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Resumen

En los Andes Centrales ubicado entre los 15° a 33°S, diversos estudios se han enfocados
en el entendimiento de la evolución geológica de las sucesiones mesozoicas expuestas en
el antearco chileno (Isack et al., 1982; Jordan y Allmendinger, 1986 y 1989; Ramos et al.,
2002, entre otros). Particularmente, alguno de estos estudios buscan dilucidar la evolución
tectónica del antearco chileno a los 26°S (Mpodozis, Martínez et al 2020, Peña et al 2013),
en donde se documenta estilo de deformación predominante asociados a sistema de
corrimientos y transporte tectónico dominados por sistemas de fajas plegadas y corridas,
(Faja Plegada y Corrida de Potrerillos). El mismo mecanismo ha sido documentado a los a
los 28°S (Martínez, et al 2012 y 2016). La mayor predominancia de rocas afectadas por
estilos de deformación se asocia a la inversión de estructuras extensionales que
configuraron durante el Jurásico la Cuenca Lautaro y también a sistemas extensionales
Triásicos que obedecen a un estilo de deformación contraccional que obedece a estos
mismo mecanismo de reactivación e inversión de fallas. Lo anterior sugiere que, mecanismo
de inversión tectónica, sería la estructuración de primer orden de la deformación
documentada desde tiempos Cretácicos a Eocenos entre las latitudes anteriormente
mencionadas para el antearco chileno ubicado al oeste de la cordillera frontal chilena. Sin
embargo, dichas evidencias han sido asumidas como absolutas a los largo de todos este
sector, a pesar de que sus documentaciones son solo puntuales. Más aún, a los 27°S,
diversos estudios cartográficos documentan la existencias de rocas de edades triásicas a
jurásicas depositadas en esta cuenca aun sin entender cuales son los estilos de
deformación que las afectaron en tiempos posteriores al jurásico, delatando la ausencia de
estudios que aporten a la resolución de esta problemática: ¿Es la inversión tectónica de
fallas normales, es el mecanismo de primer orden controlador de la deformación cretácica y
Paleocena? ¿Son estos mecanismos homogéneos latitudinalmente a lo largo de la
distribución de las sucesiones mesozoicas?.

Este estudio busca determinar cuáles son las variaciones y similitudes de la arquitectura de
los depocentros mesozoicos desarrollados a esta latitud y sus diferencias hacia el norte y el
sur, y determinar si existen diferencias entre el estilo de deformación de piel gruesa y fina
documentados cercanos al área de estudio. Para llevar a cabo este objetivo, se realizará un
estudio estructural a los 27°S en la Quebrada Paipote, III° Región de Atacama, Chile.

Dicho estudio estructural consiste en 3 etapas: una preparación, compilación, integración de
datos, trabajo de terreno y análisis de datos posterior al terreno. Primero, en la etapa pre
terreno se recopila información bibliográfica del área de estudio y un mapeo geológico
fotointerpretado con imágenes satelitales. Posteriormente se realiza una salida a campo,
visitando la zona para recopilar datos estructurales, con los que se pretende modelar
cinemáticamente a fin de obtener elipsoides de deformación locales. Por último, en la etapa
de gabinete, digitaliza mapa geológico con todos los datos georreferenciados, se obtienen
las soluciones del plano del elipsoide de strain a partir del método de los diedros. Se
propone un perfil estructural a partir de los datos estructurales, utilizando el método Kink y
los gráficos de Suppe, et al (1990) para proyectar fallas en profundidad que expliquen la
deformación expuesta en la superficie.

En base a los resultados de este estudio, la formación expuesta en el área presenta
evidencias de estilos que obedecen a mecanismos estructurales de de piel fina, y con
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compromiso del basamento en la formación las estructuras; bivergentes, y con evidencias
que sugieren la reactivación de fallas normales, con cinemática mayormente inversa,
compatible con mecanismos de inversión tectónica, mayormente parcial, y que afecta a
rocas de naturaleza syn-rift de Triásico-Jurásico. Las evidencias anteriormente descritas
están conformando un sistema de Faja plegada y corrida híbrida, similar a lo documentados
hacia el norte y el sur de esta latitud. Más aún, las similitudes en la arquitectura con la Faja
Plegada y Corrida de Potrerillos se observan en que ambos sistemas comparten fallas que
se prolongan en el rumbo y participan en ambos sistemas, como la fallas Pedernales con
Paipote, junto con las fallas El Mono y F3 del modelo del presente trabajo. Respecto a la
geometría de la Cuenca Lautaro hay similitudes con F1 y la falla que se encuentra al oeste
de Calquis. También hay semejanza entre las fallas Pauna La Estancilla y El Mono. En base
a los estilos de deformación, relaciones de corte de las estructuras identificadas, y el
análisis cinemático de estructuras mesoscópicas, en el área es posible reconocer tres
eventos deformativos: El primero es de carácter extensional y ocurrió durante el Triásico al
Jurásico, el segundo evento es de carácter compresivo y ocurrió entre el Cretácico Superior
al Paleoceno, y el tercer evento que afecta a los dos anteriores es de tipo strike-slip y
ocurrió durante el Eoceno Medio-Tardío. En este último, no existe correlación directa con
estructuras a macroescal, pero hacia el norte de la zona entre los 26°30’ y los 27°S, Bischoff
(1999) documentó fallas de rumbo sinestrales generadas durante ese periodo, por lo que
este trabajo asocia las estructuras identificadas a este sistema mayor de orientación
NW-SE.

Analizando la distribución espacial de las rocas involucradas en este trabajo y la
arquitectura de los depocentros identificados, y en comparación con los modelos propuestos
por Martínez, et al, (2020 y 2016) a los 26° y 28°S, se puede deducir que el depocentro de
las cuencas Triásicas-Jurásicas está hacia el sur oeste.
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1.- Introducción

La Cordillera de los Andes es un orógeno no-colisional formado por la interacción de una
placa oceánica que se subducta bajo una placa continental, donde la placa de Nazca se
subduce bajo la Sudamericana. Este se divide en cuatro segmentos de primer orden. Andes
del Norte, Andes Centrales, Andes del Sur, y Andes Australes.

En los Andes Centrales, las características geotectónicas del sistema de convergencia entre
los 15° y 33°S presenta una división morfoestructural caracterizado por elementos
topográficos de primer orden. Por el norte se ubica el Altiplano (Figura 1), dispuesto desde
los 15º S a los 23º S, donde la placa oceánica es subductada con un ángulo de
aproximadamente 30º hasta profundidades de 550 km. Al sur de los 23º S limita con La
Puna, que está dispuesta hasta los 28º S, en donde la placa oceánica mantiene su ángulo
de subducción. No obstante, entre 100 a 150 km de profundidad se produce una
sub-horizontalización de la subducción, generando el “Flat-Slab” Pampeano que cada vez
se hace más amplio hacia el sur hasta los 32°S, donde coincide con la subducción de la
dorsal de Juan Fernández (Isack et al., 1982; Jordan y Allmendinger, 1986; Ramos et al.,
2002).

Figura 1: a) Hillshade que muestra los diferentes dominios morfotectónicos del margen continental Chileno y
ubicación de imagen satelital DEM. Modificado de Folguera et al. (2018). b) Hillshade que exhibe los diversos
dominios morfotectónicos de la latitud de trabajo propuestos por diferentes autores: Puna: modificado de Ramos
et al. (2002). Precordillera: modificadas de Rubiolo y Pereyra (2001) y Ramos et al. (2002). Cordillera Frontal:
modificado de Rubiolo y Pereyra, 2001; Martínez et al. (2015). Cordillera de la costa: modificada de Arevalo
(2005), Ramos et al. (2002), Ramos y Folguera (2009).(extraído y modificado de Wagner, 2021).
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La construcción y la geometría estructural de los orógenos ha sido materia de estudios
durante los últimos 60 años (Isack et al., 1982; Jordan y Allmendinger, 1986 y 1989; Ramos
et al., 2002 entre otros). Se sabe que en los diversos cordones montañosos se reconocen
dos estilos de deformación, fajas plegadas y corridas de piel gruesa y piel fina, los cuales
son utilizados para describir las estructuras expuestas en superficie (Pfiffner, 2006) (Figura
2). Para caracterizar dependerá de las condiciones tectónicas relacionadas al orógeno, lo
que afectará a la arquitectura, los sistemas de deformación producidos y sus aspectos
mecánicos de la deformación (Pfiffner, 2017).

Figura 2: Fajas plegadas y corridas; A) piel fina; B)Basamento involucrado de piel fina; C) piel gruesa (Pfiffner,
2017).

El estilo estructural de un sistema de piel fina consta en la deformación de la cobertura
sedimentaria mediante planos de despegue que se originan desde el contacto con el
basamento cristalino. Esto se genera producto a que este es un límite de debilidad
mecánica entre estos bloques (Pfiffner, 2006; Pfiffner, 2017). Por otro lado, la tectónica
asociada a un estilo de piel gruesa involucra fallas de alto ángulo que afectan al basamento
cristalino. Es común que estas fallas sean paralelas al contacto de cobertura-basamento, a
unos escasos metros bajo este límite, lo que produce la delimitación de delgadas franjas de
basamento que se alzan (Pfiffner, 2017). En algunos casos, suele ocurrir una deformación
mixta multi episódica, la cual es conocida como tectónica de piel fina que involucra al
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basamento (Pfiffner, 2006; Pfiffner, 2017). Esta clase de estilos de deformación mixtos es
como se han descrito un sin número de zonas en el orógeno andino asociados a
deformación compresiva (Fuentes et al., 2020; Giambiagi et al., 2003; Amilibia et al., 2008;
Martinez et al., 2012; Mardones et al., 2021; entre otros)

1.1.- Formulación del Problema

Relacionado a los estilos de deformación mixta antes mencionado, se ha planteado que la
Cordillera Frontal a los 26°S representa es un sistema de contracción en el segmento de
subducción de “Flat-Slab” Pampeano orientado al este, compuesto por grandes superficies
de detachment desde el basamento, con fallas normales tectónicamente invertidas de
movimiento extensional Mesozoico y compresional Mesozoico-Cenozoico y pliegues de
escama fina relacionados a una vergencia regional hacia el oriente pliegues (Martínez, et al,
2020). Por otra parte, a los 28°S se propone que existe un estilo de piel hibrida con
vergencia hacia el este y también con fallas normales invertidas (Martínez, et al, 2016)
(Figura 3).

A

B

Figura 3: Modelos estructurales. A) Faja plegada y corrida de Potrerillos 26°S (Martinez, et al, 2020). B) Cuenca
Lautaro 28°S (modificado Martinez, et al, 2016).
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Sin embargo, los estilos estructurales de los Andes Centrales en la Cordillera Frontal entre
los 26° y 28°S, Martínez (2012 y 2020) menciona que se desarrollaron en un comienzó en
un periodo syn-tectónico de extensión durante el Triásico-Jurásico en donde se generaron
cuencas de trasarco con la Formación Lautaro y Estratos Amolanas (Oliveros, et al., 2012).
Luego durante el Cretácico Superior se desarrolla un régimen compresivo, en donde se
reactivan las fallas normales a fallas inversas, a través de una inversión tectónica. Además,
este régimen genera fallas de carácter contraccional que vergen hacia el este en Potrerillos
y hacia el oeste en la Cuenca Lautaro (Martínez, et al,  2020 y 2012).

Lo expuesto, deja en evidencia la necesidad de realizar un análisis estructural entre la
Cuenca de Lautaro (28°S) y Potrerillos (26°S) que permita dilucidar los estilos
arquitectónicos, si varia las direcciones de vergencia, y comprender del Mesozoico en
adelante entre las unidades morfoestructurales de Cordillera Frontal y La Puna.

Por esta razón, el presente estudio tiene como problemática comprender la geología
estructural de la Quebrada Paipote, III° Región de Atacama (27°S), proponiendo un modelo
que permita dilucidar mecanismos de deformación que expliquen las estructuras expuestas
en superficie, testeando si es válido con estilos de inversión tectónica o directamente
contraccional y comparar la relación espacial respecto a la arquitectura propuesta por los
modelos de la Faja Plegada y Corrida de Potrerillos (26°S) (Martinez, et al., 2020) y con la
Cuenca Lautaro (28°S) (Martinez, et al., 2012). Además, de analizar y explicar la transición
e interacción de las unidades morfoestructurales de la Cordillera Frontal y La Puna en la
zona de estudio, al oeste de la Laguna Santa Rosa.

1.2.- Hipótesis
Las estructuras que afectan a las unidades Mesozoicas y Cenozoicas al oeste de la Laguna
Santa Rosa, se pueden explicar por mecanismos de deformación marcados por estilos
estructurales de piel híbrida, de doble vergencia, relacionado a un mecanismo de inversión
tectónica en el Cretácico Superior y que construye la Cordillera Frontal con estilo de piel
híbrida y la Puna Plateau con un estilo de piel piel fina.

1.3.- Objetivos
1.3.1.- Objetivo General

● Desarrollar un modelo geológico integrado que explique la evolución de la
deformación y del campo de strain durante el Mesozoico y Cenozoico en el límite
occidental de la Puna Austral y la Cordillera Frontal.

1.3.2.- Objetivos Específicos
● Caracterizar los elementos litológicos, estructurales que afloran en la zona de

estudio.
● Caracterizar la deformación frágil a través de estilos estructurales y de los

indicadores cinemáticos en las rocas descritas del área de estudio.
● Determinar y correlacionar las características estructurales descritas para determinar

los estilos estructurales, direcciones de vergencia y cantidad de deformación en el
área de estudio.
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1.4.- Ubicación y vías de acceso
El área de estudio se encuentra en la Región de Atacama, 80 km hacia el noreste de la
ciudad de Copiapó (Figura 4), entre los 26,9°a 27,1°S y los 69,4° a 69,1°W, abarcando un
área de 458,2 Km2.

Figura 4: Imagen satelital en coordenadas geográficas que muestra la ubicación del área de estudio a escala, en
coordenadas UTM que muestra vías de acceso en amarillo.

Desde Santiago se debe tomar la Ruta 5 o Panamericana norte hasta la ciudad de Copiapó,
luego se debe acceder al paso internacional CH-31. La ruta se bifurca, hacia el noreste en
la quebrada San Andrés y hacia el sureste es la ruta C-341. Esta última, corresponde al
camino principal dentro de la zona de estudio que está en la quebrada de Paipote.

1.5.- Metodología
1.5.1.- Etapa preparación de terreno
En esta etapa se recopiló la bibliografía que permitió la elaboración un mapa geológico foto
interpretado de la zona de la quebrada de Paipote, junto con otras informaciones relevantes
tales como unidades litoestratigráficas, edades de dataciones radiométricas de trabajos
anteriores, marco estructural, secciones estructurales, entre otras.

Se confeccionó un mapa geológico en el sector de la quebrada de Paipote a escala de
1:30.000 para establecer un marco geológico y estructural foto interpretado con el fin de
comprender la disposición espacial a macro escala de las rocas en dicha zona.
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Se utilizó el software ArcGis para georreferenciar los datos recopilados. Dentro de la misma
plataforma, se empleó el uso las imágenes satelitales del Basemap para la realización de
planchetas y posterior discriminación litológica.

1.5.2.- Etapa de terreno
Esta etapa consistió en un periodo de una semana donde se realizó una salida a terreno a
la zona de estudio dentro la primera quincena de marzo de 2021.

En la primera mitad del terreno tuvo como objetivo el reconocimiento de la geología de la
quebrada de Paipote. Ahí se realizaron descripciones petrográficas de las diversas
unidades litológicas del Mesozoico y Cenozoico. Además, se tomaron mediciones
sistemáticas de rumbos y mateos, principalmente en las rocas deformadas del mesozoico y
cenozoico. Con lo anterior permitió realizar un mapeo 1:30.000 en detalle de los
afloramientos en planchetas. Obteniendo las características estructurales y sus relaciones
de contacto con las rocas adyacentes.

La segunda mitad del terreno tuvo la finalidad de realizar estaciones de mediciones de
indicadores cinemáticos que permitan entender las direcciones del campo de strain y
reconocer los cambios en la arquitectura estructural de la zona de estudio.

1.5.3.- Etapa de gabinete
1.5.3.1.- Trabajo con base de datos
Luego de terreno se elaboró una base de datos litológicos y estructurales tales S0 e
indicadores cinemáticos y muestras de mano de cada punto. Cabe destacar que cada dato
está georeferenciado con coordenadas UTM en la zona 19J.

1.5.3.2.- Mapeo y perfiles geológico de la zona
Utilizando los datos recopilados de otros autores, el mapeo y los datos obtenidos en terreno,
se caracteriza la geología y las estructuras de la zona de la naciente Quebrada de Paipote.
Digitalizando el mapa geológico a escala 1:30.000 y georeferenciando los datos con el
software ArcGis 10.5. Además se realiza la traza para el perfil, se obtiene la topografía de la
misma, se localizan los contactos litológicos y se disponen los datos de rumbos y manteos
correspondientes a lo largo de toda la sección utilizando el Método Kink.

1.5.3.3.- Análisis de indicadores cinemáticos
Utilizando el software FaultKin se caracterizaron con el apoyo de redes estereográficas los
datos de indicadores cinemáticos de cada estación para obtener una tabla de discretización,
familias de direcciones de contracción y elongación. A partir de las características del
ángulo del rake, la cinemática y la calidad del dato, se pueden generar diversas redes
estereográficas que definan o vinculen a un cierto proceso de deformación, logrando
obtener los ejes de compresión – extensión y los campos de strain asociado a cada
estación cinemática definida en la etapa de terreno.

1.5.3.4.- Proposición de modelo estructural.
Una vez analizados los resultados de este trabajo se propone un modelo estructural el cual
busca explicar en profundidad las estructuras que se encuentran en la superficie del área de

12

SO
LO

 USO
 ACADÉMICO



estudio. Utilizando el método Kink y comparando los modelos anteriores que están al norte
y al sur de la quebrada Paipote.

2.- Marco Teórico

2.1.- Análisis Cinemático

En las zonas de cizalle asociadas a una deformación frágil es importante caracterizar
estructuralmente los elementos que identifican uno u otro estilo de deformación frágil. para
ello, la medición sistemática de planos de fallas, fracturas, vetillas permiten obtener
indicadores y patrones asociados a una cierta configuración del campos de strain y stress,
.Dichos elementos suelen ser estructuras desarrolladas a partir de patrones que derivan de
los esfuerzos de cizalle que permiten establecer el sentido y direcciones de movimiento de
las fallas. La observación y la cuantificación de dichos indicadores se basan de la medición
en los planos de fallas a meso escala, lo cual al momento de interpretar procesos de escala
regional se debe considerar esta información  (Allmendinger et al, 1989).

Existen diferentes criterios definidos por distintos autores para comprender el movimiento en
los planos de falla (Doblas, 1997; Petit, 1987; Tchalenko, 1970). Uno de los más utilizados
en geología estructural es el denominado experimento de Riedel (1929), el cual consiste en
determinar la cinemática de los esfuerzos de cizalle a partir de frecuentes fracturas
secundarias asociadas al plano de falla principal, nombradas “fracturas de Riedel” (R) y
“fracturas conjugadas de Riedel” (R’) (Tchalenko, 1970) (Figura 5a).

Figura 5: a) Terminología para describir los elementos de fracturas secundarias en un contexto de cizalle y
criterio correspondiente para definirlas. b) Fracturas secundarias más estriamiento debido a elementos que
generan surcos (Petit, 1987).

Estas fracturas asociadas al plano de cizalle se pueden dividir en 3 principales grupos. Uno
de ellos es el “Grupo R”, que involucra aquellas fracturas secundarias sintéticas llamas
como R y antitéticas como las R’, generando así fallas conjugadas en donde la geometría
de estas fallas significan direcciones de máximo acortamiento y extensión de los ejes del
elipse de strain, orientados inicialmente a 45° de la zona de cizalle (Figura 3a). El “Grupo T”
incluye una repetición de fracturas producidas por tensión a 45° respecto al plano de falla y
a la dirección de acortamiento máximo y por último el “Grupo P”son aquellas fracturas
secundarias de sentido sintético con bajo ángulo con respecto al plano de falla. No
obstante, lo mencionado anteriormente solo se puede utilizar como una descripción
geométrica de fracturas en un contexto de esfuerzos de cizalle y no como explicación
mecánica en la zona de fricción (Petit, 1987).
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En consecuencia, Petit (1978), define otros indicadores cinemáticos que no implican
fracturas secundarias, los cuales se dividen en dos grupos. El primero es “Estriamiento
debido a un elemento de surco” (Figura 3b), este grupo de indicadores son consecuencia a
la fricción de un fragmento mineral o roca que tiene igual o mayor dureza que produce un
surco en la pared en la cual se desliza. El segundo grupo se denomina “Cristalización
asociada a irregularidades de los planos de falla” (Figura 6), el cual caracteriza por
crecimiento de fibras minerales a escala local en las irregularidades del plano de falla, con
peldaños perpendiculares al sentido de estriamiento.

Figura 6: Cristalización férrica asociada a irregularidades en planos de falla.

Luego de dos décadas, Doblas (1998), genera una nueva clasificación de indicadores
cinemáticos, en planos en base a 61 criterios que son subdivididos en 11 grupos, los cuales
integran todos los mencionados anteriormente. Entre estos grupos se tienen los siguientes:
“V” o marcas de crecimiento (CM), escalones (ST), fracturas (FR), tren de planos
estructurales inclinados (IS) , materiales de arrastre (TM), elevaciones asimétricas (AE),
elementos deformados (DE), orientación mineral/cristalográfica, características asimétricas
de la vista del plano, cavidades y pliegues asimétricos (PW) (Figura 7). A partir de estos 9
grupos fueron establecidos por características morfológicas y geométricas que se pueden
presentar a escala métrica y microscópica. No obstante, es relevante destacar el grado de
confiabilidad según la calidad de cada indicador cinemático, los cuales se indican de la
siguiente forma: “Good”, “Fair” o “Poor” (Doblas, 1998).
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Figura 7: Clasificación de indicadores cinemático: 1) escala de ocurrencia del indicador (a = microscópico b =
decenas de milímetros; c = métricas); 2 = las 3 flechas que se muestran apuntan en dirección del movimiento del
bloque faltante, indicando los grado de confiabilidad en cada indicador cinemático (a) Good, b) fair, c) poor);
Vistas de figuras, BD = diagrama 3D, OMO = orientación mineralógica oblicua, PPE= elemento planar previo, P
= en planta, S = sección (Doblas, 1998).

En el 2014, trabajos realizados por Nováková y Brož, documentan un trabajo de campo es
posible distinguir cuatro tipos de planos o zonas de falla de movimiento relativo entre los
bloques: Strike-Slip (dextral o sinestral), Fallas Verticales (normal e inversa). La certeza y
calidad respecto al sentido obtenido a partir de los indicadores cinemáticos puede ser
catalogado como: Q0, Q3, Q2 y Q1 (Tabla 1). En donde Q0 sería “incerteza” y Q1 sería
“seguro” (Nováková y Brož, 2014).

Tabla 1: Nivel de incerteza en la determinación del sentido de movimiento (Nováková y Brož, 2014).

2.2.- Métodos de los Diedros

Los datos de estaciones cinemáticas son ingresados al software Faultkin (Allmendinger et
al., 2012), el cual utiliza una serie de técnicas gráficas y numéricas que facilitan el análisis
cinemático. Este usa los datos tomados para proyectarlos estereográficamente en una red
estereográfica, donde la representación gráfica de cada falla y sus características se realiza
mediante líneas curvas, puntos y flechas que representan la falla, estrías y el movimiento
del bloque colgante respectivamente (Figura 8) todo esto para analizarlos mediante el
método de los diedros rectos (De Vicente et al., 1992).
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Figura 8: proyección estereográfica esquemática en el hemisferio inferior de la geometría de la cinemática de
una falla y sus características (Marrett y Allmendinger, 1990).

Este método es una suma areal en proyecciones estereográficas de las zonas de
contracción y extensión de las distintas fallas (Figura 9 y 10), los cuales determinan las
posibles orientaciones comunes de los ejes de máxima contracción y extensión que en
definitiva determina el elipsoide de strain (De Vicente et al., 1992). En el software se calcula
a través de la distribución estadística de Bingham (Figura 10), proporcionando máximos
direccionales objetivos de los ejes de acortamiento y extensión (Mardia, 1972). Mediante la
orientación de los ejes resultantes es posible deducir de forma cualitativa la dirección de
contracción y extensión que genera el movimiento de esa familia de fallas (De Vicente et al.,
1992).

Figura 9: Esquemas de diedros rectos de una falla. (A) Diedros rectos de una falla normal (Negro: Compresión,
Blanco: Extensión). (B) Ídem para una falla inversa. (De Vicente et al., 1992).
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Figura 10: ejemplo de proyección estereográfica de estación cinemática 1, con movimiento inverso, rake mayor e
igual de 70° y con un total de planos de falla de N=17.

Para esta investigación, se tomará como guía el trabajo de Marrett y Allmendiginger (1990),
en donde se ocupan el conjunto de fallas medidas en estaciones que pueden mostrar una
cierta tendencia o patrones múltiples de los ejes de contracción y extensión, para así tener
distintos métodos de análisis para cada uno de estos.

Cabe destacar que en ciertas situaciones en que se observa una tendencia clara es
necesario identificar los ejes de strain tanto de la roca plegada como en la no deformada. Es
por esto que se utiliza el cálculo “unfold data” del software para llevar a la roca en su estado
original no deformada para tener los ejes de la roca plegada y no plegada. Lo anterior, es
posible inferir si las estructuras medidas fueron generadas antes, durante o después de la
deformación.

En el caso en que se observan patrones multimodales, se necesita separar las fallas en
grupos según la orientación y cinemática. Con el fin de identificar bajo qué mecanismos
fueron producidas y poder determinar la temporalidad de las deformaciones sobre
impuestas (Allmendinger et al., 1989).

Allmendinger et al. (1989) describen 4 mecanismos principales (Figura 11):

● Deformación triaxial, explicada por Reches (1983), el cual se interpreta a partir de la
presencia de sets de fallas que se cortan mutuamente. Estas deben cumplir con ser
3 o 4 sets de fallas con simetría ortorrómbica e igual número de distintas direcciones
de desplazamiento (Marrett & Allmendinger, 1990).

● Reactivación anisótropa, corresponde a la reactivación local de anisotropías
preexistentes (posiblemente de basamento) que no se acomoda idealmente,
generando deformación heterogénea triaxial localmente. Esta se reconoce al
observar un set de fallas y dirección de desplazamiento no relacionadas con las
demás, es decir no es ni conjugada ni de simetría ortorrómbica. También puede
producir una correlación entre las orientaciones de sets de fallas y la anisotropía de
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basamento o entre cambios espaciales en la cinemática de los desplazamientos de
las fallas y cambios en la orientación de la anisotropía de basamento (Marrett &
Allmendinger, 1990).

● Compatibilidad de deformación, es posible observar entre dos grupos de fallas de
orientaciones diferentes, en las cuales se requiere que ambas se desplazan
paralelamente a la línea de intersección, en caso de que no haya estructuras. Una
gran diferencia entre las orientaciones de fallas produce una gran diferencia en sus
cinemáticas, esto dará como resultados múltiples sets de fallas que tendrán similar
dirección de desplazamiento (Marrett & Allmendinger, 1990).

● Deformación múltiple, producida cuando un set de fallas (Figura 12 A) generado por
un evento de deformación 1 es reactivado por otro evento de deformación que
genera un segundo set de fallas (Figura 12 B) y un segundo set de indicadores
cinemáticos, que se sobreponen al set de indicadores cinemáticos del primer set de
fallas, por ende, las fallas a mesoescala estudiadas mostrarán dos o más
direcciones de desplazamiento mediante su rakes dispuestos en el plano de falla
(Figura 10 C) (Marrett & Allmendinger, 1990).

Figura 11: Mecanismos de deformación que generan patrones multimodales de cinemática heterogénea.
(Marrett y Allmendinger, 1990).

Figura 12: Representación gráfica de deformación múltiple. Las líneas representan los planos de falla y los
puntos la ubicación de las medidas de rake. (Marrett y Allmendinger 1990).
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Con los parámetros mencionados anteriormente, se realizará el análisis cinemático como en
estudios previamente publicados (Por ejemplo, Giambiagi et al., 2016), en la cual se
comenzó analizando los datos cinemáticos de las rocas más jóvenes y concluyó con los
datos de las rocas más viejas. Esto se debe a que las rocas más jóvenes muestran fallas
producidas por los últimos eventos de deformación, mientras que las rocas más viejas
pueden registrar más de un evento de deformación (Figura 13).

Es por esto que en primera instancia es necesario conocer las direcciones de contracción
de las unidades más jóvenes (Unidad 2, Figura 13, B y C), para luego “restarlas” de la
solución del plano de falla de las unidades más antiguas (Unidad 1, Figura 13, D y E) y así
poder obtener la dirección de contracción que deformó a las unidades más antiguas (Figura
13, F) antes de la última deformación, vista en las unidades más nuevas. De esta forma es
posible ir determinando los diferentes eventos de deformación que afectaron al área de
estudio y restringirlas temporalmente.

Figura 13: Ejemplo de variación espacio-temporal de las direcciones de contracción (modificado Saavedra,
2020).

2.3.- Estilos Estructurales
Carrapa et al. (2011) menciona que cada sistema orogénico es único, pero todos los
cordones montañosos están sujetos al mismo proceso tectónico de contracción y transporte
lateral del material de la corteza superior, dependiendo de su margen, estilo tectónico,
capacidad de alzamiento y subsidencia dinámica (DeCelles & Giles, 1996).

Los estilos de deformación estructurales están dados por el transporte lateral que afectan a
la evolución de las cuencas tras arco, ante arco y antepaís. Donde el transporte de rocas
generado por una faja plegada y corrida actúa como incorporador de nuevos sedimentos a
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la zona frontal mediante el cabalgamiento basal y algunas veces genera deformación
interna bajo diversos sistemas ( Dahlstrom, 1970, Bally et al., 1966).

Como se mencionó anteriormente, los sistemas de piel delgada (Figura 1, B) están
determinados por fallas de cabalgamiento de bajo ángulo, rampas de geometrías planas,
estructuras dúplex y una progresión sistemática de la deformación, que generalmente se
propaga hacia el antepaís a través de un paquete de rocas sedimentarias relativamente de
baja resistencia mecánica (Bally et al., 1966; Davis et al., 1983).

Por otro lado, los sistema de piel gruesa (Figura 1, A) destacan por fallas más profundas y
pronunciadas en el basamento cristalino, experimenta un desarrollo más errático y fuera de
secuencias (ejemplo, Jordan, 1995). Lo anterior se debe a la alta resistencia mecánica
presente en las rocas del basamento. A menudo las fallas de este tipo de estilo se deforman
a lo largo de heterogeneidades preexistentes, como fábrica, zonas de cizalle antiguas,
patrones de fracturas generalizadas o sistemas de fallas heredados (Allmendinger et al.,
1983).

Sin embargo, existen numerosos casos en el mundo (por ejemplo: Martinez, et al, 2012) en
que la deformación de piel delgada y piel gruesa coexisten y están a la propagación regional
desde interior (Hinterland) hasta cuencas de antepaís (Foreland) (por ejemplo, Los Alpes
europeos, la faja plegada y corrida de Sevier del oeste de Estados Unidos, el frente de
cabalgamiento (thrust belt) del Himalaya (Burchfiel & Davis, 1972; Boyer & Elliott, 1982;
Coogan, 1992; Yonkee, 1992; Royse, 1993; Hodges, 2000; DeCelles, 2004).

Otro estilo estructural son los estilos de inversión tectónica, los cuales se definen cuando
una cuenca controlada inicialmente por fallas extensionales se reactiva con el movimiento
inverso de dichas estructuras por una compresión tectónica posterior (Cooper y Williams,
1989). De esta manera se define una inversión parcial (Figura 14b), cuando hay
reactivación de parte de la falla normal a inversa y las capas pre-rift en el basamento están
en clara extensión, mientras que las capas post-rift están en clara compresión. Una
inversión total (Figura 14c) en tanto, se genera cuando toda la falla normal es reactivada
como inversa sin saltos extensionales a través de la falla en la secuencia pre-rift,
reconstituyendo la estratigrafía previa al graben, produciendo una extrusión del material syn
extensión (Bally, 1984).
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Figura 14:Ilustración a) hemigraben extensional b) inversión parcial c) total de un hemigraben (Bally, 1984)
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3.- Marco Geológico

3.1.- Generalidades
El área de estudio se encuentra en los Andes Centrales del Sur, en el margen de
subducción activo de la placa de Nazca con la Sudamericana. No obstante, el ángulo de
subducción no es uniforme a lo largo de las diferentes latitudes, lo que produce cambios
estructurales y magmáticos en la placa superior (Jordan et al. 1983). Entre los 28° y 33° S
se produce el denominado Flat slab pampeano (Figura 15) (Gutscher et al., 2000(a), Ramos
et al., 2002) el cual evoluciona en transición a un sistema de subducción tipo Chilena
(Uyeda y Kanamori, 1979) hacia el Sur a las latitudes 15° - 29° S (Isacks, B.L., 1988, Cahill
y Isacks 1992, Pardo et al, 2002).

Figura 15: Segmento del flat-slab Pampeano con indicación de la profundidad de la placa de nazca basado en
Cahill & Isacks (1992), y segmentación morfoestructural. (Ramos y Folguera, 2009, de Ramos, et al, 2002)

La transición desde el norte de una subducción normal tipo Chilena a flat slab pampeano,
entre los 24° a los 28°S (Uyeda, 1982) se caracteriza por ser suave y gradual, en donde el
ángulo de subducción cada vez va disminuyendo hacia el sur (Isacks, 1988, Cahill y Isacks
1992). No obstante La Puna Austral es único respecto a la geometría de la subducción que
la produce (Isacks, 1988, Allmendinger et al, 1989) y esta zona de transición (Jordan et al.,
1983 y Allmendinger et al., 1983) se puede caracterizar por 4 factores que la distinguen del
segmento norte de La Puna (Allmendinger et al., 1989):
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1. La parte del norte del altiplano corresponde a amplias cuencas con algunas
variaciones de altura. Mientras que La Puna meridional se encuentra fragmentada
en diversas cuencas (Allmendinger et al., 1983, 1989).

2. La Puna Austral posee una historia paleogeográfica diferente, en donde los niveles
más profundos de la corteza han sido exhumados y expuestos antes del Cretácico
asociado a hombreras de fallas extensionales (Allmendinger et al., 1983; Alonso et
al., 1984). Sin embargo, durante el Eoceno ocurre una exhumación importante
(Kramer et al 1999; Carrapa et al 2005).

3. El volcanismo producido en el cuaternario en La Puna meridional presenta
abundante material volcánico basáltico y bimodal (Viramonte et al., 1984; Kay et al.,
2000, 2009, 2013; Goss et al., 2013), los cuales pueden estar asociado con zonas
de fallas activas durante el Cuaternario las cuales se caracterizan por poseer
extensión horizontal (Alonso et al., 1984; Marrett y Allmendinger, 1987; Allmendinger,
1989).

4. Las fallas activas se presentan en diversos lugares de la meseta de La Puna, sin
embargo, en La Puna Austral los escarpes jóvenes y terremotos corticales son más
comunes en esta región (Allmendinger, 1989).

3.2.- Evolución tectónica Orógeno Andino
Se conoce que el proceso tectónico de subducción de placas en el margen Andino ha sido
el principal causante del acortamiento y aumento en el espesor cortical del margen
occidental de la placa Sudamericana desde el Jurásico (Mpodozis y Ramos, 1990, Charrier
et al., 2007). Posteriormente, otros autores complementan que esta subducción podría ser
continua desde el Paleozoico, ya que no existirían razones para considerar el cese de
subducción durante el Carbonifero al Triásico (Del Rey et al., 2016).

A comienzos del Mesozoico ocurre una fuerte disminución de la tasa de convergencia que
caracteriza al ciclo Orogénico San Rafael generado por la separación del Gondwana,
produciendo que este sistema colapse. Esto conlleva a la extrusión de una gran cantidad de
magma riolítico denominada Provincia Magmática Ácidas de Choiyoi (Kay et al., 1989,
Charrier et al., 2007). Luego, la evolución Triásica de la región se caracteriza por un arco
magmático desplazado hacia el oeste, en paralelo con una tectónica extensiva que genera
grabens y hemigrabenes que permitieron el desarrollo de cuencas trasarco con depocentro
de orientación NW rellenadas de depósitos sedimentarios y volcánicos (Charrier et al., 1979,
2007, Franzese y Spalletti, 2001).
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Figura 16: Ciclo tectónico andino desde el Jurásico Temprano tardío al Presente. Al mismo tiempo muestra las
subdivisiones en etapas y subetapas de los eventos tectónicos que marcaron el desarrollo de la orogenia
Andina. (Charrier et al., 2009).

El ciclo tectónico Andino (Figura 16B) comienza con un régimen extensivo durante el
Jurásico Inferior. A principios del Cretácico Superior se registra la migración del arco
volcánico hacia el este, el cual se ubicó en la actual Cordillera Occidental, en compañía de
un volcanismo de tras arco, lo cual es explicado por un contexto geodinámico de
subducción “roll-back” debido a la fragmentación de Gondwana (Franzese y Spalletti, 2001,
Charrier et al., 2007). Esta primera fase evoluciona durante Kimmeridgiano – Titoniano al
Aptiano-Albiano a una sub-etapa en donde comenzó un régimen comprensivo, denominada
Fase Peruana. Esta fase fue producto a un fuerte aumento en la tasa de subsidencia y
acoplamiento entre las placas lo que genera un cambio de una subducción tipo Mariana a
tipo Chilena, provocando que el arco migre hacia el este (Mpdozis et al, 1995; Camus, 2003;
Charrier et al., 2007).

La Fase Peruana produjo que las cuencas extensionales de tras arco del Jurásico fueron
exhumadas e invertidas debido a la contracción de esta etapa (Mpodozis y Allmendinger,
1993). Lo anterior fue evidenciado gracias a dataciones o U-Pb en circones provenientes de
detritos depositados en cuencas syn-tectónicas de este periodo, mostrando un buen registro
de alzamiento y erosión de las de las cuencas extensionales Permo-Triásicas y Cretácicas
en la Cordillera Frontal y Cordillera de Domeyko (Bascuñán et al., 2015, Martínez et al.,
2012, 2013).

Posterior al régimen compresivo, a mediados del Cretácico Superior ocurre régimen
extensivo y una nueva migración del arco, pero esta vez hacia el oeste, ubicándose entre la
Depresión Intermedia y la Cordillera occidental generando cuencas de trasarco en la
Cordillera Oriental (Mpodozis y Allmendinger, 1993, Charrier et al., 2007, 2009). A fines del
Cretácico Superior producto a una oblicuidad en el ángulo de subducción, comienza a
ocurrir un nuevo evento compresivo cuya fase es denominado “K-T” o “Fase Incaica I”, la
cual es evidenciado por la existencia de discordancia angular entre unidades Cretácicas y
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secuencias volcánicas Paleocenas de la Cordillera Frontal y Cordillera de Domeyko
(Cornejo 1997, 2003, Charrier et al., 2007, Martínez et al., 2013, 2016). Luego, debido a una
intensa actividad volcánica y plutónica se produce una nueva etapa transtensiva de baja
intensidad comparada a los eventos previos extensivos (Charrier et al., 2007).

La tercera etapa de la construcción del orógeno Andino llamada “Fase Incaica” (Steinmann
1929) comienza con el cese del volcanismo del arco y un evento compresivo de gran
intensidad que genera un importante relieve (“Cordillera Incaica”) durante el Eoceno entre
los 38.5 - 44 Ma (Hammerschmidt et al., 1992; Tomlinson y Blanco, 1997(a)(b); Charrier et
al., 2007). Esto provoca que dominios paleogeográficos de la Cordillera Occidental y la
Cordillera Oriental evolucionen de manera independiente durante el resto del Cenozoico
(Charrier et al., 2009). En el cual la tectónica está marcada por la partición de la
deformación y generación de fallas de rumbo longitudinales que termina generando la
inversión tectónica del arco en conjunto con la exhumación de núcleos paleozoicos con
vergencia al Este y Oeste (Charrier et al., 2007).

Esta fase, coincide con el periodo donde disminuye el ángulo de subducción en
aproximadamente desde los ~ 35 Ma en conjunto con el aumento progresivo en la tasa de
subsidencia de la placa Farallón bajo la Sudamericana (Figura 18) (Pardo-Casas y Molnar,
1987, Müller et al., 2016). Luego a los ~25 Ma se fragmenta la placa de farallón en la placa
de Cocos y de Nazca (Figura 14) dando paso a los mayores peaks en las tasas subsidencia
con 12-14 Cms/Año entre los 15-20 Ma (Figura 17 a) y una variación del ángulo de
subducción de ~ 30° a los ~ 20 Ma, ~ 15° a los 15 Ma (Figura 17 b) (Zonenshayn et al.,
1984; Somoza (1998); Müller et al., 2016).

Figura 17: a) diferentes curvas que muestran la velocidad de convergencia y ángulo de subducción entre la
placa oceánica bajo la continental, en azul según Pardo-Casas y Molnar (1987), en negro según Somoza (1998)
y en rojo según Müller et al. (2016) b) Reconstrucción de la subducción y la cinemática de la placa de Nazca
bajo la Sudamericana durante el Cenozoico según Pardo-Casas y Molnar (1987). (Extraído de Mardones, 2019).

Respecto al magmatismo y al volcanismo en la Fase Incaica, se generaron dos contextos
diferentes. Al norte de los 27°S se genera el arco volcánico se mantuvo con respecto a la
ubicación actual. Mientras que al sur de los 27°S se produjo una sucesión de arcos
magmáticos los cuales denotan una migración hacia el este desde el Eoceno Tardío al
Mioceno temprano en compañía con la generación de amplias cuencas extensionales de
intra-arco (Charrier et al., 2007, 2009).

Finalmente a partir del límite entre el Oligoceno – Mioceno se generó un nuevo evento
compresivo cuya fase es denominada como orogenia Pehuenche, este periodo rejuvenece
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el núcleo de la Cordillera Incaica e invierte las cuencas extensionales de intra-arco,
generando nuevos depósitos syn-tectónico (Charriel et al., 2009). Durante el Mioceno
temprano - Plioceno la deformación generó el desarrollo de fajas plegadas y corridas, junto
a cuencas de antepaís de retroarco en el borde oriental del orógeno Andino en Argentina
(Charrier et al., 2007). Al mismo tiempo durante este periodo comienza a desarrollarse el
margen como se observa actualmente, con un segmento de subducción plana entre los 27°
a 33° S. Desarrollando alzamiento del basamentos pre Paleozoicos y la formación de la
Cordiller Oriental, gracias a condiciones de subducción similares a las actual con tasas de
de 7,5-8 Cms/año (Pardo-Casas y Molnar, 1987; Ramos et al., 2002; Charrier et al., 2007;
Müller et al., 2016).

Figura 18: Reconstrucción de las placas desde los 30 Ma al presente en intervalos de 10 Ma en donde se
muestra la distribución areal de las edades para las placas oceánicas y los márgenes activos de placas.
Abreviaciones de placas colindantes al continente americano: SAM, Placa Sudamericana; C, Placa de Cocos;
CA, Placa del Caribe; NAM, Placa norte americana; NAZ, Placa de Nazca; WAN, Placa antártica oeste; ANT,
Placa antártica; PAC, Placa del Pacifico (Müller et al., 2016).

3.3.- Dominios Morfoestructural
Entre las latitudes 25° a 29°S, de oeste a este se definen los dominios morfotectónicos de
La Cordillera de la Costa, Cordillera Principal, Cordillera Frontal, La Puna, Precordillera
Argentina y Sierras Pampeanas (Figura 19) (Jordan 1983; Allmendinger et al., 1989; Rubiolo
y Pereyra, 2001; Arévalo, 2005a, 2005b; Ramos et al., 2002; Charrier et al., 2007; Martinez
et al., 2015). Estas son definidas principalmente por la temporalidad: Lito estratigráfica y de
los sistemas estructurales que lo conforman.

3.3.1.- Cordillera de la costa
Representa una cadena montañosa de alturas discretas (<2000 msnm). Como se mencionó
anteriormente, su origen viene desde el principio del ciclo orogénico Andino donde
comienza a generar una nueva organización paleogeográfica que alza el basamento
Paleozoico (Arévalo, 1995, Arévalo, 2005, Charrier et al. 2007). Trazas de fisión indicarían
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que la exhumación y alzamiento del arco en la latitud se remonta al Aptiano-Albiano
producto a un sistema Sinestral Transpressional denominado Atacama Fault Zone (AFZ),
(Arabasz, 1971, Maksaev 1990, Scheuber y Andriessen 1990). Además este dominó entre
los 27° a 28°S está limitado por fallas de alto ángulo reactivadas durante el Cretácico que
generan amplios anticlinales de inversión (Martínez et al. 2013).

3.3.2.- Cordillera Frontal
Definida por Groeber (1938), se caracteriza por tener alturas que llegan hasta
aproximadamente 4.500 msnm al oeste y al este hasta 5.500 msnm. De base a techo se
conoce que existe basamento compuesto por rocas Paleozoicas, las cuales se encuentran
cubiertas en inconformidad por un gran espesor de depósitos syn-rift continentales y
marinos del Triásico Medio al Jurásico Medio (Charrier et al., 2007, Martinez et al., 2012,
2013). También se sabe que estas cuencas del Jurásico se encuentran cubiertas por
depósitos syn-orogénicos volcano-sedimentarios del Cretácico Superior, los cuales
subyacen en discordancia angular a rocas del Cenozoico (Martinez et al., 2012, 2013).

Este dominio se caracteriza por un sistema híbrido en donde hacia el oeste se presenta una
faja plegada y corrida de piel fina con vergencia al este que afecta a las unidades
Cretácicas Superior-Paleocenas (Peña et al., 2013, Martinez et al., 2013, 2015, 2016,
2017). Mientras que hacia el este presenta un sistema de piel gruesa con fallas de alto
ángulo (70-80°) con vergencia al oeste, afectando a los depósitos synrift del Triásico -
Jurásicos (Martinez et al., 2012, 2013).

3.3.3.- La Puna Austral
Es el segundo plateau más grande de la Tierra, después del Tibet, con una elevación media
de 3.700 msnm (Allmendinger et al., 1989, Isacks 1988). Este dominio al sur de los 27°S en
el límite oriental se caracteriza por la existencia de un basamento metamórfico e intrusivo
Precámbricos y rocas Paleozoicas, las cuales se encuentra cubierto por rocas Paleogenas
Paleocena sedimentarias evaporíticas y una cobertura Neógena compuesta por Ignimbritas
y Rocas Volcánicas asociadas a la Zona Volcánica Central (ZVC) y centros monogenéticos
(Alonso et al, 1984, Allmendinger et al, 1982, Kay et al., 2000).

Su origen radica por un conjunto de procesos. El primero es en el Paleógeno, donde ocurre
una inversión tectónica de fallas bivergentes de alto ángulo paralelas al orógeno,
relacionadas genéticamente al rift de Salta lo que generaría el límite oriental de La Puna
(Allmendinger et al., 1997, Cristallini y Ramos, 2000, Marquillas et al., 2005). Otro proceso
está asociado a la migración constante del frente orogénico desde el Oeste (Cordillera de
Domeyko) al Este con comienzo en el Paleógeno cuya deformación se caracteriza por un
estilo de deformación de piel gruesa y piel fina con vergencia principal hacia el Este
(Arriagada et al., 2006; Carrapa et al., 2008, 2011; DeCelles et al., 2011). Otro modelo
propone que el alzamiento se debe también a la fusión de la litosfera, lo que produciría el
alzamiento y la fragmentación romboidal dando génesis a los grandes lineamientos de
rumbo de La Puna. (Kay et al., 1994; DeCelles et al., 2015; Schoenbohm and Carrapa,
2015; Zhou y Schoenbohm, 2015).

3.3.4.- Precordillera
La Precordillera entre los 27°- 28°S se exhibe en la Sierra de las Planchadas al oeste de la
cuenca de Fiambala y está conformada por un basamento pre Ordovicico compuesto por
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rocas metamórficas sedimentarias y volcánicas (Aceñaloza, 1970, Bordonario 1999, Rubiolo
y Pereyra 2001) en concordancia con rocas básicas Paleozoicas y depósitos del
Devónico-Carbonífero (Faque y Limarino 1991), en discordancia angular sobreyacen
depósitos marino-continentales del Carbonífero superior - Permicas y pórfidos, rocas
volcánicas y depósitos piroclásticos datados del Pérmico (Linares & González, 1990
Mpodozis et al, 1998) sobreyaciendo a estas rocas se encuentran secuencias asociadas a
cuencas extensionales generadas durante el Pérmico, compuestas por Sedimentitas
fluviales y eólica intercaladas con rocas Volcánicas (Rubiolo y Pereyra, 2001).

Se han reconocido sistemas de deformación heredadas del Paleozoico, las cuales ocurren
en primer lugar durante el Carbonífero y posteriormente durante el Pérmico asociado a la
fase orogénica San Rafael (Rubiolo y Pereyra, 2001). Durante el cenozoico tardío en
paralelo con el génesis del flat slab pampeano, comienza a ocurrir una reactivación e
inversión de las estructuras Neopaleozoicas y la generación de una faja plegada y corrida
de piel mixta con vergencia al este y fallas inversas de alto ángulo (Rubiolo y Pereyra,
2001).

3.3.5.- Sierras Pampeanas
Está constituida por una serie de sierras las cuales se presentan en el límite oriental del
orógeno andino entre los 27° a 33° S (Isack et al., 1982, Jordan et al., 1983a, 1983b). El
basamento está constituido por rocas metamórficas datados de entre 600-900 Ma (Spinelli,
1983) y Granitoides de edades Paleozoicas (Jordan y Allmendinger, 1986). El origen de este
dominio radica a los 18 Ma y su alzamiento está relacionado con la generación del flat slab
pampeano (Isack et al., 1982; Jordan y Allmendinger, 1986; Ramos et al., 2002). La
exhumación se produjo durante Cenozoico tardío, donde se alzó el basamento producto al
acotamiento de las cuencas antepaís cuya edad y desarrollo espacial de estas cuencas
deformadas dan evidencia indirecta de los procesos relacionados en la subducción de la
placa oceánica (Ramos et al., 2002).

A partir de lo anterior, este dominio se desarrolló un sistema de deformación de piel gruesa
(Ramos et al., 2002), con fallas inversas bivergentes, en las cuales existe evidencia de
deformación neotectónica (Cristallini et al., 1998, 2001; Mon y Drozdzeski, 1999).

3.4.- Estratigrafía de unidades geológicas de la zona de Estudio

Devónico-Pérmico
Formación Chinches (Devónico-Carbonífero) (Mercado, 1982)
Secuencia sedimentaria clástica de 2500 m de espesor mínimo. Constituida por una
alternancia de lutitas y areniscas de colores verdes, grises y negras, con intercalaciones de
calizas y bancos de conglomerados, principalmente hacia el techo. A partir de lo anterior
presenta facies de depósitos de relleno de cuenca lacustre. Base desconocida. Se
encuentra intruida por granitoides del Batolito El Hielo y está cubierta, discordantemente,
por rocas volcánicas de la Formación Pantanoso y por rocas clásticas de la Formación La
Ternera.

Formación Pantanoso (Pérmico)(Mercado, 1982)
Secuencia volcánica hasta 1000 m de espesor, de aspecto macizo a débilmente
estratificada de colores gris oscuro a rojizo. Constituida por lavas y tobas asociadas a
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corrientes de densidad piroclásticas diluidas de composición ácida e intercalaciones de
areniscas, conglomerados y brechas volcanoclásticas. La secuencia cubre en discordancia
angular a la Formación Chinches, y está cubierta en discordancia por los Estratos El Mono y
Formación Lautaro (Triásico-Jurásico Inferior). Se encuentra intruida por granitoides
pérmicos del Batolito El Hielo.

Batolito El Hielo (Pérmico; ca 252-260 Ma) (Muzzio, 1980)
Conjunto de granitoides donde predominan los monzogranitos hololeucoctáticos de grano
grueso, de color rosado pálido, con textura hipidiomórfica granular que intruye a las
formaciones Chinches y Pantanoso. Edades K-Ar en biotita reportadas por Muzzio (1980)
indicaron valores de 252±9 Ma, 257±8 y 260±5 Ma.

Triásico-Cretácico
Estrato El Mono (Triásico superior – Jurásico Inferior) (Mercado, 1982; emend. Blanco,
1994)
Sucesión sedimentaria clástica de ambiente continental de hasta 1.500 m de espesor, con
predominancia de conglomerados arenosos silíceos, areniscas calcáreas y silíceas. En la
base contiene lutitas calcáreas con restos vegetales y algunas intercalaciones de tobas de
lapilli líticas dacíticas. Hacia el techo se constituye por areniscas gruesas calcáreas. El
ambiente de formación señala la presencia de abanicos aluviales proximales y abanicos
deltaicos que hacia el techo gradúan a ambientes fluviales. Cubre a la Formación
Pantanoso  con discordancia y es concordante con la Formación Lautaro.

Formación Lautaro (Jurásico Sinemuriano-Bajociano) (Segerstrom, 1968)
Secuencia sedimentaria marina compuesta por calizas fosilíferas, lutitas y areniscas
calcáreas que alcanzan hasta 300 m de espesor. Dispuesta concordantemente sobre los
Estratos El Mono, y las formaciones La Ternera y Pantanoso. (a) Intercalación de areniscas
y conglomerados rojo y gris oscuros basales. En la parte media, incluye calizas, calcilutitas
y margas con ammonites (Cenoceras sp., Hammatoceras sp., Dactyloceras sp.) del
Pliensbachiano-Aaleniano (Mercado, 1982). Hacia el techo contiene areniscas, bancos
coralíferos y areniscas calcáreas con Terebratula sp., Sonninia sp. y Opella sp. del
Bajociano-Caloviano (Mercado, 1982).

Estrato Cerro Los Carneros (Cretácico Superior) (Iriarte et al., 1995)
Sucesión volcánica y sedimentaria de hasta 2000 m de espesor. En la zona de estudio se
constituye por las subunidades: 3a Tobas rojizas soldadas y brechas verdosas con clástos
andesíticos y piroclásticos en una matriz pumícea. 3b Litoarenitas silíceas rojizas a verdes
con fragmentos volcanoclásticos, con intercalaciones de lavas andesíticas y
andesítico-basáltico. En el techo se compone por conglomerados y brechas arenosas
silíceas, y areniscas de color pardo. La secuencia se apoya en discordancia angular sobre
la Formación Lautaro, y está cubierta por los Estratos de Cerro Valiente (Paleoceno).

Intrusivos hipabisales andesítico (Cretácico Superior, ca 80 Ma) (Zentilli, 1974)
“Stocks” de textura afanítica y porfírica. Incluye uno diorítico, probablemente asociado a los
intrusivos andesíticos. Intruye a los Estratos El Mono y a la Formación Chinches (<1 km²).
Reporta una edad K-Ar en hornblenda de 80,3±5,6 Ma (Zentilli, 1974).
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Paleoceno-Oligoceno
Estrato de cerro Valiente (Paleoceno)(Iriarte et al., 1995)
Sucesión de lavas de color pardo negruzcas de composición traquiandesítica, con brechas
en la base y techo de hasta 400 m de espesor. En la sierra Paipotito se apoyan en suave
discordancia angular sobre los Estratos de Cerro Los Carneros y están intruidas por dacitas
eocenas. La edad K-Ar en anfíbola en el borde noroccidental de la carta de 57,4±2,1 Ma
(Iriarte et al., 1995).

Formación Pircas (Eoceno) (Iriarte et al., 1995)
Secuencia de rocas sedimentarias y volcánicas de 800 m de espesor. La secuencia se
dispone discordantemente sobre los Estratos de Cerro Los Carneros, en un sinclinal suave
cubierto por filones manto daciandesíticos. Esta constituida por: (a) Sucesión de brechas
sedimentarias de color pardo, conglomerados grises, areniscas conglomeraditas verdes y
pardo, con intercalaciones de fangolitas lacustres, andesitas y tobas. (b) Andesitas
basálticas, traquiandesitas y tobas.(c) Sucesión de conglomerados arenosos silíceos con
clastos de calizas, andesitas y líticos subredondeados y de mediana esfericidad. Esta
Formación describe un ambiente fluvial aluvial con presencia de volcanismo efusivo y
explosivo.

Oligoceno-Plioceno
Complejo de domos, cuerpos hipabisales y depósitos piroclásticos (Oligoceno-Mioceno; ca.
23-21 Ma)
(b) Brechas de explosión, corrientes de densidad piroclástica diluida y extensos depósitos
piroclásticos de caída plinianos, de composición dacítica. Conjunto afectado por una intensa
alteración hidrotermal. Intrusivos hipabisales del Eoceno (Eoceno Medio-Superior; ca. 46-35
Ma). “Stocks” epizonales y filones manto que cubren superficies entre 1-14 km2. (c)
Intrusivos hipabisales daciandesíticos.

Mioceno Medio - Superior
Ignimbrita Santa Rosa (Mioceno Medio; ca. 17-16 Ma) (González-Ferrán et al., 1985)
Toba de lapilli lítica dacítica de color rosado, no soldada, con fragmentos dacíticos de
textura porfírica y tobáceos juveniles, que se presenta en unidades de corrientes de
densidad piroclástica diluida de hasta 15 m de espesor. Poseen edades K-Ar en biotita de
16,9±1,0 Ma y en roca total de 15,8±0,8 Ma (González-Ferrán et al., 1985).

Domos subvolcánicos (Mioceno Medio; ca. 16 Ma) (Mpodozis, 1995a)
Rocas subvolcánicas de dacítica, con fenocristales de hornblenda, biotita y plagioclasas en
una masa fundamental fluida con edades K-Ar en roca total de 15,8±0,9 Ma en el volcán
Ojos de Maricunga; de 16,0±0,9 Ma y 16,2±0,7 Ma en Sierra Pastillitos, y de 16,5±0,7 Ma en
las cercanías del yacimiento La Tigre, al este de Sierra Pastillitos (Mpodozis, 1995a).

Lavas andesíticas y daciandesíticas (Mioceno Medio; ca. 16-15 Ma) (Mpodozis, 1995; Iriarte
et al., 1995)
Coladas andesíticas y daciandesíticas de hornblenda con orto y clinopiroxeno, con escasa
biotita. Las edades K-Ar en roca total son de 15,9±0,7 Ma en el cerro Pastillitos, de 16,2±0,6
Ma en el cerro Lagunillas, de 15,9±1,4 Ma en el cerro Las Cluecas y de 14,8±0,8 Ma en la
sierra Villalobos (Mpodozis, 1995a) y, además, en anfíbola de 12,1±4,0 Ma (Iriarte et al.,
1995).
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Depósitos de bloques y cenizas (Mioceno Medio; ca. 15 Ma) (Mpodozis, 1995a)
Depósitos levemente consolidados que forman gran parte de los volcanes Ojos de
Maricunga y Santa Rosa, con edad K-Ar en roca total de 15,1±0,7 Ma, en el flanco sur
volcán Ojos de Maricunga (Mpodozis, 1995a).

Ignimbrita Maricunga (Mioceno Medio; ca.16-14 Ma) (Mpodozis, 1995a)
Tobas de lapilli pumícea dacítica, no soldada, de color blanquecino. Con biotita y
hornblenda, depositada en unidades de corrientes de densidad piroclástica diluida con
espesores hasta 15 m. Arrojó edades K-Ar en biotita de 13,7±2,6 Ma (Quirt, 1972) y en roca
total de 15,8±0,8 Ma (Mpodozis, 1995a). Hacia el norte, fuera del área de estudio, Cornejo
et al. (1993) obtuvo una edad K-Ar en biotita de 14,3±1,6 Ma.

Gravas de Atacama (Mioceno Medio-Superior) (Mortimer, 1973)
Depósito de tonalidades pardo claro pobremente consolidado. Gravas y arenas gruesas
polimícticas, mal consolidadas, cortadas por el drenaje actual. Incluye intercalaciones
ignimbríticas débilmente soldadas que, fuera de la zona de estudio, hacia el norte de la
Carta, han sido datadas entre 17 y 14 Ma (Cornejo et al., 1993; Nalpas et al., 2008; Bissig y
Riquelme, 2009). Depósitos alcanzan 250 m de potencia y se apoyan contra terrenos
paleozoicos alzados en el Eoceno.

Pleistoceno-Holoceno
Depósitos Coluviales (Pleistoceno-Holoceno)  (Rubiolo y Pereyra, 2001)
Fragmentos de tamaño bloque a arena gruesa. Polimíctico, mal seleccionado, mayormente
clasto soportado. Restringido a los conos deyección en las quebradas y en las laderas de
los cerros.

Depósitos aluviales (Pleistoceno-Holoceno) (Rubiolo y Pereyra, 2001)
Fragmentos mayores contienen clastos tamaño bloque (10%), ripio (20%), grava (10%) y
gravilla (10%), con matriz de arena gruesa (10%), Arena media (5%), arena fina (15%) y
limo-arcilla (20%). Polimíctico, de mal redondeamiento y esfericidad. Asociado al drenaje
activo espontáneo que se encauza en las quebradas principales.

3.5.- Geología Estructural Local
La zona está caracterizada por deformación en estilo de piel gruesa dominada por la
presencia de bloques de basamento de la Sierra Varillar y Monardes, las cuales presentan
las Formaciones Chinches y Pantanoso junto con el Batolito El Hielo con edades
Paleozoicas desde el Devónico al Pérmico (Mpodozis, et al, 2012). Estos bloques están
limitados por fallas inversas de rumbo NNE-SSO, de vergencia opuesta fallas Vegas La
Junta, Varillar y Cerro Guerrita, las cuales están dispuestas de oeste a este respectivamente
(Mpodozis, et al, 2012).

Al sur de la zona de estudio las fallas mencionadas, se encuentran separadas por un amplio
pliege sinclinal que involucra las Formación Lautaro y fuera del área, las formaciones
Pedernales, Quebrada Monardes y los niveles volcánicos de la Formación Quebrada Seca
(Mpodozis, et al, 2012).

Las fallas inversas que limitan los bloques del basamento son de alto ángulo que pueden
alcanzar desplazamientos en la vertical mayores a 2.500 m. Fallas menores, tanto inversas
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como normales, asociadas a las fallas inversas principales, se observan en el cordón El
Varillar y Sierra Vizcachas, y en el sector norte del pliegue sinclinal mencionado
anteriormente (Mpodozis, et al, 2012).

La edad de las fallas inversas y pliegues asociados a la deformación del basamento es, a lo
menos, Pre-miocena media, debido a que los niveles de tobas del Mioceno Medio
(Ignimbrita Maricunga), provenientes del volcán Ojos de Maricunga, que sellan fallas
inversas. Indicando que la deformación habría ocurrido, probablemente, en el
Eoceno-Oligoceno Inferior (42-35 Ma, Tomlinson et al., 1993, 1999; Cornejo et al., 1998;
Arriagada et al., 2006).
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4.-Resultados

4.1.- Estratigrafía de la Quebrada Paipote en la transición franja Maricunga-Cordillera
Frontal

En el presente trabajo se realiza un mapa geológico a escala 1:30.000 (Figura 19). A partir
del mapeo e interpretación de la disposición espacial de las unidades que afloran en la
Quebrada de Paipote y el límite occidental de la Puna Plateau y la Cordillera Frontal, es
posible resumir las relaciones de contacto entre las diferentes unidades litológicas en tres
grandes discordancias angulares. Las primeras dos están en la parte NE y SE del área de
estudio, a los pies de los volcanes Ojos de Maricunga y Santa Rosa respectivamente,
donde las Ignimbritas de Maricunga y Santa Rosa del mioceno medio cubren las unidades
mesozoicas como la unidad informal Estrato El Mono y la Formación Lautaro. Por el sector
occidental de la zona, se encuentran discordantes las unidad informal Estratos Cerros Los
Carneros del cretácico superior cubierta por la Formación Pircas del Eoceno.

Figura 19: Mapa geológico 1:30.000 Quebrada Paipote al oeste de la laguna Santa Rosa.

33

SO
LO

 USO
 ACADÉMICO



Triásico-Cretácico

Estrato El Mono (Triásico superior – Jurásico Inferior)
Definición, distribución y relaciones estratigráficas. Definido informalmente por Mercado
et al (1982). Esta unidad se encuentra en el centro del área de estudio, con un espesor
máximo de 1.500 m. Es sobreyacida por una discordancia erosiva con la Formación Lautaro
y con discordancia angular con las Ignimbritas de Maricunga y Santa Rosa.

Litología. Constituida de base a techo con lutitas calcáreas con 10% de restos vegetales y
algunas intercalaciones de tobas de lapilli líticas dacíticas, con presencia de areniscas
conglomeráticas silíceas, conglomerados arenosos férrico y litoarenitas gruesas calcáreas
en el techo (Figura 20).
En la base posee un espesor de 300 metros, las lutitas calcáreas de tonalidad oscura con
10% de restos vegetales, intercalados con tobas de lapilli líticas dacíticas, estas carecen de
estructuras depositacionales, tienen textura piroclástica, con fragmentos mayores tamaño
lapilli 20% de plagioclasa, 5% biotita, 5% juveniles pómez y un 40% de matriz de ceniza
media. Las areniscas conglomeraticas silíceas tienen un espesor de 500 metros, de color
marron con fragmentos mayores (20%) que van de tamaños de arena gruesa a gravilla, con
fragmentos redondeados y con buena a mediana esfericidad, polimictica con selección
moderada. Sobre estas lutitas, se encuentran 600 metros de conglomerados arenosos
férricos, que poseen una textura clástica, polimíctica y de moderada selección con cemento
férrico, tiene 60% matriz de arena gruesa y 40% de fragmentos mayores constituidos por
líticos de origen volcánico, de moderado redondeamiento y esfericidad,con laminación
paralela y cruzada. Los 100 metros restantes corresponden a las litoarenitas gruesas
calcárea de color gris claro, tiene textura clástica, polimíctica y de moderada selección con
cemento férrico, tiene 82% matriz de arena media y 18% de fragmentos mayores
constituidos por líticos, cristales de cuarzo, de buen redondeamiento y esfericidad, con
laminación paralela.

Figura 20: litoarenitas gruesas calcáreas presentes en el techo de Estratos El Mono.
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Edad. La unidad Estratos El Mono no tiene una edad clara, no obstante la flora fósil de
variados autores: Mercado (1982), Hillebrandt von y Schmidteffing (1981) e intervertebrados
marino de Mercado (1982) indicaría una edad relativa del Triásico Superior al Jurásico
Inferior.

Ambiente Depositacional. En base a lo anterior, el ambiente de formación señala la
presencia de abanicos aluviales proximales y abanicos deltaicos que hacia el techo gradúan
a ambientes fluviales y marinos poco profundos.

Formación Lautaro (Jurásico Sinemuriano-Bajociano)
Definición, distribución y relaciones estratigráficas. Secuencia sedimentaria marina
definida formalmente por Segerstrom (1968), que alcanza hasta unos 500 m de espesor
según este trabajo. Se encuentra al este del área de estudio, en la naciente de la Quebrada
Paipote, a los pies de los volcanes Santa Rosa y Ojos de Maricunga y al este de la falla
Vegas La Junta. Sobreyace discordantemente con Estrato El Mono y hacia el techo la
cubren con discordancia angular por la Ignimbrita Santa Rosa y en menor medida la
Ignimbrita Maricunga.

Litología. La formación se encuentra compuesta, de base a techo, por una secuencia de
areniscas calcáreas, lutitas y calizas fosilíferas. En detalle pueden describirse como: (a)
Subunidad basal de la formación constituida por areniscas calcáreas de 50 metros de
espesor, las cuales tienen textura clástica, polimíctica, de buena selección con cemento
calcáreo, tiene 92% de matriz tamaño arena media y un 8% fragmentos tamaño gravilla
constituida por un 4% de líticos de variado origen, 3% cuarzo y 1% feldespato potásico de
buena esfericidad y redondeamiento. Respecto a las lutitas, son de color gris oscuro y
contiene estructuras sedimentarias como laminacion paralela, cruzada y en artesa, con
principio de inclusión en la parte basal (a) de la formación. Hacia el techo se encuentran 100
metros intercalados las lutitas con calizas fosilíferas, mientras que los otros 350 metros son
exclusivamente de calizas fosilíferas con con textura deposicional reconocible de micrítica y
con un 10% de fósiles, tales como Weyla Alata, amonites (Figura 21), bivalvos, y
gasterópodos.
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Figura 21: rastros de fauna fósil marina en Formación Lautaro. Caparazón de ammonite. a) Imagen de
afloramiento sin interpretar. b) Imagen interpretada.

Edad. En la Formación Lautaro registra abundante fauna fósil encontrándose entre ellos
variedad de ammonites, gasterópodos y bivalvos tal como Weyla Alata acotando una edad
entre Jurásico (Sinemuriano-Bajociano) (Segerstrom 1968).

Ambiente Depositacional. En base a lo anterior, la formación Lautaro se depositó en un
ambiente transicional a uno marino. Donde las distintas facies indican un ambiente
continental fluvial a un transicional tipo deltaico con el miembro basal de areniscas
calcáreas con laminación paralela, cruzada y en artesa. Luego se tiene un ambiente marino
de plataforma somera con las lutitas y aumentando la profundidad con las calizas fosilíferas
con presencia de Weyla Alata, lo cual indica una edad Jurásica.

Estrato Cerro Los Carneros (Cretácico Superior)
Definición, distribución y relaciones estratigráficas. Los Estratos de Cerros Los
Carneros fue definida por Cornejo et al., (1993) y enmendada por Iriarte et al., (1996). Esta
aflora al oeste de la Falla Vegas La Junta y está cubierta con una discordancia angular por
la Formación Pircas. Corresponde a una sucesión continental volcánica de conglomerados
de clastos tonaliticos verdosos, con alteración clorita epidota. Esta unidad tiene 2000 metros
de espesor mínimo. La subunidad 3b se encuentra inmediatamente al oeste de la Falla
Vegas La Junta, mientras que la 3a de encuentra hacia el oeste de la subunidad
anteriormente mencionada y bajo a la Formación Pircas.

Litología. Los Estratos de Cerros Los Carneros son una sucesión sedimentaria volcánica
compuesta de base a techo por la subunidad 3a de 200 metros de lavas andesíticas de
piroxeno hipocristalinas con textura porfídica con cristales de 40% plagioclasa euhedral

36

SO
LO

 USO
 ACADÉMICO



tabular, 10% de piroxeno subhedral y un 50% de masa fundamental vítrea. Por otro lado, la
subunidad 3b de espesor de 1800 metros está compuesta de base a techo por
conglomerados arenoso lítico silíceo, tobas de lapilli y areniscas conglomeráticas silíceas.
La primera tiene un espesor de 1000 metros, de textura clástica, polimíctica y de mala
selección con cemento de silíceo, tiene 60% matriz de arena gruesa y gravilla, y 40% de
fragmentos mayores de tamaño grava a bloque, constituidos por líticos volcánicos,
moderada redondeamiento y esfericidad sin estructuras sedimentarias. 500 metros de tobas
de lapilli lítica dacítica soldada, estas tienen textura piroclástica, con fragmentos mayores
tamaño lapilli 20% de plagioclasa, 5% biotita, 5% juveniles pómez y un 40% de matriz de
ceniza media. Tiene fiammes, por lo que está ligeramente soldada y aplastada. Por último,
son de color pardo, con fragmentos mayores (20%) que van de tamaños de arena gruesa a
gravilla, con fragmentos redondeados y con buena a mediana espericidad. Variedad de
líticos polimícticos, con contenido de cuarzo-feldespato, moderadamente seleccionado, con
mala madurez composicional y moderado textural.

Edad. Para los Estratos de Cerro Los Carneros se realizaron dataciones en trabajos
anteriores al oeste de la Hoja Carrera Pinto en el borde oriental de la Carta Inca de Oro con
el método K/Ar en biotita dando como resultados edades de 67±2 y 66±2 Ma K/Ar en roca
total (Iriarte et al., 1996) y el valor mínimo fue de 63±2 Ma.

Ambiente depositacional. En base a lo anterior, los Estratos de Cerro Los Carneros se
depositaron en un ambiente volcánico efusivo en primera instancia, luego en un ambiente
continental fluvial y por último volcánico explosivo, debido a la presencia de conglomerados
con clástos redondeados de tamaños hasta bloque que indican un retrabajo y un ambiente
de alta energía. Posteriormente ocurre un evento volcánico con depósitos de caída y por
último se genera una corriente de densidad piroclástica diluida.

Intrusivos hipabisales andesítico (Cretácico Superior, ca 80 Ma)
Definición, distribución y relaciones estratigráficas. Stocks definidos por Zentilli, 1974.
Intruye a los Estratos El Mono en el centro de la zona de estudio. Constituido por 3 stocks
que alcanzan 1 kilómetro cuadrado cada uno (Figura 22).

Figura 22: Stock intrusivo hipabisal andesítico.
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Litología. Esta unidad está compuesta por andesita de hornblenda, dacita de hornblenda y
dacita de biotita. La primera tiene textura porfírica, hipocristalina con fenocristales de: 25%
plagioclasa euhedral, 15% hornblenda subhedral y 60% de masa fundamental. La segunda
tiene textura porfírica, hipocristalina, con fenocristales: 35% plagioclasa, 5% cuarzo, 5%
hornblenda y 55% masa fundamental .

Edad. Estos intrusivos hipabisales fueron datados por Zentilli (1974) en el cuerpo más
oriental, utilizando el método K-Ar en hornblenda, entregando una edad de 80,3±5,6 Ma.

Ambiente. Unidad de cuerpos intrusivos subvolcánicos formados por pulsos magmáticos de
composición intermedia. Emplazados a través de debilidades afectando a la unidad Estratos
El Mono.

Paleoceno-Oligoceno

Formación Pircas (Eoceno) (Iriarte et al., 1995)
Definición, distribución y relaciones estratigráficas. Secuencia estratificada, definida
formalmente por Iriarte et al. (1995). Aflora en el sector occidental del área de estudio al
norte y sur de la ruta C-601 (Figura 4), cubriendo con una discordancia angular a la unidad
Estratos de Cerro Los Carneros. Alcanzando un espesor de 800 metros.

Litología. constituida por: (a) 150 metros de secuencia de conglomerados arenosos
silíceos, brechas sedimentarias, areniscas conglomeráticas silíceas y férricas, lavas
andesíticas y tobas de lapilli líticas dacíticas verdes. (b) 400 metros de sucesión de de lavas
andesíticas, y tobas de lapilli brechosas dacíticas. (c) 350 metros de sucesión de
conglomerados areno-limoso silíceos con clástos de calizas y andesitas. Cada miembro
puede describirse en detalle como:

(a) Los conglomerados arenosos silíceos con fragmentos mayores (40%) de tamaño
desde ripio a bloque con un diámetro promedio de 15 cm. Estos clastos son
redondeados a subredondeados de composición andesitica y riolíticas, con una
matriz (60%) de arena media a gruesa de cuarzo-feldespato de color verde. A partir
de lo anterior, presenta una variedad de líticos polimícticos, matriz soportada, mal
seleccionados con poca madurez textural y composicional. Contiene estructuras
sedimentarias como lentes y estratificación paralela. Respecto a las brechas
sedimentarias, son muy parecidas a los conglomerados en su texturas, porcentajes y
composición, no obstante los clastos son angulosos y no presentan estructuras. Las
areniscas areniscas conglomeráticas silíceas son de color verde y las ferricas son de
color rojo, con fragmentos mayores (20%) que van de tamaños de arena gruesa a
gravilla, con fragmentos redondeados y con buena a mediana espericidad. Variedad
de líticos polimíctica, con contenido de cuarzo-feldespato, moderadamente
seleccionado. Mala madurez composicional y moderada madurez textural.

(b) Corresponde a lavas andesíticas de hornblenda de texturas hipocristalina, porfirica,
inequigranular, hipidiomórfica, con estructura homogénea. Se compone por
fenocristales 20%, se reconoce plagioclasa 15% de forma euhedral, hábito tabular y
tamaño grano medio; hornblenda 5% y en el caso de que presentara biotita contiene
7%, de forma subhedral, hábito prismático y tamaño grano fino a grano medio. La
masa fundamental abarca un 80% de la roca total y es aparentemente vítrea.
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respecto a las tobas de lapilli de composición dacíticas, de color verde claro, con
fragmentos líticos tamaño lapilli (25%) con una matriz (75%) de cenizas, cristalina
(17%), vítrea (40%) y pómez (28%), que contienen cristales de plagioclasa 10%,
biotita 7%.

(c) Contiene conglomerados areno-limosos silíceos de textura clástica, polimíctica, de
mala selección con cemento de sílice, tiene 65% matriz de arena media a limo y
35% de fragmentos mayores constituidos por líticos con clastos de calizas y
andesitas y cristales de cuarzo, de moderado redondeamiento y esfericidad, no
presenta estructuras sedimentarias.

Edad. En la Formación Picas presenta dataciones en el miembro (b) realizadas por Iriarte et
al (1995) con el método K-Ar en roca total, entregando una edad de 37,9±1,3 Ma.

Ambiente depositacional. Con base a lo anterior, la Formación Picas se depositó en un
ambiente continental fluvial y aluvial en el miembro (a). Mientras que en el miembro (b)
presenta una actividad volcánica proximal marcado por coladas de lavas andesíticas, y
proximal distal por las tobas de lapilli dacitas evidenciando episodios de corrientes de
densidad piroclástica densa.

Mioceno Medio - Superior

Ignimbrita Santa Rosa (Mioceno Medio; ca. 17-16 Ma)
Definición, distribución y relaciones estratigráficas. Definidas informalmente por
González-Ferrán et al., 1985. Aflora en el sector oriental de la zona de estudio, a los pies
del volcán Santa Rosa cubriendo con una discordancia angular a los Estratos de El Mono y
la Formación Lautaro por el sector noreste (Figura 23). Esta unidad tiene un espesor
máximo de 70 m en los sectores más cercanos a la Quebrada de Paipote.

Figura 23: Discordancia angular entre la Formación. Lautaro y Ignimbrita Santa Rosa, la cual es concordante con
la Ignimbrita Maricunga.

Litología. Constituida por Tobas de lapilli lítica dacítica de color rosado, sin estructuras, de
textura piroclástica, con 30% fragmentos mayores sobre tamaño lapilli compuesta por un
2% de juveniles de pómez, 8% de plagioclasa subhedral y 20% de líticos volcánicos, la
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matriz representa el 70% de liticos de tamaño ceniza gruesa y cristales fracturados de
plageoclas (2%), biotita (5%) y hornblenda (1%).

Edad. Esta unidad posee dataciones realizadas por González-Ferrán et al., 1985 con los
métodos de K-Ar en biotita de 16,9±1,0 Ma y en roca total de 15,8±0,8 Ma.

Ambiente depositacional. La Ignimbritas Santa Rosa se deposita en un ambiente
continental volcánico producto de erupciones explosivas del volcán Santa Rosa, de
composición intermedia a ácida, originando una corriente de densidad piroclástica densa.

Ignimbrita Maricunga (Mioceno Medio; ca.16-14 Ma)
Definición, distribución y relaciones estratigráficas. Definida informalmente por
Mpodozis, 1995a. Aflora en el sector oriental de la zona de estudio, a los pies del volcán
Ojos de Maricunga. Sobreyace con discordancia angular a los Estratos de El Mono y la
Formación Lautaro por el sector noreste. Esta unidad presenta un espesor máximo de 50 m
en los sectores más cercanos a la Quebrada de Paipote.

Litología. Constituida tobas de lapilli pumícea riodacítica, no soldadas, de color blanco, sin
estructuras presentes. De textura clástica, con fragmentos líticos tamaño lapilli (25%) con
una matriz (75%) de cenizas , cristalina (17%), vítrea (28%) y pómez (40%), que contienen
cristales de plagioclasa (5%), biotita (7%) y cuarzo (5%).

Edad. Poseen edades K-Ar en biotita de 13,7±2,6 Ma (Quirt, 1972) y en roca total de
15,8±0,8 Ma (Mpodozis, 1995a). Hacia el norte, fuera del área de estudio, Cornejo et al.
(1993) obtuvo una edad K-Ar en biotita de 14,3±1,6 Ma.

Ambiente depositacional. La Ignimbrita Maricunga que al igual la Ignimbrita Santa Rosa
se asocia a un ambiente continental volcánico producto de erupciones explosivas del volcán
Ojos de Maricunga, de composición ácida, originando una corriente de densidad piroclástica
densa.

Depósitos de bloques y cenizas (Mioceno Medio; ca. 15 Ma)
Definición, distribución y relaciones estratigráficas. Definida por Mpodozis, 1995a.
Aflora en los flancos de los volcanes Ojos de Maricunga y Santa Rosa. Sobreyace
concordantemente con las Ignimbritas de Maricunga en el norte y la Ignimbrita Santa Rosa
en el sur. Esta unidad presenta un espesor que alcanza hasta 50 m aproximadamente.

Litología. Constituida por depósitos pobremente consolidados, con fragmentos mayores
tamaño bloque y una matriz tamaño ceniza, con fragmentos líticos y juveniles en forma de
esquirlas, con presencia de cristales fracturados de grano fino plagioclasa, cuarzo y biotita
entregando una composición riolítica.

Edad. Presenta dataciones en el flanco sur del volcán Ojos de Maricunga, realizada por
Mpodozis, 1995a con el método  K-Ar en roca total de 15,1±0,7 Ma.
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Ambiente depositacional. Estos depósitos están asociados a un ambiente continental
volcánico explosivo producto de corrientes de densidad piroclástica densa.

Depósitos Coluviales Activos (Holoceno Medio - Superior)
Definición, disposición y relaciones estratigráficas. Unidad definida informalmente en
este trabajo, la cual se encuentra ubicada principalmente en las laderas de la quebrada
Paipote y en menor medida en las quebradas que tributan a estas, su proveniencia en local
o in situ, con pendientes altas que llegan aproximadamente de 45°. Se encuentra en
discordancia erosiva con respecto a los demás depósitos del cuaternario incluyendo
aquellos Depósitos Aluviales activos.

Litología. Depósitos con presencia de clastos de tamaño bloque (10%), ripio (40%), grava
(20%), gravilla (20%), arena media a gruesa (10%), definiéndose como fragmentos mayores
de grava a bloque y matriz de gravilla a arena media. Los componentes existentes son:
Líticos volcánicos de composición andesítica y de origen sedimentario, con mal
redondeamiento, baja esfericidad. Los depósitos son de carácter monomíctico, en la base
son clasto soportado y en el techo se observa de manera progresiva una variación hasta
llegar a matriz soportada y, a su vez, con una buena selección con fábrica anisótropa. Hay
presencia de estructuras lenticulares de tamaño limo y gradación normal desde tamaño ripio
hasta limo. La madurez textural y composicional es mala.

Edad. Mediante las relaciones de contacto entre unidades anteriormente descritas y la
disposición de estas, se puede acotar a edades entre holoceno medio al superior desde
0.0042 Ma hasta la actualidad.

Depósitos Aluviales Activos (Holoceno Medio - Superior)
Definición, disposición y relaciones estratigráficas. Unidad definida informalmente en
este trabajo, la cual se encuentra ubicada principalmente en los fondos de valle de la
quebrada Paipote. Esta corta los demás depósitos cuaternarios presentes en la zona de
estudio, ya sean de origen aluvial y/o coluvial. Su potencia alcanza hasta 10 m en algunas
localidades, con discordancia angular con las unidades y formaciones mencionadas
anteriormente.

Litología. Este depósito se encuentra estratificado, donde cuya sucesión se repite al menos
dos veces, con una potencia total aproximada de un metro cada una de estas. De base a
techo se reconocen brechas arenosa lítica, con fragmentos mayores (45%) que van de
tamaño de gravilla a ripio de mal redondeamiento y esfericidad, con una matriz (55%) que
tiene desde limo-arcilla a arena gruesa, polimíctico, matriz soportado, mal seleccionado,
mala madurez textural y composicional, en algunos sectores presenta estructuras
sedimentarias como clastos imbricados, estratificación paralela y lentes de areniscas
limosas líticas. Posteriormente, se reconoce un estrato de areniscas limosas líticas con
fragmentos mayores (64%) que tiene tamaños de arena media a gruesa de mediana
esfericidad y redondeamiento, con una matriz (36%) de arena fina, polimíctica, clasto
soportado, medianamente bien seleccionado, media madurez textural y mala madurez
composicional, presencia de estructuras sedimentarias como laminación cruzada y cruzada
en artesa. En el techo predomina una granulometría fina de limo-arcilla con estructuras
como grietas de desecación y marcas de gotas de lluvias.

41

SO
LO

 USO
 ACADÉMICO



Edad. La última sucesión se depositó el 25 de marzo del 2015, en la cual generó fuertes
aluviones en toda la región de Atacama, provocada por las precipitaciones torrenciales en la
zona, que fueron producto al invierno boliviano.

4.2.- Geología Estructural Quebrada Paipote

Figura 24: Mapa geológico 1:30.000 Quebrada Paipote dividido por dominios. Naranjo: Dominio occidental;
Celeste: Dominio oriental; Estructuras resaltadas. Parte inferior: Perfil Geológico Quebrada Paipote

4.2.1.- Dominios y Sistemas Estructurales

La zona corresponde a un sistema estructural de piel híbrida con bivergencia de direcciones
E-O. Principalmente la región se puede dividir en dos dominios, uno oriental y otro
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occidental. Estos están separados por la falla inversa Vega La Junta (Figura 24: FVJ) de
orientación general NNE-SSO con vergencia hacia el W (Figura 24) la cual pone en
contacto rocas de edades Cretácicas-Eocenas en el bloque yaciente, con rocas
Triásicas-Jurásicas en el bloque colgante. Presenta un manteo de 52° hacia el SE, bastante
mayor a las inclinaciones esperadas para fallas normales, sugiriendo que podría estar
afectada por otra estructura o ser una falla normal de alto ángulo reactivada.

El sector occidental se caracteriza por un sinclinal y anticlinal vergente hacia el oeste en
rocas de Estratos Cerro Los Carneros del Cretácico Superior, que subyacen con una
discordancia angular con la Formación Pircas del Eoceno, que se encuentran de manera
subhorizontal.

Por otro lado, el sector oriental se caracteriza por un tren de pliegues de piel fina,
bivergentes, con variaciones de longitudes de onda media y con evidencias de inversión
tectónica parcial.

4.2.1.1.- Dominio Occidental
Este dominio se caracteriza por tener un tren de pliegues asimétricos con vergencia hacia el
oeste en la unidad Estrato Cerro Los Carneros. Dos sinclinales en los extremos y un
anticlinal entre estos. La orientaciónde los planos axiales es NNO-SSE, con manteo de
dirección SE, y con longitud de onda de 4 Km aproximadamente. En el sinclinal este (Figura
24: P3), el limbo del mismo lado tiene un manteo de 77° hacia el SO, mientras que el limbo
oeste mantea 25° hacia el NE (Figura 24 y 25). El anticlinal central (Figura 24: P2), su limbo
oeste inclina 76° hacia el SO aproximadamente, mientras que el limbo oeste del sinclinal
occidental (Figura 24: P1) tiene un manteo de 23° hacia el NE. Este tren de pliegues, debido
a las inclinaciones asimétricas, se asocia principalmente a pliegues por propagación de falla
con vergencia hacia el oeste.

Figura 24: Sinclinal oriental Estaros Cerro Los Carneros. En la esquina superior izquierda mapa con la ubicación
de imagen. Estereograma con concentraciones de polos de ambos limbos del pliegue sinclinal y línea naranja
que representa el plano axial de este pliegue.
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4.2.1.2.- Dominio Oriental
El dominio oriental está marcado por un tren de pliegues desarrollados en rocas
mesozoicas, sin presencia de basamento, con una longitud de onda variable. Dependiendo,
principalmente de la reología de las rocas de las unidades presentes. En la unidad Estratos
El Mono, las rocas están afectadas por pliegues de una longitud de onda de 5 Km
aproximadamente. No es el caso de las Fm Lautaro, en la cual las rocas deformadas
presentan pliegues que tienen una longitud de onda que va desde los 200 a 500 metros
(Figura 24), con deformación y plegamiento intersecuencial, variaciones de espesores y
geometrías compatibles con un proceso de inversión tectónica local y parcial (Figura 26, 27,
30 b y 41).

El tren de pliegues desarrollados en Estratos El Mono se componen, de oeste a este, de un
anticlinal por propagación de la falla Vegas La Junta, descabezado, y vergente hacia el NO
(Figura 24: P4), un sinclinal (Figura 24: P5) y un anticlinal (Figura 24: P6) por propagación
de falla vergente hacia el SE, con ejes axiales subparalelos y con orientación NNE-SSO. El
plano axial del anticlinal occidental (Figura 24: P4) tiene un manteo de 70° hacia el SE, cuyo
limbo occidental mantea con 88° hacia el NO, con una charnela inclinada con 30° hacia el
NO y el limbo oriental presenta manteo de 51° hacia el SE, con una longitud de onda media
de un kilómetro. El sinclinal central de esta unidad (Figura 24 P5), tiene plano axial con un
manteo de 77° hacia el NO, mientras que su limbo oriental tiene una inclinación de 22°
hacia NO. El anticlinal oriental (Figura 24: P6) contiene un plano axial que mantea 77° hacía
NO, subparalelo al sinclinal, no obstante, presenta una charnela con un manteo de 9° hacia
el SE y un limbo frontal oriental de 40° hacia el SE (Figura 24 y 41).

Hacia el este de los Estratos El Mono, rocas de la Fm. Lautaro están plegados formando un
tren de pliegues contraccionales asimétricos. la presencia de discordancias progresivas
bivergentes se asociaron a secuencias depositadas durante la generación de espacio, en
ambiente extensional, y posteriormente deformadas contraccionalmente, desarrollando
geometrías compatibles con inversión tectónica parcial. Asociado a estos rasgos
geométricos presentes en esta unidad, En el sector más occidental de esta formación, se
observa un anticlinal tipo arpón, cuyo eje axial tiene orientación NNE-SSO, con un plano
axial de 49° hacia el NO, de longitud de onda media de 500 metros, con un flanco occidental
con discordancias progresivas desde los 60° cerca de la base, a 8° en el techo, con una
dirección de manteo hacia el SE (Figura 26). El limbo oriental presenta rasgos similares,
deformación intrasecuencial, estratos de crecimiento evidenciado por mediciones que
documentan variaciones de manteo y truncamiento progresiva de la estratificación, a escala
local, donde los estratos con mayor inclinación tienen una media de 83° hacia el SE, con
una disminución en el manteo en la parte basal promediado 24° hacia SE (Figura 26).
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Figura 26: Pliegue anticlinal tipo arpón occidental en Formación Lautaro con red estereográfica que muestra las
discordancias progresivas .

Finalmente, en el borde más ooriental ,la deformación en secuencias jurásicas de la
Formación Lautaro se expresa a través del desarrollo de sinclinales de eje axial N-S, plano
axial subvertical, y con longitud de onda media de 300 metros. Sulimbo occidental mantea
35° hacia el SE y oriental 40° hacia el NO. Hacia el este, un se desarrolla un anticlinal con
geometrías tipo arpón, de eje axial NNW-SSE, plano axial manteando 82° hacia el NE, y de
longitud de onda media de 200 metros. El limbo oeste presenta discordancias progresivas
que van desde 40° en los estratos basales a 30° en el techo, con una dirección de manteo
hacia el SE, mientras que el oriental tiene un manteo 23° hacia el NE (Figura 27).
Inmediatamente al este se encuentra otro sinclinal, cuyo eje axial tiene la misma orientación
que el anticlinal tipo arpón descrito anteriormente, con un plano axial inclina 74° hacia el
SO, y con un limbo oriental con una inclinación de 6° hacia el NE. Posteriormente hacia el
este, hay un anticlinal, cuyo eje axial tiene orientación N-S, con un plano axial que mantea
70° hacia el Oeste, con un limbo oriental que presenta una discordancia progresiva vergente
hacia el este, de manteos que van disminuyendo hacia el techo desde 33° a 15° hacia el E
(Figura 28).
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Figura 27: Pliegue anticlinal tipo arpón vergente hacia el oeste con red estereográfica que muestra las
discordancias progresivas.

Figura 28: Limbo oriental con discordancia progresiva del pliegue anticlinal tipo arpón en el límite este de la
Cordillera Frontal con la Puna Austral.

4.2.2.- Estructuras a Mesoescala

En la zona de estudio es posible encontrar estructuras a mesoescala que entregan indicios
del campo de deformación y temporalidad de eventos de la arquitectura de mayor escala.

En Estratos El Mono se encuentran planos de falla que alcanzan de 0,5 a 3 metros, con
disposición espacial variables, tanto en su rumbo y manteos, con cinemáticas inversas,
normales y de rumbo. Sin embargo, por principio de corte es posible determinar la
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temporalidad de dichas estructuras. En un afloramiento estratificado con sublitoarenitas
silíceas y calcáreas con laminación paralela, descritas en el capítulo 4.1, se encuentran
fallas normales siendo cortadas por fallas inversas con menor ángulo, donde ambas fallas
detienen su continuidad por un plano de falla subvertical de cinemática dextral, aunque
como se menciona más adelante en este trabajo en el capítulo de análisis cinemático, estas
últimas no solo son dextrales, sino también sinestral (Figura 29).

Figura 29: Afloramiento de areniscas calcáreas en Estratos El Mono, con estructuras a mesoescala que
muestran temporalidad de eventos deformativos. Primero un evento extensional, contraccional y por último de
rumbo.

En la Formación Lautaro ocurre lo mismo que los Estratos El Mono, donde una falla normal
es cortada por una inversa de menor ángulo (Figura 30a). No obstante, existen evidencias
de que las fallas normales fueron reactivadas. Estás corresponden a un pliegue anticlinal
tipo arpón, de longitud de onda media de 1 metro vergente hacia el oeste (Figura 30b). Por
otro lado, como se menciona en el capítulo 4.3.2, existen fallas de rumbo en esta formación,
pero sin ningún criterio de corte que reafirme este tercer evento de deformación. Sin
embargo, Estratos El Mono tiene una edad Triásica-Jurásica, es decir mayor edad que la
Formación Lautaro de edad Jurásica, por ende se infiere que las estas estructuras son
posteriores a los eventos de extensión y contracción.
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Figura 30: Afloramiento correspondiente a la Formación Lautaro. a) estructuras de mesoescala que permite ver
temporalidad de eventos de deformación. b) Pliegue anticlinal tipo arpón a mesoescala. c) Depositación syn-rift.
d) anticlinal tipo arpón (c y d modificado de Butler, 1989).

4.3.- Análisis Cinemático Quebrada Paipote

En el presente trabajo se definen 4 estaciones cinemáticas (Figura 31) que representan la
mecánica de deformación de bloques estructurales del Mesozoico a inicios del Cenozoico,
específicamente hasta el Eoceno. Estas se ubicaron a lo largo del área de estudio, en las
laderas norte y sur de la Quebrada Paipote.

Figura 31: Mapa geológico 1:30.000 Quebrada de Paipote con estaciones cinemáticas y redes estereográficas
con todos sus datos ploteados.

Los datos cinemáticos exhibidos a continuación fueron tomados en las diferentes unidades
y formaciones de la zona. Los datos obtenidos en la estación 1 se tomaron en la unidad
Estratos El Mono. La estación 2 se realiza en la Formación Lautaro, en calizas fosilíferas.
Por otro lado, la estación 3 define en la Formación Pircas. Por último, la estación 4 se ubica
en la zona de falla Vegas La Junta, la cual pone en contacto la Formación Lautaro, con
calizas fosilíferas y la unidad Estratos Cerro Los Carneros del cretácico superior, con
areniscas conglomeráticas silíceas.

En dichos sectores se midieron en total 153 datos cinemáticos (Figura 32), en donde las
rocas presentaron desarrollo de indicadores cinemáticos tipo crecimiento de fibra mineral,
surcos-estrías de falla y estructuras de Riedel.
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Figura 32: redes estereográficas de cada estación con todos sus datos ploteados.

4.3.1.- Estación 1: Estrato El Mono (Tr-Jem)

Ubicación y contexto estructural

La obtención de los datos se realizó a 3,2 Km al este de la falla Vegas la junta en la ladera
norte de la Quebrada Paipote. Aquí aflora la unidad Estratos El Mono, con un manteo 22°
con dirección de manteo de 310° (Figura 33). Ubicada en el limbo oriental del pliegue
sinclinal central de la misma unidad, descrito anteriormente en el capítulo 4.2.1.2.

Datos Cinemáticos y familias de fallas

Dentro de esta estación se lograron obtener 39 datos cinemáticos (Tabla 2), los cuales
fueron ocupados en su totalidad para el análisis. Aquí se definen 3 familias de fallas; “A”, “B”
y “C” (Figura 33).

49

SO
LO

 USO
 ACADÉMICO



Figura 33: Mapa geológico 1:30.000 Quebrada Paipote con soluciones de plano estación 1.

La familia de fracturas “A” corresponde a la con mayor densidad de datos cinemáticos con
un n = 15. La solución del plano y los ejes de la elipsoide obtenido a partir de estos
representa a un sistema de extensional con un rake mayor e igual a 70° (Figura 33), con un
eje de máxima elongación (λ1) de dirección 11/272, un eje de acortamiento (λ3) de
orientación 78/071 y un eje intermedio (λ2) de 04/181 (Tabla 2). Dentro de esta familia de
datos cinemáticos se destaca la aparición de criterios riedel, estrías y crecimiento de fibras.

Tabla 2: Azimut y buzamiento promedio de los ejes axiales a partir de la mediciones estructurales realizadas en
la estación 1, ploteados en FaultKin.

“B” posee una densidad de n = 13 datos cinemáticos. La solución del plano y los ejes de la
elipsoide de strain obtenido a partir de estos representa a un sistema de contraccional con
un rake mayor e igual a 65° (Figura 33), con un eje de de máxima acortamiento (λ3) de
dirección 06/114, un eje de elongación (λ1) de orientación 80/350 y un eje intermedio (λ2)
de 08/205 (Tabla 2).

“C” contiene una densidad de datos con un n = 11 datos cinemáticos. La solución del plano
y los ejes de la elipsoide de strain obtenido a partir de los datos cinemáticos representa a un
sistema de rumbo con un rake menor e igual a 40° (Figura 33), con un eje de de máxima
elongación (λ1) de dirección 39/327, un eje de acortamiento (λ3) de orientación 19/074 y un
eje intermedio (λ2) de 45/183 (Tabla 2) (Figura 34).
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Figura 34: Ejemplo de falla sinestral en Estación 1. Se aprecian fracturas tipo R como sombras de presión, en el
plano principal M. Al mismo tiempo se puede observar estrías de falla con flechas que indican el sentido de
movimiento del bloque faltante.

Direcciones de Elongación y Acortamiento

A partir de los datos obtenidos de las soluciones del plano en “A”, “B” y “C”, en conjunto con
los criterios cinemáticos se logra conseguir ejes de presión y tensión de cada una de ellas.
La familia “A” corresponde a un sistema extensional cuya dirección de elongación es E-O.
Por otro lado, la solución de la familia “B” de carácter inverso, con orientación contracional
NO-SE, oblicuo a la familia anterior. Mientras que “C” cuya solución responde a un sistema
de rumbo, con una elongación NNW-SSE.

4.3.2.- Estación 2: Formación Lautaro (Jl)

Ubicación y contexto estructural

La obtención de los datos se realizó a 8,7 Km al este de la falla Vegas la junta en la ladera
sur de la Quebrada Paipote. Aquí aflora la Formación Lautaro, con un manteo 27° con
dirección de manteo de 108° (Figura 35). Ubicada en el limbo oriental del pliegue anticlinal
tipo arpón con vergencia oeste.
Datos Cinemáticos y familias de fallas

51

SO
LO

 USO
 ACADÉMICO



Dentro de esta estación se lograron obtener 41 datos cinemáticos (Tabla 3), los cuales
fueron ocupados en su totalidad para el análisis. Aquí se definen 3 familias de fallas; “A”, “B”
y “C” (Figura 35).

Figura 35:  Mapa geológico 1:30.000 Quebrada Paipote con soluciones de plano estación 2.

La familia de fracturas “A” corresponde a la con mayor densidad de datos cinemáticos con
un n = 19. La solución del plano y los ejes de la elipsoide de strain obtenido a partir de
estos representa a un sistema de normal (Figura 36) con un rake mayor e igual a 70°
(Figura 35), con un eje de máxima elongación (λ1) de dirección 14/232, un eje de
acortamiento (λ3) 76/037 de orientación un eje intermedio (λ2) de 04/141 (Tabla 3). Dentro
de esta familia de datos cinemáticos se destaca la aparición de criterios riedel, estrías y
crecimiento de fibras.
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Figura 36 : Ejemplo de falla normal Estación 2. Se aprecian fracturas tipo R como sombras de presión, en el
plano principal M. Al mismo tiempo se puede observar estrías de falla con crecimiento de fibras mineral, con
flechas que indican el sentido de movimiento del bloque faltante.

Tabla 3: Azimut y buzamiento promedio de los ejes axiales a partir de la mediciones estructurales realizadas en
la estación 2, ploteados en FaultKin.

“B” posee una densidad de n = 17 datos cinemáticos. La solución del plano y los ejes de la
elipsoide de strain obtenido a partir de estos representa a un sistema de contraccional con
un rake mayor e igual a 70° (Figura 35), con un eje de de máxima acortamiento (λ3) de
dirección 10/240, un eje de elongación (λ1) de orientación 77/018 y un eje intermedio (λ2)
de 09/149 (Tabla 3).

“C” contiene una densidad de datos con un n = 5 datos cinemáticos. La solución del plano y
los ejes de la elipsoide de strain obtenido a partir de los datos cinemáticos representa a un
sistema de rumbo con un rake menor e igual a 40° (Figura 35), con un eje de de máxima
elongación (λ1) de dirección 22/238, un eje de acortamiento (λ3) de orientación 19/074 y un
eje intermedio (λ2) de 45/183 (Tabla 3).
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Direcciones de Elongación y Acortamiento

A partir de los datos obtenidos de las soluciones del plano en “A”, “B” y “C”, en conjunto con
los criterios cinemáticos se logra conseguir ejes de presión y tensión de cada una de ellas.
La familia “A” corresponde a un sistema extensional cuya dirección de elongación es
NE-SO. Por otro lado, la solución de la familia “B” de carácter inverso, tiene una orientación
de acortamiento subparalela a la solución normal. Mientras que “C” cuya solución responde
a un sistema de rumbo, con una elongación NO-SE.

4.3.3.- Estación 3: Formación Pircas (Ep)
Ubicación y contexto estructural

La obtención de los datos se realizó a 6,2 Km al oeste de la falla Vegas La Junta en la
ladera norte y sur de la Quebrada Paipote. Aquí aflora la Formación Pircas, con un manteo
7° con dirección de manteo de 235° (Figura 37). Esta estación se encuentra en las laderas
norte y sur de la quebrada Paipote en la subunidad A de la formación, descrita
anteriormente en el capítulo 4.1.

Datos Cinemáticos y familias de fallas

Dentro de esta estación se lograron obtener 49 datos cinemáticos (Tabla 4), los cuales
fueron ocupados en su totalidad para el análisis. Aquí se definen 3 familias de fallas; “A”, “B”
y “C” (Figura 37).

Figura 37: Mapa geológico 1:30.000 Quebrada Paipote con soluciones de plano estación 3.

La familia de fracturas “A” contiene una densidad de datos cinemáticos de n = 9. La solución
del plano y los ejes de la elipsoide de strain obtenido a partir de estos representa a un
sistema de normal con un rake mayor e igual a 50° (Figura 37), con un eje de máxima
elongación (λ1) de dirección 23/323, un eje de acortamiento (λ3) 63/107 de orientación un
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eje intermedio (λ2) de 14/226 (Tabla 4). Dentro de esta familia de datos cinemáticos se
destaca la aparición de criterios riedel, estrías y crecimiento de fibras.

Tabla 4: Azimut y buzamiento promedio de los ejes axiales a partir de la mediciones estructurales realizadas en
la estación 3, ploteados en FaultKin.

“B” posee la mayor densidad de datos cinemáticos con un n = 22. La solución del plano y
los ejes de la elipsoide de strain obtenido a partir de estos representa a un sistema de
contraccional con un rake mayor e igual a 70° (Figura 37), con un eje de de máxima
acortamiento (λ3) de dirección 08/262, un eje de elongación (λ1) de orientación 82/086 y un
eje intermedio (λ2) de 01/352 (Tabla 4).

“C” contiene una densidad de datos con un n = 18 datos cinemáticos. La solución del plano
y los ejes de la elipsoide de strain obtenido a partir de los datos cinemáticos representa a un
sistema de rumbo (Figura 38) con un rake menor e igual a 35° (Figura 37), con un eje de de
máxima elongación (λ1) de dirección 29/150, un eje de acortamiento (λ3) de orientación
30/041 y un eje intermedio (λ2) de 45/275 (Tabla 4).

Figura 38: Ejemplo de falla dextral en Estación 3. Se aprecian fracturas tipo R como sombras de presión, en el
plano principal M. Al mismo tiempo se puede observar estrías de falla con flechas que indican el sentido de
movimiento del bloque faltante.

Direcciones de Elongación y Acortamiento
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A partir de los datos obtenidos de las soluciones del plano en “A”, “B” y “C”, en conjunto con
los criterios cinemáticos se logra conseguir ejes de presión y tensión de cada una de ellas.
La familia “A” corresponde a un sistema extensional cuya dirección de elongación es
NO-SE. Por otro lado, la solución de la familia “B” de carácter inverso, tiene una orientación
de acortamiento E-O. Mientras que “C” cuya solución responde a un sistema de rumbo, con
una elongación NO-SE.

4.3.4.- Estación 4: Zona de Falla Vegas La Junta
Ubicación y contexto estructural

La obtención de los datos se realizó en la falla Vegas La Junta en la ladera norte y sur de la
Quebrada Paipote. Aquí aflora la unidad Estratos Cerro Los Carneros al poniente de la falla,
con un manteo 27° con dirección de manteo de 108° (Figura 39). Ubicada en el limbo
oriental del pliegue anticlinal tipo arpón con vergencia oeste.

Datos Cinemáticos y familias de fallas

Dentro de esta estación se lograron obtener 24 datos cinemáticos (Tabla 5), los cuales
fueron ocupados en su totalidad para el análisis. Aquí se definen 3 familias de fallas; “A”, “B”
y “C” (Figura 39).

Figura 39: Mapa geológico 1:30.000 Quebrada Paipote con soluciones de plano estación 4.

La familia de fracturas “A” tiene una densidad de datos cinemáticos con un n = 6 . La
solución del plano y los ejes de la elipsoide de strain obtenido a partir de estos representa a
un sistema de normal (Figura 40) con un rake mayor e igual a 50° (Figura 39), con un eje de
máxima elongación (λ1) de dirección 61/127, un eje de acortamiento (λ3) 09/020 de
orientación un eje intermedio (λ2) de 27/285 (Tabla 5). Dentro de esta familia de datos
cinemáticos se destaca la aparición de criterios riedel, estrías y crecimiento de fibras.
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Tabla 5: Azimut y buzamiento promedio de los ejes axiales a partir de la mediciones estructurales realizadas en
la estación 4, ploteados en FaultKin.

“B” posee una densidad de n = 10 datos cinemáticos. La solución del plano y los ejes de la
elipsoide de strain obtenido a partir de estos representa a un sistema de contraccional
(Figura 40) con un rake mayor e igual a 45° (Figura 39), con un eje de de máxima
acortamiento (λ3) de dirección 06/200, un eje de elongación (λ1) de orientación 84/023 y un
eje intermedio (λ2) de 00/290 (Tabla 5).

“C” contiene una densidad de datos con un n = 5 datos cinemáticos. La solución del plano y
los ejes de la elipsoide de strain obtenido a partir de los datos cinemáticos representa a un
sistema de rumbo con un rake menor e igual a 40° (Figura 39), con un eje de de máxima
elongación (λ1) de dirección 34/122, un eje de acortamiento (λ3) de orientación 03/030 y un
eje intermedio (λ2) de 56/296 (Tabla 5).

Figura 40: Ejemplo de falla normal (plano azul) e inversa (plano rojo) en Estación 4. Se aprecian fracturas tipo R
(verde) como sombras de presión, en el plano principal M (azul y rojo). Al mismo tiempo se puede observar
estrías de falla como crecimiento de fibra mineral, con flechas que indican el sentido de movimiento del bloque
faltante (en negro).

Direcciones de Elongación y Acortamiento
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A partir de los datos obtenidos de las soluciones del plano en “A”, “B” y “C”, en conjunto con
los criterios cinemáticos se logra conseguir ejes de presión y tensión de cada una de ellas.
La familia “A” corresponde a un sistema extensional cuya dirección de elongación es
NO-SE. Por otro lado, la solución de la familia “B” de carácter inverso, tiene una orientación
NE-SO. Mientras que “C” cuya solución responde a un sistema de rumbo, con una
elongación NO-SE.
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4.4.- Modelo Estructural

Figura 41: Perfil Estructural Quebrada Paipote A-A’-A” trazado en Figura 19.
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Utilizando el mapa geológico y los datos recopilados en terreno se realiza un modelo
estructural a través del método Kink de Suppe (1983), manteniendo espesores cuando fue
necesario y también empleando soluciones gráficas propuestas por Suppe, et al (1990) para
la determinación de los ángulos que caracterizan un pliegue: limbo frontal, trasero, eje, tip
point y la falla en profundidad (Figura 41) que relaciona la deformación observada en
superficie, con posibles controles estructurales en profundidad. Según lo expuesto en el
capítulo anterior, la zona de estudio presenta diferencias con los sistemas de deformación
descritos previamente.

De la misma manera que en el capítulo de geología estructural, estas se dividen en
dominios occidental y orientales, pero con estilos estructurales diferentes, donde el primero
es de carácter contraccional y el segundo de inversión tectónica. No obstante, no se
observan estructuras de rumbo a esta escala.

En el dominio occidental tiene un estilo estructural contraccional vergente hacia el oeste,
dado por un tren de pliegues por propagación de falla en la unidad Estratos Cerro Los
Carneros, cuyos ángulos están dados por el gráfico de Suppe, et al (1990). Las Fallas F1 y
F2 son sintéticas a la Falla Vegas La Junta dado por un estilo de short-cut. Sin embargo,
dicha deformación se infiere en el limbo occidental del anticlinal central, puesto que este
pliegue se encuentra por debajo la Formación Picas, lo cual es imposible obtener datos de
rumbo y manteo de este anticlinal. Esta inferencia se obtiene al observar los afloramientos
de Estratos Cerro Los Carneros que están al oeste y este de la Formación Pircas. Por
principios estratigráficos de polaridad y geometría, en el sector oeste se presenta la
subunidad 3b, con una polaridad normal y con un manteo hacia el NE. Mientras que en el
sector este, se observa la misma subunidad con un sinclinal asimétrico cuyo plano axial
mantea hacia el NE y la subunidad 3a al oeste de la falla Vegas La Junta, la cual pertenece
a la base de Estratos Cerro Los Carneros. A partir de lo anterior, para mantener un espesor
de 2000 metros en esta unidad, se pudo obtener un pliegue anticlinal por propagación de
falla con vergencia hacia el SO (Figura 41 F1 y F2).

En relación a la Falla Vegas La Junta corresponde a una invertida parcialmente en la zona
de la Quebrada Paipote, dado que existe un cabalgamiento de la Formación Lautaro de
edad Jurásica por sobre los Estratos Cerro Los Carneros que son del Cretácico Superior.
Esta falla verge hacia el oeste con una geometría plana, lo que explica que no haya
discordancias progresivas en el bloque colgante, el cual presenta unpliegue anticlinal por
propagación de falla descabezado. Esta estructura explica su inversión tectónica producto a
que a unos 6 Km al sur de la zona de estudio aflora el basamento Pérmico con el Batolito El
Hielo en el bloque colgante. Implicando una falla de alto ángulo que mantea unos 70° hacia
el este, con un mayor rechazo en sur de la Quebrada Paipote y también una inversión
tectónica total en este sector.

A partir de lo anterior, cabe destacar que en el dominio occidental las unidades Mesozoicas
(Formación Lautaro y Estratos El Mono) subyacen con una discordancia angular con
Estratos Cerro Los Carneros, según Mpodozis, et al, 2012. No obstante, con datos de
superficie no es posible determinar con exactitud la diferencia entre manteos en dicha
discordancia. Sin embargo, el espesor de las unidades Mesozoicas en el bloque yacente de
la falla Vegas La Junta es considerablemente menor que en el bloque colgante. Lo anterior
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es producto del régimen extensional de dichas unidades durante este mismo periodo,
formando una estructura de hemigraben vergente hacia el oeste.

El dominio oriental está dado por un estilo estructural de inversión tectónica, se proponen
estructuras que generan hemigraben, graben y horst, en las cuales se depositan los
Estratos El Mono y la Formación Lautaro de manera syn-tectónica con respecto al
desplazamiento de fallas normales lístricas y luego con un evento contraccional donde estas
fallas se reactivaron, generando así pliegues anticlinales tipo arpón. En base a estas
características, la estructura que se encuentra al oeste del dominio, presenta un anticlinal
tipo arpón con longitud de onda media de 5 Km, el cual fue formado por una falla invertida
con vergencia hacia el este denominada Falla El Mono (Figura 26 y 41). De esta estructura,
se generan las tres fallas contraccionales tipo back thrust vergentes hacia el oeste (F1, F2 y
Falla Vegas La Junta) en el dominio occidental y genera un hemigraben a 10 km al este de
la falla Vegas La Junta que afecta a la Formación Lautaro y Estratos El Mono. Hacia el este,
justo debajo de los depósitos volcánicos del Mioceno Medio y en la transición de las
morfoestructuras de Cordillera Frontal con La Puna Austral, se encuentra un horst y a 100 m
al este graben, donde el espesor de los Estratos El Mono y la Formación Lautaro aumentan
considerablemente su espesor en el limbo este de un pliegue anticlinal tipo arpón, generado
por una falla lístrica invertida parcialmente, con vergencia al este denominada por este
trabajo Falla Paipote (Figura 28 y 41). A unos 500 metros al oeste se produce otra
estructura tipo back thrust de la mencionada anteriormente. Esta es una falla lístrica
invertida parcialmente con vergencia hacia el oeste (F3), generando el hemigraben oeste
con un pliegue anticlinal tipo arpón cuyo espesor de los estratos aumenta hacia el occidente
(Figura 28). En base a lo anterior, la estructura recientemente mencionada y la que se
encuentra al oeste, en este domino, forman una estructura de horst, el cual separa las dos
subcuencas del Triásico-Jurásico.

En base a lo anterior, la falla denominada en este trabajo Falla Paipote es interpretada de
esta manera debido a que hay evidencia de discordancias progresivas del anticlinal tipo
arpón presente en el sector más oriental de la Formación Lautaro (Figura 28 y 41). Del
mismo modo, esta falla marca el límite occidental de las morfoestructuras de la Puna
Plateau y la Cordillera Frontal.
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5.- Discusiones

5.1.- Correlación de análisis cinemático con la estructuras propuestas

En relación a las estructuras a mesoescala y utilizando el principio de corte, fue posible
encontrar indicadores de temporalidad relativa de los eventos cinemáticos presentes en la
zona de estudio. En las rocas pertenecientes al Triásico-Jurásico en Estratos El Mono se
encuentran fallas normales siendo cortadas por fallas inversas con menor ángulo, donde
ambas fallas detienen su continuidad por un plano de falla de rumbo subvertical (Figura 30).
En la Formación Lautaro ocurre lo mismo, sin embargo, existen evidencias de que fallas
normales fueron reactivadas, evidenciados por la generación de geometrías tipo arpón,
indicadores indiscutibles de inversión de fallas normales, asociados a cambios del
regimenes de esfuerzo imperantes (ref), de longitud de onda media de 1 metro (Figura 31).
En la zona de falla Vegas La Junta, también existen cinemáticas normales que han sido
cortadas por inversas.

A partir del análisis cinemático realizado en 4 estaciones, 2 en el dominio oriental y las
restantes en el occidental, incluyendo la zona de falla Vegas La Junta. Se pudieron
determinar 3 familias válidas de planos de falla en el dominio oriental y 2 en el occidental.

Basado en la soluciones de planos obtenidos en el dominio oriental, en la familia “A”
corresponden a una cinemática tipo normal, la cual tiene una elongación con direcciones
NE-SO, tanto en Estratos El Mono y en la Formación Lautaro. Para la familia “B” cuya
cinemática es contraccional posee direcciones de acortamiento NO-SE y NE-SO. Cabe
destacar que esta última dirección tiene un azimut de elongación y contracción muy
parecida en la Formación Lautaro (Tabla 6). Respecto a la familia “C” son soluciones de
rumbo, tanto dextrales como sinestrales, con direcciones de elongación NNO-SSE y
NNE-SSO.

Tabla 6: Azimut y buzamiento promedio de los ejes axiales obtenidos a partir de las estaciones cinemáticas,
ploteados en FaultKin. Filtrando régimen por calidad de datos cinemáticos.

El análisis cinemático obtenido en el dominio occidental en la Formación Picas de edad
Eocena, carece soluciones de plano de la familia “A” de carácter normal, producto a que su
poca densidad de datos es bastante menor respecto (n = 9) a las otras familias. Para las
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soluciones de planos “B” (n = 22) correspondiente de una cinemática inversa con dirección
de contracción E-O. Mientras que en la familia “C” (n = 18) con soluciones de rumbo, tiene
una dirección de elongación NO-SE. No obstante, en este mismo dominio en la zona de
falla Vegas La Junta, se obtuvieron las tres familias, denominadas de igual manera, donde
“A” (n = 6) tiene una dirección de elongación NO-SE, “B” (n = 10) presenta una dirección de
contracción NNE-SSO y “C” (n = 5) con dirección de elongación NO-SE (Tabla 6).

Al realizar una comparación entre la cinemática de primer orden característica de
estructuras regionales con los resultados obtenidos en este trabajo, existe una buena
correlación en el dominio oriental, en el cual hay un evento extensional, luego uno
contraccional y por último de rumbo, en donde las direcciones de contracción y elongación,
de los primeros dos eventos, son sub-pendiculares a los planos axiales del tren de pliegues
presentes en este dominio, evidenciando un estilo estructural de inversión tectónica. Sin
embargo, en relación al último evento de rumbo no existe una correlación directa en las
estructuras de macro escala en la zona de estudio. No obstante, en trabajos anteriores
Bischoff (1999) menciona que en la Precordillera entre los 26°30’ y los 27°S existe una
influencia significativa de una estructura de basamento preandino orógeno-oblicuo (de
tendencia noroeste), donde se generan fallas de rumbo sinestrales asociadas a rotaciones
de la corteza de antearco durante el Eoceno medio-tardío producido por subducción oblicua
de dirección noreste de la placa Farallón (Figura 42).

Figura 42: Izquerda: Extraído de Bischoff (1999) evidenciando estructuras de rumbo sinestrales del Eoceno
medio-tardío; Derecha: Rotaciones paleomagnéticas al sur de la Región de Atacama (Arriagada, et al, 2006).

Cabe destacar que en este mismo sector entre los 26°30’ y los 27°S ocurre una anomalía
en las rotaciones paleomagnéticas. Por lo general, al sur de la Región de Atacama las
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rotaciones son de sentido horario con direcciones medias aproximadas de 30° al este. No
obstante, estas anomalías los polos paleomagnéticos presentan direcciones norte-sur,
rotaciones antihorarias con variados ángulos y en menor medida rotaciones horarias (Figura
42 D y 46b).

Respecto al dominio occidental, las estructuras propuestas son acordes con respecto al
análisis cinemático, en el cual carece de un evento extensional inicial que se daba en rocas
Triásicas-Jurásicas, pero sí presentan un evento contraccional y de rumbo posteriormente,
en donde la direcciones contracción son sub-perpendiculares al tren de pliegues presentes
en Estratos Cerro Los Carneros. No obstante, los datos cinemáticos fueron tomados en la
base (a) de la Formación Pircas de edad Eocena, la cual se encuentra subhorizontal. Lo
anterior, se puede explicar que dicha deformación contraccional pudo haber ocurrido
durante principios del Eoceno. Por otro lado, la deformación de rumbo ocurrió durante el
Eoceno medio-tardío (Bischoff, 1999) (Figura 43).

Figura 43: Estratigrafía con las soluciones del plano y temporalidad. De izquierda a derecha, el primer evento
corresponde a deformación extensional, luego contraccional y por último de rumbo.

En relación a la falla Vegas La Junta se propuso carácter inverso, dado que existe un
cabalgamiento de la Formación Lautaro de edad jurásica por sobre los Estratos Cerro Los
Carneros que son del cretácico superior. A su vez, esta estructura genera un pliegue
anticlinal por propagación de falla descabezado, sin evidencia de estratos de crecimiento, lo
cual se descarta una inversión tectónica. En base a los datos cinemáticos obtenidos en esta
zona, se tiene un porcentaje 41,6% de datos inversos, lo cual representan la mayor
densidad en esta estación (n = 10 de 24). Sin embargo, las direcciones contraccionales no
concuerdan con la orientación de esta estructura. Lo anterior, se puede explicar debido a
que los datos fueron tomados en la zona de falla, en el bloque colgante y yaciente,
produciendo así estas discordancias generadas por una zona muy deformada.
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5.2.- Variación de la arquitectura estructural de las cuencas Triásicas-Jurásicas en la
Cordillera Frontal del límite central del Flat-Slab Pampeano

Dentro del Flat-Slab Pampeano ubicado entre los 28° a 34°S se encuentran diversos
estudios, en los cuales se analizan las estructuras de cuencas syn-rift Triásica-Jurásicas. El
primero de ellos se encuentra al sur de la zona de estudio, específicamente en la Cuenca
Lautaro (28°S), donde Martinez, et al., 2016 (Figura 45) propone un modelo estructural de
una faja plegada y corrida de piel híbrida, con rocas Triásicas-Jurásicas (Fm. La Ternera,
Fm. Lautaro y Estratos de Amolanas) asociada a estructuras syn-rift invertidas parcialmente,
bivergentes, como la falla Calquis, El Chancho y Pauna-La Estancilla, donde la primera
verge hacia el NO, de tipo back thrust de la segunda. Además de la presencia de la falla
Iglesia Colorada de carácter inverso, vergente hacia NO, back thrust de la falla Vizcachas,
de piel gruesa que provoca el afloramiento del basamento pre-rift (Figura 44).

Figura 44: Derecha: Mapa geológico 1:1.000.000 resaltando unidades del basamento expuesto en superficie con
edades del Carbonífero-Pérmico y unidades Triásicas-Jurásicas. Izquierda: Mapa geológico 1:1.000.000
resaltando unidades del basamento expuesto en superficie con edades del Carbonífero-Pérmico y unidades
Triásicas-Jurásicas con estructuras resaltadas que involucran a los tres estudios.

El segundo de ellos se encuentra al norte del área de estudio, específicamente en la faja
plegada y corrida de Potrerillos, al oeste del Salar de Pedernales (26°S), donde Martínez, et
al., 2020 (Figura 45) propone un modelo estructural de una faja plegada y corrida de piel
híbrida, bivergentes, en el cual el sector occidental corresponde a un estilo tectónico de piel
delgada y en el sector orienta, la base de la cuenca del Salar de Pedernales, es de piel
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gruesa. Dicha arquitectura afecta a las rocas Triásica-Jurásicas syn-rift, tales como la Fm.
Quebrada El Salitre (Tr-Jr), Fm. Montandon (Jr), Fm. Asientos (Jr) y Fm. Pedernales (Jr).
Las estructuras del sector oriental está dado por un estilo de inversión tectónica parcial,
bivergente y de piel gruesa, cuya estructura principal es la Falla Pedernales, la cual es
vergente hacia el SE y marca el depocentro de la cuenca syn-rift, con fallas tipo back-thrust
de alto ángulo, invertidas. Por otro lado, en el sector occidental en la faja plegada y corrida
de Potrerillos, se caracteriza por un estilo contraccional de piel delgada post-rift, con
vergencia hacia el SE y se encuentra delimitada por la Falla Barrancas hacia el oeste y la
Falla Potrerillos hacia el este (Figura 46). En cuanto a su temporalidad, la falla Pedernales
corresponde a la primera en afectar a las rocas Triásicas-Jurásicas que asocia al
depocentro mayor de esta sección. Posterior a la inversión tectónica, se genera la faja
plegada y corrida de Potrerillos en el sector oriental producto a la contracción post-rift.

Abarcando la problemática de este estudio y la arquitectura propuesta del mismo, se puede
observar la variación estructural de las cuencas Mesozoicas entre los 26° a los 28°S.

Una de las primeras diferencias reconocibles es la variación de los espesores de las
cuencas Triásicas-Jurásicas, en la cual en el presente trabajo (27°S) alcanza hasta 2000 m
de espesor, 1500 m en los Estratos El Mono (Tr-Jr) y 500 m en Fm. Lautaro con el
depocentro mayor hacia el este, junto a la falla Paipote (69°10’W). Mientras que en la
cuenca Lautaro presenta una cuenca que alcanza espesores hasta los 4700 m, con 2100 m
en Fm. La Ternera (Tr) y 2600 m en Fm. Lautaro (Jr) (Martinez, et al., 2012) con depocentro
mayor entre las fallas Calquis (CF) y El Chancho (ECT) en la Cordillera Frontal Oeste
(70°02’W) (Figura 48). Hacia el norte de la zona de estudio, en la faja plegada y corrida de
Potrerillos, los espesores de dichas cuencas alcanzan hasta 1850 m, con 1000 m en Fm.
Quebrada El Salitre (Tr-Jr), 400 m en Fm. Montandon (Jr) y 50 a 450 m en la Fm.
Pedernales (Jr) (Martinez, et al., 2020) con un depocentro hacia el este, junto a la falla
Pedernales (69°W). En base de lo anterior, se puede deducir que el la profundidad de las
cuencas Mesozoicas van aumentando hacia el sur y cada vez más hacia el oeste, siendo el
depocentro en la Cuenca Lautaro.
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Figura 45: Comparativa con la arquitectura propuesta a la izquierda corresponde a la Cuenca Lautaro (28°S), en
el centro la propuesta de este trabajo (27°S) y con la Faja Plegada y Corrida de Potrerillos (26°S).
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Respecto a las arquitecturas propuestas en los trabajos anteriores y en este estudio
corresponde a un estilo tectónico de faja plegada y corrida de piel fina, bivergente, con
inversión parcial en el dominio oriental y contraccional en el dominio occidental, con
vergencia hacia el oeste (Figura 41). En comparación a las estructuras del basamento del
Salar de Pedernales, tiene un cierto parecido al dominio oriental de la Quebrada Paipote, en
donde ambos se comprenden por un estilo de inversión tectónica parcial y bivergente, en el
cual la falla Pedernales y Paipote, son invertidas, vergen hacia el E, con una falla tipo
back-thrust que también se encuentra invertida (Figura 41: F3), produciendo una estructura
de graben y horst inmediatamente al oeste, con una falla que se encuentran al oeste que es
sintética a estas fallas principales (Figura 45). Sin embargo, en la Quebrada Paipote la Falla
El Mono, posee una geometría lístrica, la cual es subparalela a la Falla Paipote (Figura 41),
mientras que en el basamento del Salar de Pedernales es más sub-vertical (Figura 45).

En cambio, las similitudes que se encuentran con el modelo propuesto y la Cuenca de
Lautaro se encuentran en la Falla El Mono con la Falla Pauna La Estancilla ya que ambas
son invertidas parcialmente y vergen hacia el este (Figura 45). También hay similitudes con
F1 (Figura 41) con la falla que se encuentra inmediatamente al oeste de la Falla Calquis,
puesto que ambas tienen cinemática inversa, vergentes hacia el oeste y presentan un
rumbo NNE, el cual tiene continuidad entre estos modelos estructurales (Figura 45 y 46).

Sin embargo, las cuencas Triásicas-Jurásicas a pesar de sus similitudes arquitectónicas, no
presentan continuidad norte-sur entre los 26° a 28°S. Puesto que entre estudios existen
fallas de rumbo que marcan zonas de transición entre las cuencas, las cuales cada vez se
encuentran más hacia el suroeste. En estas zonas de transición son constituidas por fallas
sinestrales de rumbo NNO y en menor medida con fallas dextrales de orientación NNE,
donde en conjunto marcan un sistema de fallas conjugadas (Riedel, 1929). Hacia el norte de
la Quebrada Paipote la zona de transición carece de fallas contraccionales y extensionales
de orientación N-S. Por otro lado, hacia el sur ocurre totalmente lo contrario, en donde las
fallas de rumbo se ven cortadas por aquellas que son de cinemática contraccional (Figura
46).
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A)

B)

Figura 46: a) Modelo de bloque de las cuencas de trasarco Mesozoicas entre los 26° a 28°S evento extensional;
b) Modelo de bloque entre los 26° a 28°S evento contraccional.

69

SO
LO

 USO
 ACADÉMICO



5.3.- Evolución estructural límite Cordillera Frontal y la Franja Volcánica de Maricunga

En primera instancia, durante el Triásico Superior y el Jurásico Inferior se deposita la unidad
Estratos El Mono en un ambiente continental con facies pertenecientes a abanicos aluviales
proximales y abanicos deltaicos que hacia el techo gradúan a entornos fluviales y marinos
poco profundos. Posteriormente se deposita con una discordancia erosiva la Formación
Lautaro en el Jurásico Inferior y Medio, la cual tiene características típicas de ambiente
transicional a uno marino, donde las distintas facies indican partiendo de un ambiente
deltaico con el miembro basal de areniscas calcáreas con laminación paralela, cruzada y en
artesa. Luego se tiene un ambiente marino poco profundo con las lutitas y aumentando la
profundidad con las calizas fosilíferas con presencia de Weyla Alata, amonites, bivalvos, y
gasterópodos. Este paquete de rocas se depositan en un régimen extensional syn-rift,
evidenciado por discordancias progresivas con vergencias hacia el E y el O, generando así
una cuenca sedimentaria que sufrió una transgresión marina. Esta paleotopografía es
producto a una subducción tipo marina la cual provocó cuencas tras-arco durante el
Triásico-Jurásico (Martinez, et al., 2021).

A continuación, durante el Cretácico Superior se deposita la unidad Estratos Cerro Los
Carneros, con discordancia sobre la Formación Lautaro, en un ambiente volcánico efusivo
en primera instancia, luego en un ambiente continental fluvial y por último volcánico
explosivo. Posteriormente, durante el Paleoceno ocurre un régimen compresivo, provocado
por una disminución del ángulo de subducción y migración del arco volcánico hacia el este.
La contracción de este régimen genera inversión tectónica parcial de las cuencas
Triásicas-Jurásicas y plegamiento de Estratos Cerro Los Carneros por propagación de fallas
vergentes hacia el oeste. En este mismo periodo, se genera la falla inversa Vegas La Junta
y se invierte la falla Paipote, marca el límite oriental de la morfoestructura llamado Cordillera
Frontal, que también se formó durante este régimen.

Durante el Eoceno, se deposita con discordancia angular la Formación Pircas sobre la
unidad Estratos Cerro Los Carneros de manera subhorizontal, en un ambiente continental
fluvial y aluvial en la parte basal, volcánico explosivo asociado a corrientes de densidad
piroclásticas densas y diluidas en el miembro medio y un entorno fluvial en el el techo.
Debido a la disposición geométrica de esta formación actualmente, no fue deformado por el
régimen compresivo del Cretácico Superior al Paleoceno, producto a que el frente de
deformación durante el el Eoceno se encuentra hacia el este, específicamente en la Puna
Austral, ocasionado gracia a la disminución de ángulo de subducción de tipo chilena a
flat-slab (Martínez, et al, 2021).

En el Mioceno Medio se refleja la actividad volcánica que migró hacia el este en el
Paleoceno, el cual formó los volcanes Santa Rosa y Ojos de Maricunga, que genera las
Ignimbritas Santa Rosa y Maricunga, y depósitos de bloque y ceniza asociados a un
volcanismo de erupciones explosivas con corrientes de densidad piroclásticas densas y
diluidas. a actividad magmática que generó estos volcanes, fue favorecida gracias a la Falla
Paipote junto con el evento de rumbo, permitió planos de debilidad que ayudaron al ascenso
del magma. Además, esta estructura marca el límite oriental morfoestructural de la
Cordillera Frontal y la Puna Plateau.
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Por último, durante el Cuaternario, en la época del Holoceno se producen una serie de
abanicos aluviales que se encuentran en los fondos de la Quebrada Paipote y en las
laderas se depositan conos deyección coluviales. Ambos depósitos se encuentran activos
actualmente.

6.- Conclusiones

El presente trabajo permite el entendimiento recabado de la evolución y construcción
orogénica Andina entre los límites de los dominios morfotectónicos de La Puna y Cordillera
Frontal a la latitud 27°S, en donde en la Quebrada Paipote se encuentra el límite oriental de
este último. Aquí es posible documentar al menos 3 eventos deformativos que en su
mayoría tiene orientación sub-perpendicular al orógeno andino. El primer evento
corresponde a uno extensional, luego uno contraccional y por último a uno de rumbo. Las
estructuras generadas en estos eventos están asociadas directamente a los dos primeros
campos de strain, los cuales se desarrollaron en dos condiciones tectónicas diferentes. En
un inicio consiste en el desarrollo de una cuenca de trasarco con depósitos syn-rift y
posteriormente genera una fase de construcción orogénica, la cual invierte parcialmente
estas cuencas y deforma litologías post-rift.

Estas cuencas de edades Triásicas-Jurásicas presentan variaciones de espesores y
arquitectónicos entre los 26° a los 28°S desde la faja plegada y corrida de Potrerillos en el
norte, la Quebrada de Paipote en el centro y la Cuenca de Lautaro en el sur. Los espesores
de dichas cuencas Mesozoicas van aumentando hacia el sur con 1850 m en Potrerillos,
2000 m en Paipote y 4700 m en la Cuenca Lautaro, siendo este lugar el depocentro. En
comparación a la arquitectura que se encuentra al norte y al sur de la zona de estudio,
existe una correlación en la base del Salar de Pedernales, ubicado al este de la faja plegada
y corrida de Potrerillos la cual corresponde a un estilo tectónico de piel gruesa, bivergente,
con inversión parcial, en el cual la falla Pedernales y Paipote presente en la zona de estudio
de este trabajo, son invertidas, vergen hacia el E (Figura 45), con una falla tipo back-thrust
(Figura 41: F3) que también se encuentra invertida, produciendo una estructura de graben y
horst inmediatamente al oeste, con la falla El Mono (Figura 41) que se encuentran al oeste
que es sintética a estas fallas principales. Por otro lado, la geometría del modelo propuesto
con Cuenca Lautaro se encuentran similitudes en la Falla El Mono con la Falla Pauna La
Estancilla ya que ambas son invertidas parcialmente y vergen hacia el este (Figura 45).
También coinciden la falla F1 (Figura 41) con la falla que se encuentra inmediatamente al
oeste de la Falla Calquis, puesto que ambas tienen cinemática inversa, vergentes hacia el
oeste y presentan un rumbo NNE, el cual tiene continuidad entre estos modelos
estructurales (Figura 42, 44 y 46).

El área de estudio presenta una evolución estructural, donde en primera instancia durante el
Mesozoico se depositan sedimentos syn-rift, asociados a una cuenca de trasarco producida
por una subducción tipo mariana. Lo anterior, se evidencia con discordancias progresivas en
litologías Triásicas-Jurásicas bivergentes.
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Posteriormente, durante el Cretácico Superior se depositan sedimentos post-rift y durante el
Paleoceno ocurre un régimen compresivo producto por una disminución del ángulo de
subducción, lo cual genera una inversión parcial de las cuencas Mesozoicas y el
plegamiento por propagación de falla en las litologías del Cretácico Superior. La inversión
parcial, se evidencia con estructuras de macro y a mesoescala de pliegues anticlinales tipo
arpón que tienen vergencia E y O, en la Formación Lautaro.

Durante el Eoceno, se depositan sedimentos que culminan con la exhumación de la
morfoestructura de la Cordillera Frontal, producto a que el frente de la deformación , en ese
entonces se encuentra más hacia al este, en la Puna Plateau. Esto se evidencia por la
disposición geométrica actual de la Formación Pircas, las cuales se encuentran de forma
subhorizontal sobre la unidad Estratos Cerro Los Carneros (Ks).

Por último, en el Mioceno Medio se refleja la actividad volcánica que migró hacia el este en
el Paleoceno, el cual formó los volcanes Santa Rosa y Ojos de Maricunga. La actividad
magmática que generó estos volcanes, fue favorecida gracias a la falla Ojos de Maricunga,
la cual permitió un plano de debilidad que ayudó al ascenso del magma. Además, esta
estructura marca el límite oriental morfoestructural de la Cordillera Frontal y la Puna Plateau
(Figura 47).
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Figura 47: Esquema temporal de la distribución de las principales unidades geológicas zona de estudio, tanto
como en la Cordillera Frontal y la Puna Austral, como también su configuración tectónica. Modificado de
Martinez et al. 2021.
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