinacién de un cono de escoria estromboliano con un cono de
tobas, y el volcan Carapacho, que es un anillo de tobas de 90 m de altura (Llambias
et al., 2010). Estos volcanes tienen edades que rondan los 450 ka (Bermudez et al.,
1993). Las edades obtenidas por Gudnason et al. (2012) estan entre 0,28 y 0,16 Ma.
La mayoria de los volcanes se posicionan sobre fracturas de orientacion ENE-OSO
(Mazzarini et al., 2008; Risso et al., 2008).
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El Segmento Norte incluye los volcanes ubicados hacia el norte y oeste de San
Rafael, por ejemplo, el volcan poligenético Diamante, que se encuentra en la parte
norte de la cuenca de antepais Rio Grande (Fig. 2). Las rocas que lo componen son
basanitas, basaltos y andesitas traquibasélticas (Folguera et al., 2009; Llambias et
al., 2010). Este volcan se asienta sobre coladas basélticas subhorizontales, que
fueron datadas por Gudnason et al. (2012) en 0,43 Ma. Estos autores también
dataron una muestra en la cima del volcan que arroj6é una edad de 0,06 Ma.

El campo volcanico del retroarco andino abarca escasos volcanes ubicados hacia el
oeste de los campos volcanicos de Llancanelo y Payun Matru (Fig. 2). Las rocas
datadas por Gudnason et al. (2012) fueron eruptadas en los ultimos estadios de
actividad en la faja plegada y corrida de Malargue, en la zona de Bardas Blancas,
con edad de 1,37 Ma y en el area de Infiernillo con edad de 0,83 Ma.

En cuanto al campo volcanico del Nevado, éste se encuentra situado en el antepais,
sobre el Bloque San Rafael, hacia el este de la laguna Llancanelo (Figs. 2 y 4).
Abarca el area comprendida entre la localidad de San Rafael y los 36°30’S. Esta
limitado hacia el oeste por la falla Llancanelo (69°0) y hacia el este por el frente de
corrimiento que bordea el Bloque San Rafael (Figs. 4 y 5). Este campo volcanico
presenta centros eruptivos poligenéticos pequefios a medianos del Mioceno
superior, como el Chorreado, Pelado, Zaino, entre otros (Figs. 4 y 5). Las rocas que
los componen tienen afinidad calcoalcalina y son andesitas, traquiandesitas
basalticas, traquitas, dacitas y riolitas (Llambias et al., 2010). Ramos et al. (2014)
determinaron una edad K-Ar en roca total de 13,7 Ma para el volcan Zaino y una

edad K-Ar en plagioclasa de 11,3 Ma para el volcan Chorreado.
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Figura 5: DEM tomado de Hernando et al. (2014a) mostrando los volcanes poligenéticos Miocenos
presentes en el campo volcanico del Nevado, junto con los volcanes de retroarco del Plioceno-
Holoceno de Payenia y los volcanes de arco del Pleistoceno-Holoceno.

Hacia el Plioceno se formo el volcan compuesto El Nevado, de 3833 msnm, que esta
situado hacia el norte del Co. Plateado, y entre ambos forman el complejo volcanico
Nevado-Plateado (Fig. 5). El Plateado presenta una edad K-Ar en plagioclasa de 3,9
Ma (Ramos et al., 2014). Quidelleur et al. (2009) obtuvieron para el Nevado una
edad K-Ar de 1,32 Ma. Las rocas que lo componen son calcoalcalinas de alto Ky
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alcalinas: traquitas, traquiandesitas alcalinas y traquiandesitas basalticas. Para el
Plioceno-Pleistoceno, se desarrolld actividad volcanica basaltica en forma de
pequefios conos piroclasticos (Llambias et al., 2010). Gudnason et al. (2012)
determinaron una edad de 2,83 Ma para el Co. Chacaico, ubicado hacia el sur de
este campo volcanico. Las coladas de lava presentes en la region son de tipo
pahoehoe, con espesores que llegan a 6 m en su parte distal, teniendo un sector
masivo central y sectores superior e inferior vesiculados (Llambias et al., 2010). Las
mismas fluyeron sobre rocas del Paleozoico pertenecientes al Bloque San Rafael y
del Nedgeno en torno a El Nevado (Bermudez et al., 1993).

Diversas edades radimétricas realizadas sobre rocas de este campo volcénico
indican que son de edad Pleistocena. En este sentido, Bermudez (1988) definio la
Formacion Mancha Jarilla de edad Cuaternaria, reconociendo dos grupos de
volcanes con distintos grados de erosion y obtuvo una edad de 1,8 Ma (K-Ar en roca
total). Quidelleur et al. (2009), mediante el método K-Ar (sobre concentrados de
pasta), obtuvieron edades de entre 1,8 y 0,94 Ma. Folguera et al. (2009),
determinaron mediante K-Ar para seis centros eruptivos basalticos en la zona norte
de este campo, edades de entre 1,78 y 0,75 Ma. Gudnason et al. (2012) y Quidelleur
et al. (2009) obtuvieron una edad de 1,58 Ma para el Co. Colorado y 1 Ma para el
cono Perro Atado respectivamente, los cuales se sitian en una cadena de volcanes
gue forman un lineamiento con orientacion NO-SE hacia el oeste del Nevado,
llamado fractura Mancha Jarrilla. Hacia el NNE del Nevado se encuentra el volcan
poligenético Ponon Trehue, que fue datado en 1,11 Ma, y hacia el sur de San Rafael
se encuentra el cono monogenético Co. Negro, con edad de 0,79 Ma (Gudnason et
al., 2012).

Los centros eruptivos cuaternarios de este campo volcanico estan representados por
numMerosos conos monogenéticos basalticos formados por aglomerados y brechas
con variable grado de soldamiento, de entre 20 a 200 m de altura, y originados
mediante mecanismos eruptivos estrombolianos y hawaianos. Algunos presentan
signos de erosion, aunque la mayoria de los crateres se pueden distinguir (Llambias
et al., 2010). La actividad volcanica migré hacia el oeste, donde fallas extensionales
con rumbo NO concentran a los conos monogenéticos, como en el caso del Co.
Mancha Jarilla (Bermudez et al., 1993).

21



5. Resultados

A partir del mapa de puntos realizado para el campo volcanico del Nevado, se
reconocieron un total de 433 edificios volcanicos monogenéticos, de los cuales 430
corresponden a conos de escoria y solamente 3 a maares (Fig. 6). A su vez, se
mapearon las bases de los principales volcanes poligenéticos presentes, como el
Co. Ponon Trehue, el Vn. Nevado, el Vn. Plateado, el Vn. Chorreado, el Vn. Pelado y
el Vn, Zaino, junto con las estructuras principales presentes en el area de estudio

(Fig. 6).
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Figura 6: Mapa de puntos del campo volcénico del Nevado realizado a partir de imagenes satelitales
ESRI, donde los puntos rosados corresponden a conos de escoria, los puntos verdes a maares, los
poligonos blancos marcan el contorno externo de los volcanes poligenéticos y las lineas negras
corresponden a estructuras tectonicas previas que incluyen a los principales corrimientos del Blogque
San Rafael (Folguera et al., 2009; Ramos y Folguera, 2011) y las fallas extensionales cuaternarias
(Folguera et al., 2009; Ramos y Folguera 2011).
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Los conos monogenéticos presentan evidentes signos de erosion, haciéndose dificil
la distincion del crater en algunos casos y la extension de la base en otros, debido a
la presencia de marcas de drenaje o debido a que estan obliterados por lavas
posteriores. Por este motivo, la morfologia de base y crater de los conos no se
puede determinar de una manera confiable en todos los casos. De todas maneras,
en los pocos casos en los que se pudo determinar la morfologia de la base y el
crater del cono, se observa que estos son aproximadamente circulares, con ejes
mayores y menores de valores similares. Muy pocos conos estan elongados, a
comparacién de otros campos volcanicos de Payenia, en donde la presencia de
conos elongados es frecuente (ej. Campo Volcanico Paylun Matrd; Hernando et al.,
2014a). Sin embargo, en el campo volcanico del Nevado, se identificaron numerosas
crestas longitudinales indicadoras de erupciones fisurales, formadas a partir de dos
0 mas conductos coalescentes o un conducto de morfologia lineal (ej. Paulsen y
Wilson, 2010).

La distribucion de densidad de los conductos fue determinada mediante un mapa de
densidad de los conos (heatmap, con puntos de 4,5 km de radio y una razon de
decaimiento de 0; Fig. 7). En dicho mapa de densidad se muestra que los conductos
volcanicos se concentran siguiendo una clara tendencia NO-SE en su distribucion,
identificandose tres lineamientos principales definidos por una mayor concentracion
de conos (lineas de puntos rojas en la Fig. 7) en las inmediaciones de la laguna
Llancanelo. Hacia el este y noroeste, en la zona del volcan Nevado, parecieran
seguir esta tendencia también, pero de forma mas dispersa y con una menor

densidad de conos.

23



Figura 7: Mapa de densidad (heatmap) de los conos de escoria del campo volcanico del Nevado. En
la imagen de abajo se pueden apreciar los 3 lineamientos principales con orientacion NO-SE.
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A partir de los mapas realizados, se pudieron reconocer 56 lineamientos de conos
de escoria, los cuales fueron definidos teniendo en cuenta la ubicacion central de los
conductos volcanicos, la morfologia de estos conductos (de la base y del crater solo
en aquellos casos donde fue posible) y la presencia de crestas fisurales, las cuales
indican el rumbo de la fisura (Fig. 8). Cada lineamiento fue definido siguiendo el
criterio de Paulsen y Wilson (2010), es decir, a partir de 3 0 mas conos de escoria
adyacentes, en los casos donde no hay erupciones fisurales o conos elongados.
Menos de 3 conos pueden definir un lineamiento si hay un conducto elongado o una
cresta fisural presente, los cuales marcan el rumbo del dique alimentador. La
mayoria de estos lineamientos, precisamente 36 de los mismos, estan orientados
segun la direccion NO-SE, 15 lineamientos tienen orientacion NE-SO y solo 5
poseen orientacién E-O, como se muestra en la Fig. 8. La longitud promedio de los
lineamientos es de 6366 m, con un valor minimo de 1350 m y un valor maximo de
26544 m.
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Figura 8: Mapa del campo volcanico del Nevado realizado a partir de imagenes ESRI. En color
amarillo se muestran los lineamientos de conos de escoria identificados para dicho campo volcanico.
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A partir de los datos de azimut de cada lineamiento, se realiz6 un diagrama de rosas
(Fig. 9) donde se muestra la orientacion de los mismos. El azimut medio de todos los
lineamientos es de N105°, siendo la direccion de mayor frecuencia el rango
comprendido entre N120-140°. Los lineamientos con azimut NE-SO presentan una
frecuencia marcadamente menor a los lineamientos NO-SE, y se encuentran del

lado este del Nevado.

Debido a la alta variabilidad de los lineamientos en cuanto a su longitud, se realizé
un histograma comparando la cantidad de lineamientos presentes con respecto a su
longitud (Fig. 10). De esta forma, se puede reconocer que los lineamientos de menor
longitud (< 12 km) son significativamente mas frecuentes, habiéndose identificado 50
lineamientos, mientras que los de mayor longitud (>12 km) son menos frecuentes,

habiendo solo 6 lineamientos.

Estas dos categorias fueron representadas mediante diagramas de rosas diferentes,
donde los lineamientos mas cortos y frecuentes presentan un vector medio de N102°
y un mayor numero de lineamientos comprendidos en el rango entre N120° y N140°
(Fig. 11). Por otra parte, los lineamientos mas largos y menos frecuentes tienen un

vector medio de N135°, estando la mayor parte en el rango de N140°-150° (Fig. 11).

m

Figura 9: Diagrama de rosas de los lineamientos del campo volcanico del Nevado, con un intervalo
de 10°. Realizado con el software Stereonet 11, Allmendinger et al. (2020). El azimut medio de los
lineamientos es de N105°.
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Figura 10: Histograma relacionando cantidad y longitud (Km) de los lineamientos. Se pone en
evidencia que los lineamientos de menor longitud son significativamente mas frecuentes que aquellos
de mayor longitud.

Figura 11: lzquierda: diagrama de rosas de los lineamientos de menor longitud y mayor frecuencia.
Derecha: diagrama de rosas de los lineamientos de mayor longitud y menor frecuencia. Realizados
con el software Stereonet 11. Allmendinger et al. (2020).
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Para la identificacion de lineamientos de edificios monogenéticos puede utilizarse la
morfologia de los mismos ya que, si son elongados, su direccién de elongacion
indica la orientacion del dique alimentador (Paulsen y Wilson, 2010). Sin embargo,
debido a la gran cantidad de conos presentes en el campo volcéanico del Nevado
(430), y a que numerosos conos presentan un grado de erosion que dificulta la
correcta identificacion de los crateres y bases de los mismos, es que la metodologia
propuesta por Paulsen y Wilson (2010) para la identificacién y caracterizaciéon de los
lineamientos no se utilizd6 en todos los conos de escoria presentes en el area de
estudio. En el presente trabajo se incluye un ejemplo de aplicacion de la
metodologia mencionada sobre el lineamiento Mancha Jarilla, ubicado hacia el oeste
del Nevado (Fig. 12). El lineamiento presenta una longitud de 26544 m, un azimut de
N139° y esta conformado por 21 conductos volcanicos. Se mapeé la base y crater
de los conos de escoria cuya identificacion confiable fue posible (6). Posteriormente
se determiné la longitud de los ejes mayor y menor de cada uno para obtener la
relacién axial (eje mayor/eje menor), la cual es <1,2 en los 6 conos de escoria
mapeados. Los valores de relacion axial indican que son basicamente de morfologia
circular y que no hay conos con elongacion suficiente como para ser utilizados como
indicadores de la orientacion del sistema alimentador.

Figura 12: A: Lineamiento Mancha Jarilla, elegido para aplicar la metodologia de Paulsen y Wilson
(2010). B y C: detalle de los conos que conforman el lineamiento anterior.
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6. Discusiones

Dos importantes factores controlan el ascenso del magma hacia la superficie y su
almacenamiento: el campo de esfuerzos regional y las estructuras previas
presentes, tales como discontinuidades reoldgicas y/o estructurales, por ejemplo
discontinuidades estratigraficas, fracturas, fallas, etc. (Marti et al., 2016). En
sistemas volcanicos monogenéticos, conformados por productos volcanicos de
composiciones bésicas, el magma generalmente no se acumula en camaras
superficiales, sino que llega a la superficie desde zonas de almacenamiento
profundas. Este magma béasico generalmente asciende desde reservorios
intermedios ubicados en la corteza inferior o media, o inclusive desde las fuentes
ubicadas en los niveles mas superficiales del manto. Por estos motivos es que el
ascenso del magma va a depender particularmente del campo de esfuerzos regional
y de las discontinuidades reoldgicas/estructurales presentes, las cuales pueden
producir una modificacion en los esfuerzos y consecuentemente cambiar la direccion

de emplazamiento del magma (Marti et al., 2016).

En la zona fuente del magma, es decir donde se genera el mismo, cuando se
acumula un volumen suficiente, el magma se vuelve gravitacionalmente inestable y
tendera a ascender en forma de diapiros, esto es en magmas basalticos del manto,
cuando las rocas circundantes pueden deformarse plasticamente debido a su baja
viscosidad relativa (Spera, 1980; Rubin, 1998). Este movimiento ascendente
continuara hasta que la roca por encima se comporte como un sélido fragil, a partir
de ese momento el magma continuara su asenso a través de fracturas en la roca
hospedante (Marti et al., 2016). Si la sobrepresion del magma supera la cohesion y
los esfuerzos confinantes de la roca hospedante, ésta se rompera formando una
fractura a través de la cual el magma podra intruirse formando un dique y asi
emplazarse en niveles mas superficiales (Jaeger y Cook, 1979; Valentine y Hirano,
2010). De esta manera, la formacion de intrusiones laminares puede enmarcarse
dentro de los procesos controlados por la fracturacién hidraulica, donde el factor
impulsor es la sobrepresiéon del fluido, en este caso particular, la sobrepresion del
magma (Gudmundsson, 2011). Por lo tanto, para iniciar una intrusion laminar se
deben lograr las condiciones para la ruptura de la roca y el inicio de la hidrofractura
(Jaeger y Cook, 1979; Gudmundsson et al., 1999; Gudmundsson, 2011).
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Una vez formada la fractura se producira la propagacion de los diques, impulsada
por la diferencia de densidad entre el magma y la roca de caja, es decir, por su
flotabilidad (Le Corvec et al., 2013). La direccion en la que el magma va migrando
puede cambiar al encontrarse con discontinuidades estructurales como ser fallas
normales o fracturas tensionales, que pueden atrapar el magma y facilitar su
ascenso hacia niveles mas superficiales (Marti et al., 2016). La geometria que
tendran estas fracturas va a estar controlada por el campo de esfuerzos tecténico,
que esta definido por 3 esfuerzos compresivos principales: 1 = 02 = 63 (Rubin,
1995).

Las vias de ascenso del magma dentro de la corteza superior fragil estaran
gobernadas por dos tipos de geometria: fracturas de extension generadas
recientemente por diques y orientadas de forma perpendicular al minimo esfuerzo
compresivo (03) o fracturas preexistentes orientadas aproximadamente paralelas al
maximo esfuerzo (o1) y que se abren o reactivan por inyeccion del magma en el
dique (Rubin, 1995; Ziv et al., 2000).

De esta manera, en los campos volcanicos monogenéticos, la geometria interna del
sistema magmatico, controlada tanto por los esfuerzos regionales como por
estructuras preexistentes, se expresa en superficie mediante lineamientos o
alineaciones de centros volcanicos (Connor et al., 1992; Paulsen y Wilson, 2010;
Rooney et al., 2011). Los lineamientos volcanicos pueden representar el campo de
esfuerzos al tiempo de la intrusion si sus diques alimentadores se propagan en
fracturas recientemente formadas orientadas perpendicularmente a la direccion del
esfuerzo principal minimo (03) (Delaney et al., 1986). Alternativamente, los diques
pueden aprovechar fallas preexistentes, en donde la orientacidén de los lineamientos
no necesariamente representa el campo de esfuerzos contemporaneo (Valentine y
Krogh, 2006).

La influencia de fracturas preexistentes esta relacionada a la capacidad que tiene un
dique de reactivar una fractura que puede no coincidir con el campo de esfuerzos
tectonicos (Le Corvec et al., 2013). Jolly y Sanderson (1997) demostraron que
diques con baja presion magmatica solo pueden reactivar fracturas preexistentes
gue estén favorablemente orientadas con respecto al campo de esfuerzos presente,

mientras que digues con alta presion magmatica podrian reactivar fracturas
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preexistentes que tengan cualquier orientacién relativa al campo de esfuerzos, y por

ende pueden generar sets de lineamientos con orientaciones preferenciales.

Para el caso de la zona del retroarco andino de la Zona Volcénica Sur, es de esperar
que la orientacion actual del maximo esfuerzo horizontal esté controlada
principalmente por las fuerzas de borde de placa, la direccion de empuje de dorsal
(E-O) y por las fuerzas topogréficas. Respecto a las fuerzas relacionadas al borde de
placas, el vector de convergencia entre las placas de Nazca y Sudamericana tiene
un azimut de N80° (Angermann et al., 1999; Norabuena et al., 1999; Kendrick et al.,
2003), mientras que las fuerzas topograficas serian en sentido E-O, perpendiculares
al eje topografico principal de la cordillera de los Andes. Por lo tanto, todas estas
fuerzas actuan con una direccion aproximada E-O. Por otra parte, Guzman et al.
(2007) analizaron el breakout (deformacion) de pozos ubicados en la Cuenca
Neuquina, entre los 34°-39°S. A partir del andlisis de la deformacion actual en 115
pozos petroleros obtuvieron como resultado una orientaciéon media para el maximo

esfuerzo horizontal de 88,7° (Fig. 13).
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Figura 13: Imagen tomada de Guzman et al. (2007) donde se muestra la orientacion y clasificacion
(siguiendo criterios de World Stress Map) del maximo esfuerzo horizontal de 115 pozos de la Cuenca
Neuquina. El recuadro rojo indica la ubicacion del campo volcanico del Nevado.

Esta direccion del maximo esfuerzo horizontal en el retroarco andino, definida para
la zona de la cuenca Neuquina (Fig. 13), esta alineada con el vector de subduccion
de la placa de Nazca y es perpendicular a la topografia; por lo tanto, es consistente
con la tendencia esperada para el maximo esfuerzo horizontal actual. Sin embargo,
a escalas locales Guzman et al. (2007) observaron desviaciones significativas del
patron general E—-O, como por ejemplo, hacia el norte del Rio Colorado donde el
maximo esfuerzo sigue una tendencia ESE, hacia el sur del Rio Colorado donde
tiene una tendencia ENE y al sudeste de la region, donde tiene tendencia NE (Fig.
13). Esto puede deberse a fuerzas inducidas por ejes topograficos locales no

meridianos o a control estructural del basamento.

Con respecto al campo volcanico del Nevado, si bien se encuentra hacia el E de la
zona estudiada por Guzman et al. (2007), se encuentra en las cercanias y podria
esperarse que el campo de esfuerzos fuera similar a otras zonas del retroarco. En
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este campo volcanico, puede observarse que la mayoria de los lineamientos de
conos volcanicos identificados poseen una orientacion NO-SE, la cual no coincide
con la direccion esperable si el factor determinante fuera el campo de esfuerzos E-O
medido por Guzman et al. (2007). Dichos lineamientos estan distribuidos
principalmente por los sectores norte, oeste y sur del campo volcanico, mientras que
los escasos lineamientos NE-SO se ubican hacia el noreste y este del campo. Son
muy pocos los lineamientos que tienen orientaciéon E-O, los cuales se ubican

principalmente hacia el sur del campo volcanico (Fig. 14).
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Figura 14: Mapa del campo volcanico del Nevado mostrando los conos monogenéticos, los
lineamientos y las estructuras previas (Folguera et al., 2009; Ramos y Folguera, 2011).

Los lineamientos de mayor longitud (>12 km) y de menor frecuencia, poseen una
marcada orientacion NO-SE, mientras que los de menor longitud y mas frecuentes
son los que presentan una mayor participacion de lineamientos con orientacion
NE-SOy E-O.

En la Fig. 14 puede observarse que los conos monogenéticos tienen una mayor

densidad de distribucion principalmente hacia el oeste y sur del Nevado, y los
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mismos se concentran mayormente sobre los lineamientos NO-SE y algunos
NE-SO. También hay numerosas crestas fisurales. Por otra parte, hacia el este del
Nevado, los conos se distribuyen de forma mas dispersa y sblo se concentran en
lineamientos en las inmediaciones del Nevado, mientras que hacia el norte del
mismo ocurre una situacion intermedia entre las anteriormente mencionadas, es

decir, parte de los conos se concentran en lineamientos y parte estan dispersos.

Cabe mencionar que la distribucion de los conos monogenéticos no parece
asociarse a las estructuras principales definidas en la zona, es decir, las zonas de
mayor densidad de conos no son aledafias a las principales estructuras definidas,
las cuales son tanto compresivas como extensionales. Si bien las estructuras
principales se ubican cercanas al borde del campo volcanico del Nevado (Fig. 14),
en su interior las estructuras fragiles podrian estar obliteradas o enmascaradas por
la actividad volcanica. Sin embargo, el rumbo de muchos de los lineamientos de este
campo volcanico (incluyendo lineamientos de baja frecuencia y amplia longitud)
parecen coincidir con la orientacién de fallas normales NO-SE observadas en la Fig.
15. Estas fallas extensionales son estructuras tipicas cuaternarias del Bloque San
Rafael, debidas a la deformacidén extensional tridsica y los corrimientos invertidos
andinos (Folguera et al.,, 2009). Estas estructuras NO-SE serian sitios favorables
para el ascenso de magma. Si bien estas estructuras son oblicuas a la direccion de
los esfuerzos principales, el magma puede ascender utilizando estas estructuras
pre-existentes si la presion magmatica es lo suficientemente grande (Jolly y
Sanderson, 1997).

De acuerdo con las orientaciones definidas por los lineamientos, la orientacion
esperable de acuerdo a los esfuerzos regionales (~E-O) no es la predominante.
Relativamente pocos lineamientos de pequefia longitud siguen dicha orientacién. Por
lo tanto, aunque el campo de esfuerzos es relevante e influye en cierta medida en
los lineamientos presentes en el campo volcanico del Nevado, la presencia de
estructuras previas corticales parece tener una mayor influencia en la determinacién
de los lineamientos, y por lo tanto en definir los caminos y orientaciones de las vias
de ascenso del magma. Esta situacion es similar a lo que ocurre en otros campos
volcanicos, en donde la presencia de estructuras previas corticales tiene un rol mas
determinante que el campo de esfuerzos en configurar las vias de ascenso del

magma (e.g. Tibaldi et al., 2017).
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Figura 15: Imagen tomada de Folguera et. al (2009). Se muestran las principales estructuras
presentes en esta zona de la Payenia. Estructuras compiladas de: Polanski (1954, 1963, 1964),
Desanti, (1956), Gonzéalez Diaz (1964, 1972, 1979), Holmberg (1964, 1973), Fidalgo (1973), Nufez

(1976, 1979), Delpino y Bermudez (1985), Cortés (2000).
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7. Conclusiones

A partir del mapa de puntos realizado para el campo volcanico del Nevado, se
identificaron 433 edificios volcanicos monogenéticos, de los cuales 430
corresponden a conos de escoria y 3 a maares. Dichos conos presentan evidentes
signos de erosion y en algunos casos, en donde fue posible identificar base y créater,
se puede observar que presentan morfologia circular. A su vez, gran parte de los
conos se disponen de forma adyacente o como aberturas en numerosas crestas
fisurales, conformando lineamientos. De esta manera fue posible definir 56
lineamientos que presentan un azimut medio de N105°. La mayoria de ellos posee
una orientacion NO-SE y se distribuyen principalmente hacia el oeste y sur del
Nevado, en las inmediaciones de la laguna Llancanelo, coincidiendo con la mayor
densidad de distribucién de los conos. Algunos lineamientos de orientacion NE-SO
se disponen sobre todo hacia el este y noreste del campo y hay muy pocos

lineamientos E-O que se encuentran hacia el sur de este campo volcanico.

Los principales factores que controlan el ascenso del magma hacia la superficie y su
almacenamiento son el campo de esfuerzos regional y las estructuras previas
presentes, como discontinuidades estratigraficas, fracturas, fallas, etc. En el campo
volcanico del Nevado, la orientacion predominante de los lineamientos (NO-SE) no
coincide con el campo de esfuerzos E-O medido por Guzman et al. (2007) para la
Cuenca Neuquina y que se esperaria encontrar también en esta zona del retroarco
andino. Por otro lado, las zonas de mayor densidad de conos de escoria no
coinciden con las principales estructuras (tanto compresivas como extensionales)
definidas para el area de estudio, esto podria deberse a que pueden estar
desdibujadas por la actividad volcanica presente en el interior del campo. Sin
embargo, se observo que el rumbo de los lineamientos coincide con la orientacion
NO-SE de fallas normales, las cuales son estructuras tipicas cuaternarias del
Bloque San Rafael y entonces, las mismas pueden ser sitios favorables para el
ascenso del magma. Por lo tanto, en el caso del campo volcanico del Nevado, las
estructuras pre-existentes juegan un rol mas importante que el campo de esfuerzos
en determinar los caminos de ascenso del magma y los lineamientos superficiales

observados en consecuencia.
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