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Paleomagnetismo de rocas mesozoicas y cenozoicas del norte de Chile: aplicacion al

estudio del “Oroclino Boliviano”

Los Andes Centrales constituyen el mayor sistema orogénico desarrollado enteramente
en respuesta a la subduccion de corteza oceanica bajo corteza continental. Uno de los rasgos
mas conspicuos de la cadena andina es el cambio en su trayectoria de NW-SE a N-S a los
18°S conocido en la literatura como “Oroclino Boliviano”. Si bien el patron de rotaciones de
los Andes Centrales (CARP) concuerda a grandes rasgos con la geometria del oroclino, los
mecanismos para su genesis y la edad en la cual el fendmeno comenzaria a manifestarse son
todavia materia de discusion. El objetivo de esta tesis es la obtencion de nuevos datos
paleomagnéticos a partir de rocas mesozoicas y cenozoicas provenientes del antearco con el
propdsito de determinar la existencia de uno o varios eventos de deformacion involucrados en

su formacion.

Se analizaron 736 muestras orientadas provenientes de rocas mesozoicas y cenozoicas
de distintas zonas: Sierra de Moreno, Quebrada Chug Chug, Cuesta de Montecristo, Anticlinal
San Lorenzo, Quebrada Honda, Cerro Colorado y anticlinal Chajagua. Las muestras fueron
sometidas a diferentes procesos de desmagnetizacion a fin de aislar la remanencia magnética
caracteristica y calcular las rotaciones tectdnicas de los diferentes bloques. Los resultados
obtenidos en unidades del Cretacico medio indican la existencia de sitios rotados en sentido
horario y antihorario. Por el contrario, los resultados de rocas del Cretacico Superior
presentan una leve rotacion horaria (~15°) o0 no se encuentran rotados. Esta diferencia en
magnitud y sentido sugiere que las rotaciones en rocas del Cretacico Inferior corresponderian
a rotaciones locales de bloques durante la Fase Peruana. Por otro lado, dada la ausencia de
rotaciones en rocas situadas al este de la Falla Oeste, se propone a la misma como el limite

oriental de las rotaciones en el antearco en la zona de estudio.

Dentro del marco regional, los resultados obtenidos difieren de aquellos publicados al
sur del Lineamiento Antofagasta-Calama, donde se registran grandes rotaciones horarias. Esto
sugiere una segmentacion del margen posiblemente relacionado con cambios en la reologia
del basamento andino, correspondiendo la transicién entre los distintos patrones de rotacion

de bloques al limite entre los terrenos de Chilenia al sur y Antofalla al norte.

Palabras claves: Andes Centrales, paleomagnetismo, rotaciones tectonicas, Oroclino

Boliviano



Paleomagnetism of Mesozoic and Cenozoic rocks of northern Chile: application

to the study of the ""Bolivian Orocline"*

The Central Andes constitute the largest orogenic system developed entirely in
response to the subduction of oceanic lithosphere beneath continental crust. One of the most
conspicuous features of the Andean chain is the change in its trajectory from NW-SE to N-S
at 18°S known in the literature as "Bolivian Orocline”. Although the Central Andes rotations
pattern (CARP) agrees roughly with the geometry of the orocline, the mechanisms for its
genesis and the age at which this phenomenon would have begun to manifest are still a matter
of discussion. The aim of this work is to obtain new paleomagnetic data from Mesozoic and
Cenozoic rocks from the forearc to determine the existence of one or several deformation

events involved in its formation.

In this thesis, 736 oriented samples from Mesozoic and Cenozoic rocks from different
zones were analyzed in Sierra de Moreno, Quebrada Chug Chug, Cuesta de Montecristo,
Anticlinal San Lorenzo, Quebrada Honda, Cerro Colorado y anticlinal Chajagua. The samples
were subjected to different demagnetization processes to isolate the characteristic magnetic
remanence and calculate the tectonic rotations of the different blocks. The results obtained
from the Middle Cretaceous units indicate the existence of rotated clockwise and
counterclockwise sites. On the contrary, the data obtained from Upper Cretaceous rocks are
slightly rotated (~ 15°) or is not rotated. These differences in magnitude and sense suggest that
the rotations in rocks of the Lower Cretaceous would correspond to local blocks rotations
during the Peruvian Phase. On the other hand, given the absence of rotations in rocks located
east of the West Fault, it is proposed that this discontinuity corresponds to the eastern limit of

the rotations in the study area.

Within the regional framework, the results obtained differ from those published souths
of the Antofagasta-Calama Lineament, where large clockwise rotations are recorded. This
suggests a segmentation of the margin possibly related to changes in the rheology of the
Andean basement. This change proposes that, the transitions between areas with different

blocks rotation pattern corresponds to the boundary between Chilenia and Antofalla terranes.

Keywords: Central Andes, paleomagnetism, tectonic rotations, Bolivian Orocline.
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1. INTRODUCCION

A partir del nacimiento de la geologia estructural en el siglo XV1Il, la formacion de las
cadenas montafiosas Yy el apilamiento tectonico han capturado permanentemente la atencion de
geologos y geofisicos. Generalmente, durante la convergencia de dos placas, el ordgeno
generado es relativamente recto y paralelo a los margenes de placas. Debido a esto es que los
ordgenos curvados han sido permanente objeto de estudio dada su peculiar configuracion
estructural y los mecanismos geodindmicos involucrados en su formacion. Desde comienzos
del siglo pasado, antes de la formulacién de la teoria de la tectonica de placas, Argand (1924)
y posteriormente Carey (1955) comenzaron a estudiar la morfologia del ordgeno
considerandolo como un todo. Es asi como nace el concepto de “oroclino” para definir a
aquellos sistemas orogénicos que han sido curvados en planta, en una fase de deformacion
posterior, presentando forma de codo o herradura producto de la rotacién de un blogue con

respecto a otro, lo que genera compresion de un lado y extension del otro (Carey 1955).

En Ameérica del Sur la cordillera de los Andes constituye un ejemplo clésico de
ordégeno no colisional, desarrollado enteramente durante el proceso de subduccion de litosfera
oceanica bajo el margen sudamericano (Dewey and Bird, 1970; James, 1971; Jordan et al.,
1983), y su caracteristica mas conspicua es el cambio en su trayectoria N-S a NO a los 17-19°
S, rasgo conocido como “oroclino Boliviano”. Carey (1958) visualizé la curvatura de los
Andes Centrales como una forma secundaria producto de rotacion antihoraria de la cadena
montafiosa del Perd en respuesta a una hipotética extension en la region amazoénica. Sin
embargo, estudios paleomagnéticos tempranos mostraron que el norte de Chile no se habria
comportado como limbo pasivo en este escenario oroclinal. Luego de tres décadas de estudios
paleomagnéticos en la region, los resultados permitieron definir un estilo estructural
caracterizado por rotaciones tecténicas antihorarias en Peru y norte de Bolivia, y rotaciones
horarias en el sur de Bolivia, noroeste de Argentina y norte de Chile (Heki et al. 1983; Kono
et al. 1985; Beck et al. 1986; Butler et al. 1995; Roperch et al. 2000; Arriagada et al. 2001;
Taylor et al. 2005; entre otros). Este patron de rotaciones, que aproximadamente mimetiza la
curvatura del orégeno, es reconocido como CARP por sus siglas en inglés Central Andean
Rotation Pattern (Somoza et al. 1996) y constituye una de las caracteristicas tectdnicas

sobresalientes de los Andes Centrales.

Los mecanismos para su génesis, y la edad en la cual el fendbmeno comenzaria a

manifestarse, son materia de discusion, y se encuentran de alguna manera entrelazados. Isacks



(1988) presentd un profundo andlisis tectonico de los Andes Centrales proponiendo que,
durante el Cenozoico tardio, la region de antearco habria incrementado su curvatura para
acomodar pasivamente el acortamiento diferencial en la zona externa del orégeno. Estudios
paleomagnéticos posteriores (Somoza et al. 1999; Roperch et al. 2000, 2006; Somoza y
Tomlinson 2002a; Arriagada et al. 2003) han mostrado que este modelo no es adecuado para
el Cenozoico Tardio, aunque en oposicion existe una interpretacion de la cinematica
instantanea registrada por mediciones GPS (Allmendinger et al. 2005) que exalta incluso el

escenario de Isacks (1988).

En términos paleomagnéticos (en los que se cuantifica deformacion finita de las rocas,
sin posibilidad de superposicion asociada con deformacién elastica) la tendencia interpretativa
apunta a dos escenarios, uno de ellos donde las rotaciones tecténicas significativas ocurrieron
durante el Eoceno en el antearco y durante el Cenozoico Tardio en el retroarco (Somoza y
Tomlinson 2002; Roperch et al. 2006; Arriagada et al. 2008), y otro escenario que plantea un
desarrollo gradual de las rotaciones en todo el orégeno entre el Eoceno y el Reciente (Butler
et al. 1995; Lamb 2001; Maffione et al. 2009). Con respecto a la génesis de las rotaciones, la
mayoria de estos esquemas utilizan, en mayor o menor grado, el mecanismo basico propuesto
por lIsacks (1988), extendiendo su validez al Pale6geno mediante la consideraciéon de las
evidencias de deformacion eocena tardia — oligocena en la Cordillera Oriental (Boll y
Hernandez 1986; McQuarrie 2002; McQuarrie et al. 2005; Hongn et al. 2007).

La base de datos paleomagnética de los Andes Centrales sugiere que el CARP se
extiende desde el centro-norte de Per( (Macedo-Sanchez et al., 1992) hasta aproximadamente
los 30° S (Dashwood y Taylor, 2005; Pefia et al., 2011; Somoza, 1994). Si bien los primeros
resultados provienen de trabajos casi puramente paleomagnéticos, los estudios posteriores han
incorporado informacion estratigrafica y estructural, lo que derivd en interpretaciones

tecténicas mas consistentes.

La edad de las rotaciones es un aspecto central en el debate sobre el origen del CARP.
El modelo de Isacks (1988) predice un arqueamiento oroclinal del antearco andino central
desde el Mioceno Tardio. Sin embargo, estudios paleomagnéticos en los ultimos 15 afios han
mostrado que gran parte del actual antearco andino central no experimenté rotacion
significativa durante el Mioceno (Arriagada et al., 2003; Roperch et al., 2006, 2000; Somoza
et al., 1999; Somoza y Tomlinson, 2002), lo que se opone al modelo original de Isacks. Méas
aun, algunos de estos estudios han podido demostrar fehacientemente edad pre-nedgena para
las rotaciones en el antearco (ej. Somoza y Tomlinson, 2002a; Roperch et al., 2006). Sin



embargo, la resolucion temporal de dichas rotaciones y si se trata de un Unico o varios eventos

es todavia materia de discusion.

El presente estudio busca profundizar en la delimitacion del CARP, con especial foco
en rocas cretacicas — eocenas, a fin de poder discernir fases de deformacion previas a los

eventos mas jovenes descritos, y su papel dentro de la evolucion de los Andes Centrales.



2. OBJETIVOS GENERALES Y ESPECIFICOS E HIPOTESIS DE TRABAJO

El objetivo general del presente estudio es aportar al conocimiento del Patron de
Rotaciones de los Andes Centrales (CARP). En este contexto, las tareas apuntaron a mejorar
la determinacién de la edad de los episodios (uno o varios) de rotacion en el antearco andino
central entre los 21°45" y 22° 30" Sy 69 20" y 68° 30°W (ver Fig. 2-1).

El objetivo especifico fue examinar si el CARP, como ha sido descrito, es capaz de
explicar el patrén de rotaciones observado en rocas mas antiguas pre-nedgenas. Es decir, si es

un rasgo que se mantuvo desde el inicio de la construccion del orégeno.

El estudio propuesto pretende abordar este interrogante comparando las posibles
rotaciones registradas por rocas cretacicas (deformacién acumulada en todo el Cenozoico) con
las rotaciones registradas por rocas paledgenas (deformacion del Cenozoico Tardio) en la
Precordillera chilena. Esta tarea se llevd a cabo mediante la determinacion de rotaciones
tectdnicas registradas por rocas cretdcicas y eocenas del mismo bloque estructural. Se partié
de la premisa de que un resultado mostrando cantidades similares de rotacion seria evidencia
de una Unica rotacién de edad Cenozoico Tardio. Al contrario, diferencias significativas entre
las rotaciones registradas por rocas cretacicas y miocenas serian evidencia de que las rocas
cretadcicas acumulan rotacion pre-nedgena mas rotacion del Cenozoico Tardio. El
reconocimiento y la cuantificacion de estas etapas de la deformacion progresiva tendran
impacto en la definicion de la trayectoria del desplazamiento de las rocas estudiadas durante

la formacion del orégeno.



3. METODOLOGIA

El trabajo se puede dividir en tres etapas: muestreo, analisis (trabajo de laboratorio) e

interpretacion de los resultados obtenidos.

3.1 Muestreo

La obtencién de las muestras se realizd mediante una maquina perforadora portatil a
gasolina que permite extraer testigos cilindricos de una pulgada de diametro. En el caso de
rocas muy friables, ante la imposibilidad de obtener cilindros se extrajeron no menos de tres
muestras de mano, a partir de las cuales se obtuvieron posteriormente cilindros en condiciones
méas controladas de perforacion, en laboratorio. Las muestras obtenidas fueron orientadas
usando brajula magnética y solar. EI muestreo fue realizado en sitios elegidos adecuadamente
segun el objetivo particular en cada caso, por ejemplo, en zonas donde las rocas sedimentarias
estaban intruidas por diques se muestrearon tanto la roca adyacente a la intrusion, alejada de
la misma y la roca volcanica. Cada sitio representa, como minimo, cinco testigos individuales.
La localizacion de cada sitio y los datos de rumbo e inclinacion de las unidades muestreadas

pueden observarse en la Tabla 1 (pag.53), Tabla 3 (pag. 73) y Tabla 5 (pag. 101).

El control de la paleohorizontal se llevé a cabo mediante la medicion del plano de
estratificacion (en el caso de rocas sedimentarias y tobas intercaladas entre las unidades) y
mediante observacion de la fabrica de compactacién en el caso de ignimbritas. En todos los

casos se tomaron varias medidas, las cuales fueron posteriormente promediadas.

Debido a la dimension del area de estudio (aproximadamente 6.000 km?), se procedio
a subdividir la zona de estudio en tres areas de muestreos: Sierra de Moreno (Area 1), Cuesta

de Montecristo y anticlinal San Lorenzo (Area 2) y Sierra del Medio (Area 3) (Fig. 3.1).
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Figura 3- 1: (a) Vista general de la megasaliente andina central, el cuadrado rojo indica el area de estudio. (b)
Mapa mostrando las principales estructuras y unidades morfoestructurales. (c) Modelo digital de terreno
detallando la zona de estudio y las tres areas donde se realizé el muestreo.



3.2 Anélisis

En el laboratorio cada muestra fue cortada de acuerdo con el tamafio estandar
(cilindros de una pulgada de didametro y 2,2 cm de altura) obteniéndose 2 0 3 especimenes por
cada cilindro. El posterior analisis se realizd en el Laboratorio de Paleomagnetismo Daniel
Valencio (Buenos Aires -Argentina). Previo al desmagnetizado se obtuvo la Magnetizacién
Remanente Natural (MRN), Susceptibilidad Magnética (K) y la Anisotropia de
Susceptibilidad Magnética (AMS) de cada muestra (Tablas 2 y 4). Para ello se utilizaron un
magnetémetro criogenico 2G, magnetémetro rotativo AGICO JR6, susceptibilimetro
Bartington y el Kappabridge multifuncién MFKI-FA de AGICO.

Cada espécimen fue sometido a desmagnetizacion progresiva termal y/o por campos
alternos (AF). Esto quiere decir que, de forma progresiva e incremental, se sometié a las
muestras a diferentes temperaturas o intensidades de campos en el caso de AF; en cada paso
se determiné caracterizo la remanencia magnética de la muestra con el objetivo de obtener
una descripcién completa de la trayectoria de desmagnetizacion, y definir a partir de ella la
magnetizacion remanente caracteristica (ChRM). El incremento progresivo consta de doce
(12) a dieciséis (16) pasos, que van desde los 100°C a los 667°C y de 2-90 mT. Para la
desmagnetizacion progresiva termal se utilizé un horno ASC Scientific, modelo TD-48, y la
(K) fue medida luego de cada etapa a fin de detectar cambios en la mineralogia, y para la
desmagnetizacion AF se usé un desmagnetizador estatico en 3 ejes adosado al magnetometro

2G, o un desmagnetizador tumbler LDAS5 de Agico. En total se analizaron 736 especimes.
La mineralogia magnética de algunas muestras fue explorada mediante:

- adquisicién de curvas termomagnéticas a campos bajos (200 A/m), con una
frecuencia de 976 Hz, con un Kappabridge multifuncion MFKI-FA de AGICO

- ciclos de histéresis con un campo maximo de 900 mT medidas con un VSM
Nuovo Molspin

- curvas de susceptibilidad (K) vs campo (H) adquiridas con un Kappabridge
multifuncion MFKI-FA de AGICO

- cortes petrograficos y calcograficos

3.3 Interpretacion de los resultados

Los resultados obtenidos fueron analizados mediante el método de analisis de

componentes principales desarrollado por Kirschvink (1980) lo cual permitio la obtencion de



las diversas componentes de remanencia de cada sitio y, en particular, la identificacion de la
magnetizacion remanente caracteristica (ChRM ). Se utilizé el programa Remasoft 3.0
(Chadima y Hrouda 2006). Usualmente, las componentes con una desviacion angular maxima
(MAD) mayor a 10° fueron rechazadas, salvo en el caso de la componente intermedia
observada en rocas cretéacicas en Sierra del Medio, para las cuales se adoptd un valor limite de
15°.

Con el objetivo de analizar la edad relativa entre la remanencia obtenida y la estructura
se realizaron las pruebas de plegamiento/basculamiento (foldtest) de McFadden (1990) y
Watson y Enkin (1993). Una vez obtenidas las direcciones medias finales (DMF) se procedid
al célculo de rotaciones e inclination flattening de acuerdo a Demarest (1983), es decir
comparando la declinacién e inclinacion obtenida con las esperadas calculadas a partir de los
polos de referencia publicados para America del Sur en Somoza (2007) y Somoza y Zaffarana
(2008) (Tabla 6; pag. 116).

La interpretacion de las curvas termomagnéticas se hizo con el programa Cureval 8.0
(Chadima y Hrouda, 2009) y el paquete mgvc escrito en el lenguaje de programacion R. Con
respecto a los ciclos de histéresis estos fueron analizados utilizando el programa RockMag

Analyzer 1.0 desarrollado por Leonhardt.

3.4 Potencialidades y restricciones del método

A partir del trabajo pionero de Van Der Voo y Channell (1980), el uso del dato
paleomagnético se ha transformado en una poderosa herramienta a la hora de reconstruir la
historia estructural de un orégeno (Bachtadse y Van der Voo, 1986; Butler et al., 1995;
Eldredge et al., 1985; Lowrie et al., 1986; Van Der Voo y Channell, 1980, entre otros). El
significado estructural de la magnetizacion remanente puede admitir en principio dos
alternativas, a) que la magnetizacion remanente represente (sea paralela a) un campo
paleomagneético genuino, en cuyo caso se aplica a la cuantificacion de rotaciones y
traslaciones de cuerpo rigido, o b) que el registro original del campo paleomagnético haya
sido modificado por deformacion penetrativa, en cuyo caso puede usarse la remanencia para
estudios de cambio de forma y de cambio de volumen (e.g. compactacion en rocas

sedimentarias).

A partir de las relaciones espaciales y temporales entre las variaciones en la tendencia

estructural y las rotaciones observadas, es posible desentrafiar la evolucion tectonica de los



cinturones arqueados. De hecho, sélo los datos paleomagnéticos pueden evaluar cuéando,
cdémo y cuénto rotaron los diferentes bloques estructurales durante la deformacion. En el caso
especifico del estudio de los orégenos curvados, el paleomagnetismo representa la Unica
técnica posible para distinguir entre diferentes tipos de arcos orogénicos, dependiendo de la
magnitud y el momento de su proceso de flexion. Con el objetivo de cuantificar la direccidn
paleomagnética en funcion de la variacion en la tendencia estructural a escala regional,
Eldredge et al. (1985) proponen la técnica de regresion lineal comparando la diferencia entre
la declinacion observada (Do) con una declinacion de referencia (Dr) tomada de rocas de
igual edad con magnetizaciones estables en zonas no deformadas, versus la tendencia
estructural comparando el rumbo el rumbo observado (So) con el de referencia (Sr) tomado de
mapas geologicos, asumiendo la forma original del orégeno como lineal. Si ha habido
flexuramiento oroclinal Do difiere de Dr (asignando valores positivos para rotaciones en
sentido antihorario y valores negativos para rotaciones en el horario), los cuales, al graficarse
en funcién de So-Sr, dan una recta con pendiente de 45° (tan. igual a 1) (Fig. 3.2). Por otro
lado, si la curvatura es un rasgo heredado la pendiente sera igual a O tratandose de un arco
primario; pendientes intermedias indicarian que la curvatura es un rasgo primario acentuado
en fases posteriores de deformacion (Eldredge et al. 1985; Hindle y Burkard 1999; Weil y
Sussman 2004).

. - Dr - Do
X o~ P P P D,= Declinacién de referencia

D,= Declinacion observada

S,= Rumbo de referencia

S,= Rumbo observado

ANTES: afloramiento de un cordon montafioso recto de una
determinada edad; las paleodeclinaciones son paralelas

f} mejor ajuste lineal

DESPUES: Curvamiento del orégeno
a una determinada edad, las flechas
de la paleodeclinacion varian con la ubicacion

Ban?ieamiento Oroclinal Ideal

Figura 3- 2: llustracion de las consecuencias de flexién oroclinal en el patron de declinacién magnética a lo
largo del ordgeno. En gris se muestra la vista en planta de una unidad perteneciente al cordon montafioso y las
flechas indican la direccion de la declinaciéon paleomagnética. (a) Previo a la deformacion las flechas apuntan
hacia la misma direccién (Marshak 2004). (b) EI combamiento causa un cambio en las flechas a lo largo del
rumbo (Do # Dr). (c) Grafico donde se representa los cambios en rumbo vs declinacion (Eldredge et al. 1985).

Por otra parte, el paleomagnetismo se apoya en una serie de suposiciones que

determinan sus limitaciones. El primer supuesto es que las rotaciones en un cinturon



orogenico ocurren dentro de bloques rigidos de la corteza separados por discontinuidades (es
decir, fallas). De esta manera se omite la deformacién interna de las rocas. Sin embargo,
Lowrie et al. (1986) han demostrado que, en rocas muy deformadas, las direcciones
paleomagnéticas pueden verse afectadas por deformacidon penetrativa, lo que da como
resultado rotaciones espurias. Por lo tanto, la aplicabilidad del método paleomagnético para
cuantificar rotaciones esta restringida a rocas levemente deformadas, y de ahi la importancia
de realizar estudios de anisotropia de susceptibilidad magnética (ASM) para observar la

presencia o no de deformacion interna significativa.

La litologia es la otra gran limitacion: solo un porcentaje limitado de rocas produce
una magnetizacion remanente natural (NRM) estable y medible mediante la cual se calculan
las rotaciones del eje vertical. Generalmente, entre las rocas sedimentarias, las litologias mas
adecuadas son las formaciones clasticas de grano fino, mientras que, en rocas igneas, tanto las
litologias efusivas como las intrusivas pueden producir resultados confiables. En particular,
las rocas volcéanicas se caracterizan generalmente por una fuerte sefial magnética debido al

alto contenido de mineral ferromagnético (magnetita).

En orden de poder inferir las rotaciones tectonicas de una region dada y relacionarlas
con un intervalo de tiempo preciso, deben cumplirse dos condiciones: (1) debe conocerse la
edad de la roca muestreada, y (2) la ChRM registrado por la roca debe corresponder a una
magnetizacion remanente primaria. La edad de las rocas se puede inferir mediante
paleontologia (en rocas sedimentarias) o datos radiométricos (en rocas igneas-metamorficas).
Si el ChRM constituye una magnetizacion primaria, entonces las edades de magnetizacion y
de formacion de roca son coincidentes. De esta manera, se puede cuantificar la rotacion
comparando la direccion obtenida con la direccion de referencia para dicha localidad obtenida
a partir de un polo de referencia. Sin embargo, si el ChRM no corresponde a una
magnetizacion primaria, es posible inferir la edad de magnetizacion basandose en el
conocimiento de la fase de deformacion principal y las rotaciones observadas en rocas mas

jovenes pertenecientes al mismo bloque estructural, como se vera mas adelante.

El procedimiento de toma de muestras de rocas puede afectar los resultados
paleomagnéticos. De hecho, el espaciado de los testigos muestreados dentro de un sitio (o
localidad) se debe elegir de modo tal que el conjunto de testigos promedie la variacion secular
del campo geomagnético, cosa que puede requerir varios milenios de registro estratigrafico.
Como es de suponer, el espesor o volumen de roca requerido para ese promedio sera variable

dependiendo de la tasa de sedimentacion, acumulacion en una pila volcénica, enfriamiento,
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etc. Por ejemplo, una formacién sedimentaria caracterizada por una baja tasa de
sedimentacion, del orden de 0,01 mm/a, requeriria apenas un testigo de 2 cm de diametro para
promediar la variacion secular, mientras que una tasa de 5 mm/a exigiria un muestreo que
abarque varios metros estratigraficos. Como regla general, las muestras de rocas comdnmente
se recolectan dentro de afloramientos espaciados de 1 a 2 m (0 mas), espaciado que puede 0
no ser adecuado para el promedio de la variacion secular, dependiendo del caso. Por otra
parte, en el caso de formaciones volcanicas, que adquieren su NRM instantdneamente después
de enfriarse por debajo de la temperatura de bloqueo de los portadores magnéticos
principales, se procura recolectar muestras pertenecientes a diferentes episodios eruptivos
dentro de cada pila. Finalmente, debe tenerse en cuenta que existe una restriccion intrinseca a
la técnica paleomagnética, debido a la dispersion paleomagnética natural, los errores
inducidos durante el muestreo, los errores instrumentales o las anomalias magnéticas locales.
Esto implica que la resolucion normal del paleomagnetismo es de aproximadamente 10° en
declinacién, tal como lo sugieren Lowrie y Hirt (1986), y por lo tanto, las rotaciones

inferiores a 10° dificilmente pueden considerarse como significativas.

3.5 Clasificacion y mecanismos de formacion de orégenos curvos

La primera nomenclatura descriptiva para denominar a un cinturén orogénico curvo
fue propuesta por Miser (1932), quien uso el término “saliente” y “receso” para describir una
cadena montafiosa convexa y concava hacia el antepais. Dicha terminologia es puramente

descriptiva e independiente de la cinemaética y los mecanismos de formacion.

Posteriormente, Carey (1955) introduce el término oroclino para definir aquellos
sistemas orogénicos rectos que han sido curvados en planta, en una fase de deformacion
posterior, presentando forma de codo o herradura. Este término si bien tiene una connotacion
genética, a menudo se usa incorrectamente en la literatura como una descripcion geométrica
para cualquier curvatura orogénica independientemente de la cinematica real de la formacion

de curvatura.

El concepto de oroclino fue redefinido por Marshak (1988), quien vincul6 el término a
una cinematica especifica. Dicho autor distinguid entre “oroclino”, formado por la flexién de
un cinturén montafioso originalmente recto, y "arcos no rotacionales”, que representan
cinturones curvos originalmente cuya curvatura no aumenta durante la deformacion posterior.

Como resultado los arcos no rotacionales, a diferencia de un oroclino, conservan su forma
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durante la deformacion, y ningun segmento del arco experimenta rotaciones segin un eje

vertical. Por el contrario, un oroclino se caracteriza por rotaciones opuestas de las

extremidades de la curvatura durante su formacion, de acuerdo con un mecanismo que se

llama flexion oroclinal.

Weil y Sussman (2004) proponen un nuevo esquema de clasificacion en base a la

relacion temporal entre la estructuracion y las rotaciones tectdnicas sobre ejes verticales.

Dichos autores propusieron tres categorias cinematicas para las clasificaciones de los

orégenos curvos en:

oroclinos: tal como fueran definidos por Carey (1955) corresponden a
orégenos originalmente rectos que adquieren su curvatura en una segunda fase
de deformacion tectonica. Por lo tanto, tienen una relacion 1:1 entre la rotacion
sobre eje vertical y la curvatura en el tren estructural (Fig. 3-2c). Son el Unico
tipo de ordgeno curvado que se forma bajo un mecanismo de flexion pura
(flexion oroclinal). Este mecanismo se debe a la superposicion de fases de
deformacion discretas temporales, que tienen campos de tensién remotos casi
perpendiculares. Durante una fase de deformacidn posterior, la reactivacion del
corrimiento provoca una rotacion sobre un eje vertical a gran escala de los
extremos del corrimiento en relacion con las zonas internas del ordgeno,
plegamiento radial y, en Gltima instancia, la verdadera flexién del or6geno. Un
ejemplo es el arco Cantabrico (Kollmeier et al. 2000; Weil et al. 2000; 2001)
arcos progresivos: es un sistema orogénico que adquiere su curvatura
progresivamente a lo largo de su historia de deformacion (generando
rotaciones sobre ejes verticales a lo largo del rumbo) o que adquiere una parte
de su curvatura durante una fase de deformacion posterior. Por lo tanto, la
relacidn entre las rotaciones sobre ejes verticales y la curvatura total es menor a
1.

arcos primarios: se define como un orégeno arqueado que hereda su curvatura
durante un evento de deformacién inicial, y en el que ésta no se modifica
apreciablemente durante la deformacion posterior. En este caso, la curvatura de
la estructura (es decir, pliegues o corrimientos) se forma durante la
deformacion inicial y no debido a un esfuerzo posterior. Esto no quiere decir
que los arcos primarios se adquieran en un instante geoldgico, sino que la

curvatura primaria del corrimiento no aumenta durante una fase de
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deformacion posterior. El angulo de rotacion secundaria de los limbos sobre un
eje vertical es siempre cero, independientemente de la curvatura total. Se
incluye dentro de los arcos primarios a aquellos orégenos en los que se
producen rotaciones segun un eje vertical antes del inicio de la estructuracion
de la faja plegada y corrida. Los arcos primarios se forman tipicamente por
inhomogeneidades dentro de los margenes de los bloques continentales sujetos

a compresion.

Independientemente de la clasificacién cinematica del orégeno, varios factores pueden

ser los causantes de su formacidon. Se han propuesto varias condiciones de borde que

controlan la formacion de ordgenos curvos, que incluyen:

Configuracion inicial de la cuenca sedimentaria y / o el futuro nivel de
despegue (Beutner 1977; Allmendinger et al. 1990; Lawton et al. 1994; Boyer
1995; Mitra 1997; Sempere 1995).

Efectos de buttress (Beutner 1977; Thomas 1983; Lash 1988; Eldredge y Van
der Voo 1988; Paulsen y Marshak 1999; Macedo y Marshak 1999).

Efectos de un indenter (Sinclair 1996; Macedo y Marshak 1999; Johnston
2001; Johnston y Acton 2003).

Fallas de rumbo (Lawrence et al. 1981; Brun y Burg 1982; McWilliams y Li
1985; Cunningham 1993).

Cambios en la orientacion del campo de estrés regional (flexion pura) (Weil et
al. 2000, 2001).

Configuracion de la linea de costa en un régimen convergente (Rankin 1976;
Thomas 1977; Thomas y Whiting 1995; Stamatakos y Hirt 1994).

13



4. CARACTERIZACION DE LOS ANDES CENTRALES

La Cordillera de los Andes se extiende por mas de 8000 km en el margen occidental
de Sudameérica desde el Mar del Caribe en su extremo norte hasta el Ridge de Scotia en el
extremo sur. Si bien esta cadena montafiosa es un elemento continuo, su historia geoldgica
involucra un complejo registro de acreciones, colisiones y subduccion de diferentes placas
oceanicas. Esto genera una complicada segmentacion donde tectonica, magmatismo y
procesos de sedimentacion cambian a lo largo del tiempo y espacio, definiendo asi a las

provincias morfoestructurales presentes a lo largo de los Andes.

Existen varias clasificaciones de la cordillera andina, siendo pioneros los estudios de
Gansser (1973), quien divide la cordillera en tres sectores, en base a sus caracteristicas
geoldgicas y la tecténica de placas: Andes Septentrionales (al norte de los 4° S), Andes
Centrales (4°-46° S) y Andes Australes (46° S hasta la dorsal norte de Scotia). Los segmentos
Norte y Sur se caracterizan por la presencia de rocas metamorficas jurasicas y cretacicas y

corteza oceanica obductada, a diferencia del sector Central (Ramos, 1999)(figura 4-1a).

Por otro lado, Tassara y Yafez (2003), de acuerdo a variaciones sistematicas presentes
a lo largo de la Cordillera de los Andes en la topografia, tectdnica, volcanismo, estructura
litosférica profunda, geometria de subduccidn e historia geoldgica, proponen una subdivisién
en cuatro segmentos: Andes del norte (5°N-15° S), Andes centrales (15-33,5° S), Andes del
sur (33,5-47° S) y Andes australes (47-56°S) (Figura 4-1b). En este trabajo se adoptara esta

clasificacion.
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Figura 4- 1: Clasificacion de la cordillera de los Andes segiin Gansser (1973) mostrando los rasgos tecténicos
maés relevantes y los centros volcanicos activos (a) (Modificado de Ramos 1999). (b) Delimitacién de los Andes
Centrales segln Tassara y Yafiez (2003) indicando las principales unidades morfoestructurales y la CVZ-Zona
Volcénica Central (SVZ- Zona Volcéanica Austral) en tridngulos rojos (triangulos negros). La estrella amarilla
corresponde a la zona de estudio. La linea negra corresponde a la fosa oceanica.

4.1 Marco Tectdnico

Tecténicamente los Andes Centrales corresponden a una cadena montafiosa de margen
activo producto de la subduccion de litésfera oceanica por debajo de la placa sudamericana
desde el Cretacico hasta el presente (Megard 1984; Isacks 1988; Mpodozis y Ramos 1989a;
Ramos 1999b; Ramos y Aleman 2000). Luego de 200 m.y. de convergencia, existe una
marcada segmentacion del margen caracterizado por variaciones sistematicas a lo largo del
rumbo en topografia, morfologia, tectdnica, distribucion de cuencas, volcanismo, geometria
de la placa subductada e historia geoldgica (ej. Cahill y Isacks 1992; Gansser 1973; Gutscher
2002; Isacks 1988; Jacques 2003; Jordan et al. 1983; Kley 1999; Mpodozis y Ramos 1989;
Stern 2004) (Fig. 4.2). Entre los segmentos reconocidos se destacan los oroclinos boliviano y
patagonico y las zonas de subduccion horizontal (flat slab) Peruana y Pampeana (Fig. 4-1a).
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Tanto la edad de la placa subductada, como el angulo de subduccion, velocidad y
direccion de convergencia han sufrido variaciones a lo largo del tiempo (Fig. 4-2) (Pilger
1984; Pardo-Casas y Molnar 1987; Norambuena et al 1998; Somoza 1998a; Seton et al. 2012;
Somoza y Ghidella 2012; Maloney et al. 2013, entre otros). Esto ha sido considerado por
varios autores como factores de primer orden en la deformacion y magmatismo de la placa
superior (Scheuber et al. 1994a; Oncken et al. 2006b; Ramos 2010; Capitanio et al. 2011,
Chen et al. 2019). La influencia relativa de cada uno de estos factores sobre la deformacion no
esta clara, al igual que los efectos de cualquier interaccién potencial entre ellos. Hasta ahora
no se ha identificado satisfactoriamente un solo parametro como controlador primario de la
deformacion de la placa superior, lo que implica que la interaccion entre las condiciones
probablemente juega un papel importante en la determinacion del régimen tectonico y el estilo

de deformacion.
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Figura 4- 2: Contexto tectonico a lo largo del margen occidental de Sudamérica. (a)Velocidad de convergencia
en funcion del tiempo y su correlacién con eventos tectonicos mayores (modificado de Maloney et al. 2013). (b)
Geometria y edad de placas oceanicas en funcion del tiempo (Setton et al. 2012). (c) Modificada de Scheuber et
al. (1994). Evolucidn tectonica de los Andes del norte de Chile de acuerdo con el tipo de strain (sensu Scheuber
et al. 1994) y la frecuencia de edades. Se separan dos periodos tectonicos distintos: (1) antes de los 90 Ma,
periodo durante el cual la oblicuidad de convergencia es mayor a 45°, sinestral, y (11) después de los 90 Ma, en el
que la oblicuidad es menor a 45° y de tipo dextral. Durante el periodo (I) la deformacion es extensional a
transtensional en las fases e interfases, mientras que el periodo (I1) presenta compresion a transpresion en las
fases y quiescencia tecténica a extension en las interfases.
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4.2 Unidades Morfoestructurales

Los Andes Centrales presentan diferentes unidades morfoestructurales (Fig. 4-1b); de O a E

se identifican:
Cordillera de la Costa

Representa el remanente del arco magmatico desarrollado durante el Jurdsico-
Cretécico temprano (Mpodozis y Ramos 1990). Estd compuesto principalmente por rocas
volcéanicas, lavas y brechas, de composicion basalto-andesiticas, acumuladas durante el
Jurasico temprano y medio con espesores que varian de 3.000 a 10.000 m (Fm. La Negra).
Asociados a esta secuencia volcanica se encuentran cuerpos intrusivos de composicion gabro
a granodiorita de edad Jurasica-Cretécica Inferior (Boric et al. 1990). Estructuralmente se
encuentra cortado por el Sistema de Falla de Atacama (SFA). EI SFA es una compleja
asociacion de zonas miloniticas y cataclasticas de sentido N-S (Herve 1987; Scheuber y
Andriessen 1990; Grocott et al. 1994; Scheuber y Gonzalez 1999) la cual ha estado activa
desde el Jurasico temprano al Cenozoico. EI SFA se compone de fallas normales, fallas de
desplazamiento sinistral y fallas inversas, donde el mecanismo actuante es funcion de la edad
de la falla (eg. Scheuber y Andriessen 1990).

Depresion Central

La Depresion Central corresponde a una cuenca paralela a la fosa oceanica la cual
contiene localmente mas de 1000 m de depdsitos aluviales, fluviales, lacustres y evaporiticos
del Cenozoico Tardio al Cuaternario (Charrier et al. 2007). EI relleno sedimentario incluye
una sucesion sedimentaria y volcanica continental que se acufia hacia el oeste y se dispone
discordantemente sobre el substrato mesozoico en el borde oriental de la Cordillera de la
Costa (Salas et al. 1966; Garcia 2001). Esta sucesion también se acufia hacia el este, sobre el
Mesozoico y depoésitos volcanicos miocenos expuestos en la Precordillera andina (Mufioz y
Charrier 1993; Parraguez 1998; Victor 2000; Pinto et al. 2004). Lineamientos y fallas NE-

NNE cortan el valle, siendo el de mayor importancia el lineamiento Antofagasta-Calama.
Precordillera chilena

Corresponde a un basamento del Paleozoico temprano cubierto por secuencias
sedimentarias y volcanicas mesozoicas-terciarias, las cuales se encuentran intruidas por
plutones paledgenos (30-40 Ma) (Scheuber et al., 1994; Lamb et al., 2016). Representa el arco
magmatico del Cretacico Superior-Oligoceno Inferior, el cual estuvo activo desde 70 Ma

aunque restricto al sector sur de Calama hasta el Eoceno medio (Reutter et al. 1991).
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Estructuralmente corresponde a una serie de anticlinales limitados por fallas inversas y
oblicuas de alto angulo orientados N-S, compuestos por un ndcleo de basamento y depésitos

mesozoicos y cenozoicos deformados (Amilibia et al. 2008a).
Cordillera Occidental

Corresponde al arco magmatico actual de la Zona Volcéanica Central de los Andes
(CVZ) (Giese et al., 1999) con més de 40 volcanes activos, en donde lavas y mantos
ignimbriticos de composicion intermedia a silicea (andesitas a riolitas, con predominancia de

dacitas) se apoyan en discordancia sobre rocas paleozoicas a oligocenas.
Altiplano-Puna

Representan el retroarco actual, caracterizado por la presencia de volcanismo
mioceno-holoceno que incluye extensas areas cubiertas por coladas y mantos ignimbriticos
originados en erupciones caldéricas de gran volumen (11 a 15 x 10 km?; Kay et al. 2010). La
altiplanicie de los Andes centrales comprende a cuencas intermontanas con elevaciones entre
3.800-4.500 m s.n.m. cuyo relleno sedimentario es de edad mesozoica-cenozoica
(Allmendinger et al. 1997b). La diferencia mas notable entre ambas unidades es que el
Altiplano se caracteriza por presentar un relieve suave, al contrario de la Puna, que se
caracteriza por altos topograficos formados en los ultimos 10 Ma. La deformacidn principal
del Altiplano-Puna ocurre durante el Oligoceno tardio al Mioceno tardio, posiblemente en

forma conjunta con la Cordillera Oriental (p.ej. Lamb and Hoke 1997).
Cordillera Oriental

Compuesta por rocas precambricas a paleozoicas levemente metamorfizadas, y
depositos continentales mesozoicos (Jordan et al. 1983). Es una faja plegada y corrida de piel
gruesa. La deformacion se extendio desde el centro hacia el este y el oeste con una tasa
méaxima de acortamiento de 6-9 mm/a entre 30 y 17 Ma (Lamb y Hoke 1997a; Mcquarrie
2002; McQuarrie et al. 2005; Oncken et al. 2006a; Hongn et al. 2007), aislando el area

actualmente ocupada por el Altiplano, la cual paso a ser una cuenca endorreica.

La estructuracion de la Cordillera Oriental comenzo hacia los 42 Ma con la formacion
de corrimientos de vergencia oriental (Gubbels et al. 1993; McQuarrie et al. 2005).
Posteriormente, durante el Eoceno Tardio al Oligoceno se formaron retrocorrimientos (Mller
et al. 2002; McQuiarrie et al. 2005; Horton 2005). La deformacion practicamente cesé entre 12
y 8 Ma, como lo demuestra la formacion de la superficie de San Juan del Oro (Gubbels et al.
1993b; Kennan et al. 1997).

19



Sierras Subandinas

Corresponde a una faja plegada y corrida de piel fina desarrollada en una espesa
cubierta sedimentaria (> 3 km) durante los ultimos 10 Ma, aproximadamente (Mduller et al.
2002; McQuarrie et al. 2005). La propagacion del frente de deformacion hacia el este fue de
manera discontinua, con tasas de acortamiento de alrededor de 8-14 mm/a y con tasas
maximas que ocurren alrededor de entre 7 y 2 Ma (Echavarria et al. 2003). La tasa de
acortamiento actual, establecida mediante mediciones de GPS, es de 9 + 1,5 mm/a (Bevis et

al. 2001; Klotz et al. 2001) y se centra casi por completo en el frente de deformacion actual.
Sistema de Santa Barbara

Constituye una faja plegada y corrida de piel gruesa generada a partir de la inversion
tectonica de una cuenca extensional cretacica (Kley 1999). El sistema de Santa Béarbara se
puede dividir en dos sectores. El septentrional que se desarrolla al norte de Metan,
caracterizado por grandes anticlinales fallados en sus limbos occidentales y con vergencia al
oeste, cuyos nucleos de rocas paleozoicas tienen una cubierta discordante de depositos del
Cretacico Superior — Paledgeno del Grupo Salta y depdsitos sinorogénicos. El borde oriental
de este sector esta dado por corrimientos epidérmicos con vergencia al este, que afectan los
depdsitos pliocenos que cabalgan sobre el Cuaternario (Ramos 2017). El sector austral
comprende las sierras de La Candelaria, Medina, Nogalito, la Ramada y del Campo, siguiendo
la propuesta de Rolleri (1976). En estas sierras, en discordancia angular sobre un substrato
leptometamérfico de edad proterozoica afloran remanentes de depositos correspondientes a la
plataforma cléstica cambrica y ordovicica (Ricci y Villanueva 1969; Mon et al. 1970; Mon
1971).

La primera inversion leve de la cuenca cretéacica en el Sistema de Santa Barbara se
inicié en el Paleoceno y culmind antes de establecerse la cuenca de antepais en el Mioceno
temprano (Salfity y Marquillas 1994). Sin embargo, la deformacién principal del Sistema de
Santa Barbara se produjo a partir de los 10 Ma aproximadamente. Los primeros movimientos
se registran por el adelgazamiento de la Fm. Guanaco, depositada entre los 10 y 5 Ma
(Reynolds et al. 1994).

Sierras Pampeanas

Comprende una serie de sierras formadas por bloques de basamento rotados, con

niveles de despegue coincidentes en transiciones fragil-ductiles dentro de la corteza (Gonzalez
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Bonorino 1950). Dichos bloques, consistentes en rocas metamorficas e igneas de edad
proterozoica a cambrica inferior, caracterizan al antepais fragmentado. Su desarrollo coincide
con la geometria de la zona de subduccion horizontal pampeana (“Pampean flat slab”, Ramos
etal., 2002).

Cordillera Principal

La faja plegada y corrida de la Cordillera Principal ha sido dividida en tres segmentos
de diferente comportamiento estructural. Estos segmentos son: La Ramada, entre 30° y 32°
30' S (Ramos 1994), Aconcagua, entre 32°30" y 34° S (Ramos 1988) y Malargie, entre 34° y
36° S (Kozlowski et al. 1993). Los segmentos de La Ramada y Malargiie corresponden a una
serie de blogques de basamento neopaleozoico — tridsico levantados, mediante fallas inversas
de alto angulo, en una deformacién de tipo piel gruesa (Manceda y Figueroa 1993, 1995;
Cristallini 1995; Ramos et al. 1996; Cristallini y Ramos 2000). Por otro lado, la faja plegada y

corrida del Aconcagua posee una estructura de piel fina (Cegarra y Ramos 1996).

Cordillera Frontal

Esta cordillera comprende principalmente depdsitos neopaleozoicos que se asientan
mediante discordancia angular sobre un basamento de edad proterozoica media. Si bien su
estructuracion comenzé durante la orogenia gondwanica, participd casi como un Unico bloque
de basamento en la deformacién andica, que levant6 la Cordillera Frontal a fines del Mioceno
(Ramos, 1999).

Precordillera argentina

Consiste en una faja plagada y corrida de orientacion norte sur desarrollada debido a la
subduccion horizontal en el segmento pampeano (Ramos 1999; Ramos et al. 2002). Este
proceso ha sido relacionado con la subduccién de la dorsal de Juan Fernandez entre 28° y 33°
S desde el Mioceno, el cual dio lugar a la migracion de la deformacion y el magmatismo de
arco hacia el antepais (Pilger 1984; Kay et al. 1987; Allmendinger et al. 1990; Jordan et al.
1993; Ramos 1999b). Se puede dividir en tres segmentos (occidental, central y oriental) con
caracteristicas estructurales y geoldgicas distintivas (Ramos, 1999b). La Precordillera
Occidental y Central representa una faja plegada y corrida de piel fina con vergencia oriental,
mientras que la Precordillera Oriental muestra una deformacién de piel gruesa con vergencia

occidental.
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4.3 Fases de deformacién

Si bien la estructuracion de los Andes Centrales ocurrié principalmente durante el
Cenozoico tardio, sugiriendo que la formacion del oroclino debe haber tenido lugar en los
ultimos 25 Ma (Kley, 1999), los episodios de deformacién han ocurrido de manera diacronica
a lo largo del orégeno (Sempere 2004) (Fig. 4-2 c). Steinman (1929) definié en los Andes
Centrales tres fases tecténicas: Peruana (Cretacico medio), Incaica (Eocena) y Quechua
(Miocena). Adicionalmente, estudios realizados por Cornejo et al. (2003) en la depresion
Central y Precordillera evidencian una nueva etapa de deformacion en el limite Cretacico —
Paledgeno, a la cual denominan como “fase K-T”. A continuacion, se describirdn los aspectos

mas relevantes de cada una.
Fase Peruana

Durante el Cretacico temprano tuvo lugar un periodo tectonico compresivo en gran
parte de los Andes Centrales, conocido como la Fase Peruana (Steinmann 1929; Jaillard 1992;
Noblet et al. 1996; Cobbold et al. 2007; Ramos 2010). Este episodio puede correlacionarse
con el desplazamiento hacia el noreste de la Placa Farallén, generando una convergencia
oblicua dextral entre la misma y la placa sudamericana (Fig. 4-2 a Il), que produjo
desplazamientos dextrales a lo largo de fallas orientadas esencialmente de norte a sur. El
fuerte régimen de compresién que causé esta deformacion fue probablemente provocado por
un acoplamiento mas fuerte entre las placas oceanicas y Sudamericana como consecuencia de
la alta produccion de corteza en la dorsal del Pacifico en este momento (Larson 1991).
Conjuntamente, acontecia el inicio del movimiento absoluto hacia el oeste de la Placa
Sudamericana, como lo indican Somoza y Zaffarana (2008).

Después de este episodio, la organizacion paleogeografica en los Andes cambia por
completo: el arco magmatico se desplazd considerablemente hacia el este, formandose una
cuenca continental al este del arco en lugar de una cuenca de retroarco. La migracion del arco
trajo aparejada la aparicion de una amplia zona de antearco hacia el oeste (Charrier et al.
2007). En la Cordillera de Domeyko esta fase tendria su expresion aproximadamente a los 90-
70 Ma (Amilibia et al. 2008), y seria responsable, al menos en parte, del alzamiento y
exhumacion de bloques tecténicos, ademas de la formacion de una cuenca de antepais
(“cuenca de Atacama”), cuyos depdsitos revelarian un caracter compresivo desde el Cretécico
medio ( ~100 Ma) hasta hoy en dia (Mpodozis et al. 2005; Arriagada et al. 2006). Como
resultado de este episodio de deformacion, una discordancia regional separa estos depositos
de los depdsitos del Cretacico Tardio (~70 Ma) que los sobreyacen. Nuevos estudios de
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detalle de las secuencias sedimentarias cretacicas, en el sector noroccidental del salar de
Atacama, indicarian la existencia de una fase peruana “temprana” y otra fase “tardia” (entre

los intervalos 107-83 Ma y 79-65 Ma, respectivamente; Bascufian et al. 2015).

Fase K-T

Para el Cretécico Tardio se produce una disminucion de la velocidad de convergencia
de Sudamérica, que condujo nuevamente a condiciones de dominio de rollback sobre
cabalgamiento de la trinchera (Somoza y Zaffarana 2008), dando lugar al desarrollo de
cuencas limitadas por fallas al norte de Chile (Cornejo et al. 2003). El régimen tectonico
extensional fue interrumpido por un evento compresivo de corta duracion (65-62 Ma) pero

intenso (evento compresivo “K-T”).

Este evento invirtié las cuencas del Cretacico Superior, formando una marcada
discordancia angular entre las secuencias de relleno de cuenca y los estratos paleocenos.
Conjuntamente a la deformacién, se gener6 un magmatismo sintectonico. EI mismo se
concentré a lo largo del margen occidental de las cuencas invertidas y el ascenso de magma se
canaliz6 a lo largo de las fallas. Este magmatismo comprendio tanto actividad intrusiva como
extrusiva. Un cambio en la petrologia de los magmas, con piroxeno, "mas secos" en la parte
Cretécica superior, a litologias ricas en hornblenda en el Paleoceno Inferior, se atribuye a un
aumento en espesor de la corteza y tiempos de residencia mas largos y profundos para los
magmas ascendentes (Cornejo et al. 2003). Tras el evento "K-T", se reanudaron las
condiciones de extension a partir de 60 Ma y grandes volimenes de magmas silicicos fueron

generados por fusion de la corteza superior.
Fase Incaica

El tercer evento compresivo andino ocurri6 principalmente durante el Eoceno, cuando
cesé la actividad en el arco magmatico o intra-arco, y corresponde a la fase incaica principal
(Steinmann 1929; Charrier y Vicente 1972; Charrier y Malumian 1975; Reutter et al. 1996;
Cornejo et al. 2003). Coincide con un pico de alta tasa de convergencia asociada con una
reduccion considerable de la oblicuidad de la convergencia en aproximadamente 45 Ma
(Pilger 1984; Pardo-Casas y Molnar 1987; Somoza 1998a).

La edad de este evento ha sido debatida: 38.5 Ma, segin Hammerschmidt et al.,
(1992), ca. 44 Ma segun Tomlinson and Blanco (1997), y durante un periodo de tiempo mas
largo segin Maksaev and Zentilli (1999). La tectonica de este evento muestra una particion de

esfuerzos generando acortamiento y fallas de rumbo que causaron una inversion tecténica
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generalizada de las cuencas extensionales de arco (o intra-arco) desarrolladas durante el
Pale6geno temprano, y la deformacion del relleno sedimentario. La inversion provoco el
sobrecorrimiento de bloques orientados NNE-SSW con nucleos de rocas paleozoicas sobre los

depdsitos del Mesozoico y del Paledgeno temprano.

Asociado a este evento tectonico, también hubo rotaciones horarias en el antearco al
norte de Chile (Arriagada et al. 2003a), rotaciones antihorarias en el sur de Pert (Roperch et
al. 2006b), y desplazamiento dextral y sinistral a lo largo de fallas de rumbo desarrolladas en
el eje del arco magmatico del Cretacico Tardio-Cenozoico Temprano (e.j., el Sistema de
Fallas de Domeyko ; Falla Oeste y su prolongacion hacia el sur como la Falla de Agua
Amarga-Sierra Castillo) (Reutter et al. 1991, 1996; Tomlinson et al. 1994; Niemeyer 1999).

Fase Quechua (~10 Ma) y Diaguita (5-3 Ma)

Durante esta etapa, el arco volcanico alcanzo su posicion actual. También durante esta
etapa, en el Mioceno temprano, la dorsal de Juan Ferndndez de orientacion NE colisiona
contra el margen continental en el sur de Perd y el norte de Chile, migrando hacia el sur a la
velocidad de 200 km / Ma hasta su posicion actual (Yéafez et al. 2002). La deformacion mas
importante relacionada con el sistema de arco moderno es el desarrollo de la faja plegada y
corrida de las Sierras Subandinas de Bolivia y el noroeste de Argentina desde el Mioceno
tardio, con las areas previamente deformadas convergiendo pasivamente hacia el craton
(Somoza et al. 2015).

4.4 Magmatismo

Desde los inicios del ciclo tectonico andino (Jurasico Temprano tardio-Presente; Coira
et al., 1982) el arco magmatico ha migrado hacia el este desde la Cordillera de la Costa hasta
su posicidn actual en la Cordillera Occidental. Las edades isotdpicas disponibles para el norte
de Chile sugieren que esta migracion no fue abrupta, sino que consistié en un proceso gradual
(Scheuber et al. 1994). Sin embargo, se pueden observar periodos de alta actividad magmatica
separados por periodos de escasa actividad, lo que permite la distincion de al menos cuatro
sistemas de arco: (1) un arco Jurasico-Cretécico Inferior en la Cordillera de la Costa, (2) un
arco del Cretacico medio en el Valle Longitudinal, (3) un arco del Cretacico Superior-Eoceno
Superior en la Precordillera de Chile, y (4) el arco moderno en la Cordillera Occidental
correspondiente a la Zona Volcanica Central (CVZ; Oligoceno tardio-reciente) (Coira et al.
1982; Scheuber et al. 1994) (Fig. 4). Una caracteristica destacada de los patrones de evolucion

geoquimica e isotopica del norte de Chile (200 Ma-Reciente) es el aumento en las relaciones
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La/Yb y 87Sr/%Sr, y una disminucion en las relaciones **Nd / 244Nd (Haschke et al. 2006).
Estas caracteristicas geoquimicas de los paleo-arcos andinos son consistentes con las
caracteristicas estructurales y sedimentarias, que reflejan un aumento en el espesor cortical
desde el Jurasico (30-35 km); Cretacico medio (35 km), Eoceno (37-45 km, Haschke y
Gunther 2003) hasta el arco actual con 50-75 km de espesor (Wigger et al. 1994; Zandt et al.
1994; Yuan et al. 2000).

Arco Jurasico -Cretacico Inferior (195-130 Ma): durante esta etapa el arco estuvo
situado en la actual Cordillera de la Costa con el desarrollo de una cuenca de trasarco hacia el
este, bajo un régimen extensional que perdurd hasta el Cretécico temprano (Fig. 4-3). La
actividad magmatica incluyd también el emplazamiento de grandes batolitos. Al norte de
Chile, el arco Jurésico corresponde a basaltos y andesitas calco-alcalinas de la Fm. La Negra
(Garcia 1967). La actividad volcanica se extendiéo desde el Sinemuriano Tardio-
Pliensbachiano Bajo hasta el Cretacico Temprano (Naranjo 1978; Mufioz et al. 1988; Mufioz
y Stern 1989; Godoy y Lara 1998; Gonzales y Niemeyer 2005; Oliveros 2005). Los depoésitos
asociados al arco magmatico corresponden aproximadamente al 80% de la actual Cordillera
de la Costa, y su espesor alcanza varios miles de metros (7-10 km; Buchelt y Cancino 1988;
Boric et al. 1990; Gonzélez y Niemeyer 2005). Esta sucesién esta compuesta principalmente
de lavas andesiticas y basalticas-andesiticas que forman localmente pillow lavas, con
intercalaciones subordinadas de depoésitos volcaniclasticos y calcareos (por ejemplo, los
estratos de Rencoret, Mufioz, 1989). Localmente (por ejemplo, al este de Antofagasta), los
niveles mas bajos de la Formacion La Negra corresponden a depdsitos ignimbriticos silicicos
(Mufioz et al. 1988; Mufioz 1989). El vulcanismo evolucion6 con el tiempo desde una etapa
inicial de afinidad toleitica a una calcoalcalina en etapas mas evolucionadas, y asignaturas
alcalinas en sus Gltimos pulsos (Losert 1974; Palacios 1978, 1984; Rogers y Hawkesworth
1989; Pichowiak 1994).

Las relaciones ’Sr / 8 Sr indican poca contaminacion magmatica cortical y la
existencia de una corteza atenuada (Rogers y Hawkesworth 1989; Maksaev y Zentilli 2002).
Segun Oliveros (2005), la cristalizacion fraccionada fue el proceso dominante para la
diferenciacion de los magmas. Basandose en la firma geoquimica, la continuidad lateral de
espesores de coladas individuales y la ausencia de brechas, Scheuber et al., (1994)
consideraron que la Formacion La Negra, al menos en una etapa temprana, se origind por
vulcanismo fisural. Sin embargo, otros autores proponen que la actividad volcanica se

desarroll6 en centros volcéanicos puntuales (Mufioz 1989).
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Arco del Cretacico medio (125-90 Ma): la actividad ignea se desplaza hacia el este
posicionandose principalmente en el Valle Longitudinal, aunque se extiende en areas
adyacentes a la Cordillera de la Costa y Precordillera chilena (Fig. 4-3b). Los depdsitos
asociados al arco corresponden a lavas andesiticas, las cuales alcanzan aproximadamente
2000 m de espesor (Fm. Empexa, Galli 1957; Estratos del Rio Seco, Fm. Quebrada Mala,
Charrier and Mufioz 1994).

La migracion del arco de la Cordillera de la Costa hacia el Valle Longitudinal fue un
proceso gradual. Hacia el sur, donde ambos arcos se superponen, no hay discordancia entre
los productos extrusivos de los dos arcos, por lo tanto, la distincion entre los productos de uno
y otro se vuelve algo arbitraria. Las caracteristicas del magmatismo del Cretacico medio en

este sector muestran grandes similitudes con la del arco Jurasico-Cretacico temprano.

A diferencia del anterior arco magmatico, no hubo desarrollo de una cuenca de
retroarco inmediatamente al este, sino que el depocentro se ubicé 400 km al este, en el rift del
Grupo Salta. La naturaleza extensional de esos depocentros queda evidenciada por la
presencia de extrusiones basalticas (120-90 Ma; Bossi and y Wampler 1969; Valencio et al.
1976)

Este arco magmatico fue seguido por un periodo de inactividad ignea que duré unos
10 ma. Entre los 90 y 80 Ma, no se registran edades isotdpicas en el norte de Chile, noroeste
de Argentina o suroeste de Bolivia. Este silencio magmatico puede deberse al paso de la
dorsal Aluk-Farallon (Fig. 3), evidenciado por el cambio en el régimen de esfuerzos de
extensional a compresivo durante el Cretacico Tardio (Fase Peruana). Toda la secuencia
Jurésica-Cretacica Temprana estuvo sujeta a un fuerte acortamiento normal al or6geno que
produjo intenso plegamiento y sobrecorrimientos, afectando en parte también al basamento
pre-Jurasico (Jensen 1985). La edad de deformacion esta acotada por la edad de las rocas
deformadas (~90 Ma) y por el emplazamiento de cuerpos plutdnicos graniticos y
monzoniticos post-orogénicos (78-76 Ma, Maksaev et al. 1988; Pichowiak 1994), asi como
por una discordancia angular entre las secuencias deformadas y la secuencia volcanica

suprayacente (Naranjo y Puig 1984).

Arco Cretacico Superior-Eoceno (78-37 Ma): situado al este del arco anterior (Fig.4-
3c), este arco magmatico registra dos pulsos de maxima actividad uno a 75-55 Ma,
principalmente en el Valle Longitudinal al sur de la linea Antofagasta-Calama, y el otro a 48-

35 Ma, centrado en la Precordillera Chilena al norte de Calama.
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Esta etapa de la evolucion andina se caracteriza por episodios extensionales asociados
a una intensa actividad magmatica. Esta actividad esta representada por grandes plutones y
abundantes depdsitos volcanicos de naturaleza andesitica y riolitica-dacitica, frecuentemente
asociados con el desarrollo de grandes calderas. Estos depositos se acumularon en una serie
de cuencas extensionales delimitadas por fallas normales y consisten en (1) sucesiones
esencialmente volcénicas y volcaniclasticas de espesor variable, y (2) acumulaciones
sedimentarias continentales gruesas, principalmente conglomeradicas (Bogdanic 1991).
Dichas cuencas fueron invertidas durante el Cretacico Tardio/Paleoceno, seguido por el
desarrollo de depocentros situados mas al este, donde se depositaron sucesiones volcanicas y
volcaniclésticas mas gruesas (Reutter et al. 1996). El cese de la actividad coincide con el

evento compresivo del Eoceno (Steinmann 1929).

Arco volcanico actual: se extiende entre los 14° y 27°S, a lo largo de la denominada
Zona Volcanica Central (Central Volcanic Zone, CVZ; Fig. 4-1b y 43d, de Silva y Francis
1991). Este arco se encuentra activo desde el Nedgeno, siendo su mayor periodo de actividad
durante el Mioceno con el desarrollo de una extensa provincia volcanica, principalmente
representada por ignimbritas de composicion intermedia, a lo largo de la Cordillera
Occidental, Altiplano y Puna (Coira et al. 1993; Fracchia 2009). Los afloramientos de
ignimbritas mas extensos se encuentran en el Complejo Volcanico Altiplano-Puna (Altiplano-
Puna Volcanic Complex, APVC, de Silva, 1989) el cual corresponde a un campo volcanico
silicico-dacitico de alrededor de 70.000 km?, producto de la erupcién de, al menos, 15.000
km?® de magma entre los 10-1 Ma (De Silva et al. 2006; Salisbury et al. 2011) De acuerdo con
algunos autores (e.g., Coira et al. 1993; Caffe et al. 2002) la actividad de la CVZ puede

esquematizarse de la siguiente manera:

- Eoceno tardio- Mioceno temprano (~26 a 18 Ma): durante esta etapa la actividad
volcanica fue escasa, se reportaron remanentes de edificios centrales, pequefios domos
andesiticos-daciticos y secuencias piroclasticas aisladas sin centro volcanico
reconocible.

- Mioceno medio (18 a 10 Ma): se inicia una etapa de volcanismo de arco definido y la
expansion del magmatismo hacia la Puna, a través de las cadenas volcéanicas
transversales al ordgeno. En un comienzo el volcanismo estuvo representado por
complejos intrusivos silicicos y domos pequefios (asociados a yacimientos de metales
base y preciosos), aunque tanto en la Puna austral (region del Cerro Galan) como en

Puna norte comienza la actividad volcanica de volumen intermedio (ignimbritas
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caldéricas). Estratovolcanes y sus productos son comunes en el arco asi como en
posicion de retroarco.

- Mioceno tardio a Plioceno (10 a 3 Ma): el volcanismo desarrollado durante esta etapa
constituye el rasgo mas caracteristico de la region. A partir de los 10 Ma, se produce la
erupcion de extensas ignimbritas a partir de calderas de grandes dimensiones, durante
episodios de flare up especialmente manifiesto en la Puna norte y transicién al
Altiplano sur. El volcanismo efusivo se desarroll6 de forma continua a lo largo de toda
la regidn. Esratovolcanes y domos se asociaron a las mismas estructuras caldéricas o
bien ocurrieron individualmente. El escaso magmatismo mafico monogenético en el
retroarco comienza en esta etapa.

- Plioceno tardio- reciente (< 3Ma): hacia fines del Plioceno casi toda la actividad se
restringi6 al arco volcanico actual con la instalacion de importantes conos
poligenéticos, aunque se continuaron registrando efusiones aisladas alejadas del arco.
Estas Ultimas estuvieron vinculadas a magmatismo méafico monogenético de tendencia
OIB, calcoalcalina o shoshonitica. Eventos explosivos de gran volumen y composicion
silicea ocurrieron asociados a estructuras caldéricas en la Puna Austral, principalmente
en Cerro Galén, Incapillo-Bonete y Cerro Blanco. Edificios poligenéticos jovenes de

gran tamafio aparecen en Puna mas esporadicamente (e.g., Uturrunco, Tuzgle, etc).

4.5 Patrdn de rotaciones

Una de las principales caracteristicas de los Andes Centrales es la existencia de
rotaciones segun ejes verticales, que en términos generales presentan sentido antihorario al
norte del codo de Arica, y sentido horario en el sur de Bolivia, norte de Chile y NO de
Argentina (Butler et al. 1984; Kono et al. 1985; Isacks 1988; Beck 1988; MacFadden et al.
1990, 1993, 1995; Roperch et al. 1993; Beck et al. 1994; Somoza 1994; Singer et al. 1994;
Butler et al. 1995; Somoza et al. 1996; Randall et al. 1996; Aubry et al. 1996; Prezzi y Vilas
1998; Prezzi et al. 2004; entre otros).

Somoza (1994) analizé los resultados paleomagnéticos entonces disponibles de rocas
cretacicas de Chile, los que provenian de localidades irregularmente distribuidas entre los 18°
y los 44° S (Fig. 4-4). Con esa informacion predijo que el dominio de rotaciones tectonicas
horarias de Chile estaba comprendido entre aproximadamente 19-20° S y 28-30° S (Segmento

| en Somoza, 1994, Fig. 4-4). Estudios paleomagnéticos posteriores (Dashwood y Taylor
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2005; Pefa et al. 2011) mostraron que efectivamente el limite sur del dominio de rotaciones
horarias del norte de Chile esta ubicado aproximadamente en 29-30° S.
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Figura 4- 4: Segmentos tectdnicos en el norte de Chile definidos mediante paleomagnetismo y rasgos tectonicos
por Somoza (1994). Se puede observar claramente la variacién en las rotaciones tectonicas (R) respecto de la
latitud. El segmento | en el norte de Chile se extiende hasta 30° S y pertenece al CARP.

Somoza (1994) propuso gue la transicion entre sus segmentos | (rotaciones horarias) y
Il (ausencia de rotaciones sistematicas a escala regional) podria estar controlado por
caracteristicas del basamento andino, es decir que la zona de transicion podria coincidir con la
transicion entre los terrenos de Chilenia al sur y Antofalla al norte. Enfatizando el posible
control del basamento sobre el estilo de deformacidn, Somoza (1994) especulé ademas que el
cambio entre rotaciones horarias y antihorarias en el norte de Chile (Fig. 4.4) podria reflejar
diferencias entre el basamento del norte de Chile y el del oeste de Bolivia deducidas
isotopicamente por Worner et al. (1992).

El CARP fue definido formalmente por Somoza et al. (1996) luego de analizar la
distribucion de datos paleomagnéticos de rocas nedgenas de los Andes Centrales. Los sitios
analizados en ese trabajo definian el patron de rotaciones tectonicas entre 12° y 28° S, esta
ultima latitud observada en el antepais fragmentado. Somoza et al. (1996) notaron ademas que
las rocas mas jovenes que 10 Ma del antearco, Altiplano y Puna generalmente habian
experimentado muy poca 0 ninguna rotacion seguin el eje vertical, lo cual coincide con la

escasa deformacion en esas regiones desde el Mioceno tardio. Basados en esta ultima
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observacion sugirieron que las rotaciones tectdnicas constituian una componente de la
deformacion regional, en contraste con lo que se esperaria como resultado de un proceso
oroclinal, cuya rotacion es posterior a la deformacidn orogénica. En su analisis, Somoza et al.
(1996) visualizaron que las rotaciones tecténicas podrian acompafiar la migracion hacia el
este que muestra la deformacion en los Andes Centrales, y por lo tanto que las rotaciones
deberian haber ocurrido simultaneamente con el acortamiento que construyé el orégeno desde

el Cretacico tardio.

La distribucion espacial y el acotamiento temporal del CARP ha mejorado en los
ultimos afos (e.j. Arriagada et al., 2003b, 2000; Arriagada et al., 2008a; Gilder et al., 2003;
Gomez Schulz, 2017b; Narea et al., 2015a; Randall et al., 1996; Roperch et al., 2000, 2011,
2006b; Somoza et al., 1999; Somoza y Tomlinson, 2002a; Taylor et al., 2007) en particular en
el norte de Chile, acotando la edad mas joven asociada al CARP al Eoceno medio (Somoza et
al., 2015). En la figura 4-5 se muestran las rotaciones asociadas al CARP con los datos
disponibles hasta 2017 (ver Anexo) y la interrelacion entre las rotaciones tectdnicas a partir de
datos paleomagnéticos (mas antiguas a 20 Ma) con los diferentes terrenos propuestos (Ramos
2008).
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Figura 4- 5: (a) Base de datos de las rotaciones segln ejes verticales publicadas de los Andes Centrales (ver
Anexo). (b) Correlacion entre las rotaciones tectonicas a partir de datos paleomagnéticos (anteriores a 20 Ma)
con los terrenos propuestos para Sudamérica (Arriagada et al., 2018).
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5. MODELOS PROPUESTOS

Existen distintos modelos que intentan explicar la evolucion de los Andes Centrales y
el origen del CARP; sin embargo, la densidad de datos y el acotamiento temporal de las
rotaciones es todavia insuficiente para definir cuél de ellos es el més acertado. Estos modelos
pueden diferenciarse en cuatro grandes grupos: A) modelos que involucran rotaciones rigidas
regionales de grandes bloques, B) modelos que involucran rotaciones locales de pequefios
bloques, controladas por esfuerzos regionales, C) modelos que involucran rotaciones locales
de pequefios bloques, controladas por configuraciones y esfuerzos locales y D) modelos que
constituyen combinaciones de los anteriores (Randall 1998).

En el caso de rotaciones de grandes bloques de escala continental, las rotaciones
detectadas serian contemporaneas y uniformes en magnitud y sentido en toda la regién. Por el
contrario, si se tratase de rotaciones locales, éstas pueden ser diacronicas y pueden mostrar
cambios en magnitud y sentido de un &rea a otra, pudiendo inclusive existir areas sin

rotaciones.

5.1 Grupo A: Modelos que involucran rotaciones rigidas regionales de grandes bloques
Combamiento oroclinal

Como fuera mencionado anteriormente, Carey (1958) fue el primero en sugerir que el
cambio de rumbo de las estructuras observado a la latitud del codo de Arica en los Andes
Centrales constituia una caracteristica secundaria del orégeno, que originalmente habria sido
rectilineo. Carey (1958) postulé una megacizalla sinistral transamazonica, que supuso activa
desde el Mesozoico desplazando hacia el oeste el bloque Ecuador-Colombia (Fig. 5.-1a). En
su modelo, esta megacizalla habria generado un esfenoscasmo (sphenochasm) amazonico
acomodado por una rotacion antihoraria de Peru generando asi a) el oroclino boliviano y b) un
retroceso orogenico en el limite Perd-Ecuador con desarrollo de un promontorio costero,
rasgo que Carey (1958) denomind oroclino ecuatoriano (Fig. 5-1a corresponde a Carey 1958:
Fig. 27). Notese que en el modelo de Carey (1958) el margen chileno constituye un limbo
pasivo en el Oroclino Boliviano (u oroclino peruano, como lo denomina en su figura 27). De
importancia para el concepto oroclinal, merece enfatizarse que Carey denomind Oroclino
Boliviano a un orégeno pre-existente que experimento rotacion por un proceso extensional en

el Amazonas (Fig. 5 -1a), es decir que supuso que las curvaturas del or6geno son secundarias
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y por ende oroclinos. Como corolario de lo expuesto, los Andes de Bolivia no constituyen
formalmente un oroclino, ya que la forma de la parte externa del or6geno es primaria,

desarrollada durante la evolucion de las fajas plegadas y corridas del Cenozoico.
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Figura 5- 1: a) Esquema utilizado por Carey (1958) en su definicion de Oroclino Boliviano (véase texto para
explicacion). b) Esquema de los Andes Centrales utilizado por Isacks (1988), en gris claro las areas con
topografia > 3 km, en gris oscuro los bloques de basamento de Sierras Pampeanas, M y N son las secciones que
usamos aqui para explicar el funcionamiento de su modelo oroclinal. ¢) Modelo oroclinal de Isacks (1988),
donde el mayor acortamiento horizontal en M esté& asociado a mayor tasa de convergencia entre la trinchera y el
antepais (Somoza et al. 2002). Este acortamiento diferencial a lo largo del sector externo acomoda un cambio en

la forma del margen, que aumenta su curvatura (oroclino).

Posteriormente, estudios paleomagnéticos realizados por varios autores en Peru y
Norte de Chile (Palmer et al. 1980; Heki et al. 1985; Kono et al. 1985; May y Butler 1985)
aportaron datos consistentes con la hipotesis oroclinal de Carey (1958). Palmer et al. (1980)
realiz6 un muestreo paleomagnético en rocas mesozoicas a ambos lados de la deflexion, con
el fin de comparar las declinaciones magnéticas. Si bien no obtuvo direcciones confiables en

el lado peruano, datos procedentes de la Formacion Camaraca (Jurasica) cerca de Arica
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presentan 25° de rotacion antihoraria sugiriendo que Arica no seria el punto exacto de

inflexion.

Kono et al. (1985) registraron rotaciones de entre 30 y 50° en sentido antihorario en
rocas mesozoicas y cenozoicas de Per( y norte de Chile, proponiendo que el bloque peruano
se habria comportado como un bloque rigido que habria rotado en el Cenozoico. La
deformacion asociada a dicho desplazamiento se encontraria en la Cuenca del Amazonas

como extension y adelgazamiento de la litdsfera (Kono et al. 1985).

May y Butler (1985) sugirieron que el bloque peruano habria sufrido una rotacién
antihoraria regional cuyo eje se ubicaba en el Norte de Peru. Allenby (1987) propuso que
diferencias en la resistencia a la deformacion del escudo Brasilefio (mayor al norte de Arica
que al sur) gener6 una zona de cizalla sinestral de gran amplitud en la zona de maxima

curvatura, generando una rotacion antihoraria regional del limbo Norte del orégeno.
Acortamiento diferencial:

Isacks (1988) a partir de los datos paleomagnéticos publicados y del célculo de la tasa
de acortamiento a lo largo de 22 transectas, analizando datos topograficos y estructurales (gj.
(Dalmayrac y Molnar 1981; Chinn y Isacks 1983; Jordan et al. 1983; Allmendinger et al.
1983; Megard 1984b; Lyon-Caen et al. 1985) propone un modelo cinematico de dos etapas
para explicar el levantamiento del plateau Altiplano-Puna y la existencia de la inflexion de los
Andes Centrales a la altura de Arica. La presencia de un segmento central de baja inclinacion
(aproximadamente 20°) en la losa de Nazca subductada durante el Mioceno, rodeada al NO y
Sur por segmentos de inclinacion méas elevada, dio origen una cufia astenosférica de ancho
variable. Procesos magmaticos y de conveccion actuantes en la cufia situada entre las placas,
produjeron un debilitamiento mayor en la parte central de la placa cabalgante asociado a un
mayor tamafo de la cufia astenosférica. Debido a esto, la cantidad de acortamiento es variable
de un segmento a otro, siendo maximo en la zona central, coincidente con el area donde se
observa el cambio de rumbo en la cadena andina (Fig. 5-1b). Somoza (2002) atribuye esta
variacion en el acortamiento a un aumento en la tasa de convergencia. Isacks observo que este
modelo no puede explicar el total de la curvatura geografica observada, por lo que propuso
que una curvatura pre-existente del margen continental es intensificada debido a esta
variacion del acortamiento a lo largo del orégeno, generando combamiento oroclinal del
antearco, con 5-10° de rotacion regional horaria para la zona al Sur del codo de Arica, y 10-
15° de rotacion antihoraria al Norte.
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Para Isacks (1988) el notable espesor de la corteza debajo en los Andes Centrales es
fundamentalmente consecuencia del apilamiento tectonico y dividié el proceso en dos etapas.
Estim6 que la deformacion compresiva que generd el acortamiento y levantamiento del
Altiplano y Cordillera Oriental ocurrié fundamentalmente en el Cenozoico tardio (Etapa 1).
Durante el Plioceno-Holoceno el acortamiento se trasladd hacia las Sierras Subandinas, al
Este de los terrenos levantados en la etapa anterior, produciendo un engrosamiento de la
corteza inferior ductil en la zona del Altiplano-Cordillera Oriental, por debajo de una lamina
cortical superior deformada en la etapa previa. El ascenso de la lamina cortical superior es una

componente principal del levantamiento del plateau (Etapa 2).

Macedo-Séanchez et al. (1992) realizaron estudios paleomagnéticos en la Cordillera
Occidental y Altiplano (Per) en rocas de edad cretacica a eocena tardia, las cuales
presentaban 15-20° de rotacion antihorarias, consistente con los datos publicados por

Mitouard et al. (1990) y el modelo propuesto por Isacks (1988).

MacFadden et al. (1990, 1995) analizaron las rocas de las cuencas miocenas del
Altiplano y Cordillera Oriental de Bolivia e interpretaron las rotaciones observadas (15-20° en
sentido horario) como producto de un combamiento oroclinal, relacionado a la subduccion y
levantamiento de los Andes. Calcularon una tasa minima de combamiento oroclinal de
0,6°/m.a. a 1,7°/m.a. para el Cenozoico tardio, por lo que el resto de la curvatura observada en
el Oroclino Boliviano seria resultado de fases anteriores de deformacion Andina o

representaria la forma de los Andes ancestrales.

Gubbels et al. (1993) realizaron dataciones en sedimentos terciarios en Bolivia a fin de
acotar temporalmente la deformacién. Los datos demostraron que la formacion de la faja
plegada y corrida de la region subandina es posterior a los 10 Ma, en acuerdo con el modelo
de dos etapas propuesto por lIsacks (1988) para explicar el levantamiento del Altiplano.
Allmendinger et al. (1997) consideraron que 10-30% del engrosamiento cortical generado por
el plateau no puede ser explicado por acortamiento. Kley y Monaldi (1998) y Kley (1999)
reportaron valores de acortamiento en los Andes Centrales (entre los 3° y 40°S) y proponen
que el gran espesor de la corteza en ese sector seria resultado del acortamiento horizontal del
Cenozoico Tardio mas fendmenos de adicién magmatica, flujo de corteza inferior ductil a lo

largo del rumbo y acortamiento pre-Nedgeno.

Somoza et al. (1996, 1999) estudiaron ignimbritas del Mioceno superior y Nedgeno en
la Puna. Sugirieron que de haber existido combamiento oroclinal el mismo habria sido

anterior al Mioceno medio. Roperch et al. (2006) llegaron a resultados similares al estudiar
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rocas sedimentarias y volcénicas de antearco del sur de Perl y norte de Chile. Prezzi et al.
(2004) analizaron rocas del Mioceno medio en la Puna y Cordillera Oriental, las cuales
presentaron rotaciones pequefias, estadisticamente insignificantes, similares a los datos
reportados por Roperch et al. (2000) y Somoza y Tomlinson (2002). Por otro lado, Maffione
et al. (2009) reportan rotaciones en sentido horario en la Cordillera Oriental en rocas
cretacicas tardias a mio-pliocenas. Sugieren que las rotaciones observadas serian sincrénicas
al acortamiento y combamiento oroclinal, el cual habria estado activo desde el Eoceno, como
también fuera reportado por Allmendinger et al. (2005) en base a mediciones GPS en el

antearco.

La figura 5-1c ilustra la esencia del modelo isacksiano, que es el que aun aplican la
mayoria de quienes proponen un proceso oroclinal en la evolucion cenozoica de los Andes
Centrales, y donde cada nueva adaptacion del modelo ha incorporado las variantes pertinentes
que surgieron de los adelantos en el conocimiento geolégico durante los Gltimos 30 afios
(Kley 1999; Lamb 2001; McQuarrie 2002b; Barke et al. 2007; Arriagada et al. 2008c).

Acortamiento diferencial controlado por la paleogeografia:

Sheffels (1995) integrando datos paleogeograficos, paleomagnéticos y variacion de la
tasa de acortamiento a lo largo de los Andes Bolivianos (17-19°S) propuso que la curvatura
del orégeno se debe a la combinacién de un control paleogeogréfico, una curvatura heredada
del margen occidental, y variacion de la cantidad de acortamiento a lo largo del rumbo, que
generd rotaciones sinorogénicas del margen occidental. La paleogeografia de las cuencas
paleozoicas y el espesor sedimentario habrian controlado el avance de la faja plegada y
corrida, generando acortamiento diferencial sin requerir variaciones en las condiciones de

subduccién (angulo o velocidad), y acentuando la curvatura.

5.2 Grupo B: Modelos que involucran rotaciones locales de pequefios bloques,

controladas por esfuerzos regionales
Cizalla cortical distribuida:

Beck (1987, 1988) analizando los datos paleomagnéticos existentes propuso que las
rotaciones detectadas en los Andes Centrales son producto de una particion de los esfuerzos
durante la subduccion oblicua de la placa de Nazca bajo la placa Sudamericana (Somoza,

1998). En su modelo, el codo de Arica es una caracteristica preexistente el cual generaria una
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particion de los esfuerzos del vector de convergencia (oblicuo en direccion NE), generando
componentes perpendicular y paralela al margen. La componente paralela causaria cizalla
dextral al sur y sinestral al norte de la deflexion, explicando el sentido horario y antihorario de
las rotaciones observadas (Fig. 5-2a). En este modelo, pequefios bloques delimitados

estructuralmente rotan “in situ” en respuesta a la cizalla distribuida.
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Figura 5- 2: a) Dibujo mostrando cémo la convergencia oblicua de la placa de Nazca generaria cizalla en la placa
cabalgante generando rotaciones antihorarias al norte del codo de Arica y horarias al sur (Beck et al., 1994). b)
Modelo cinematico propuesto por Randall et al. (1996) con rotacion de bloques estilo dominé asociados a fallas
transcurrentes sinestrales vinculadas a subduccion oblicua S-SE. AFZ: Zona de Falla de Atacama

Dewey y Lamb (1992) realizaron una sintesis de la cinematica y particion de los
esfuerzos para los ultimos 5 Ma, entre los 5° N a 47° S utilizando el movimiento relativo de
placas, estudios estructurales de rocas Plio-Pleistocenas deformadas, estudios
topograficos/geomorfoldgicos, datos paleomagnéticos y geodésicos. Sugirieron que la
particion de la convergencia fue importante en el retroarco de Per(, pero de poca magnitud en
el limbo sur del orégeno, y la particion del vector generaria la cizalla dando lugar a las

rotaciones.

Somoza et al. (1996) propusieron una posible relacion entre las rotaciones observadas

con estructuras antiguas en los Andes Centrales. Varios estudios sugirieron la importancia de
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los controles paleotectonicos en la deformacion cenozoica (ej. Jordan et al. 1983; Baby et al.
1989; Gubbels et al. 1993; Allmendiger et al. 1993; Somoza 1994; Somoza et al. 1999).
Anomalias gravimétricas en la region del Altiplano muestran una tendencia de las estructuras
NO al norte y N-NE al sur en concordancia las estructuras paleozoicas y cenozoicas (Mon y
Hongn 1988; Cady y Wise 1992). Durante el Cenozoico el vector de convergencia fue oblicuo
a estas estructuras, dando posiblemente lugar a la descomposicién del vector en una
componente normal y otra paralela a dichas estructuras. El sentido de cizallamiento explicaria
el CARP (Somoza et al., 1996a y b).

Cizalla penetrativa de la corteza inferior:

Beck (1998) menciona que la subduccién oblicua genera traccion en la superficie
interior de la litésfera Sudamericana, causando cizalla penetrativa en la parte inferior dictil de
la placa. Bloques de corteza rigida que se encuentren “flotando” sobre este sustrato dictil
rotan, en funcién del patrén de flujo cuya velocidad disminuye desde el borde de placa. La
velocidad de rotacién es variable porque depende del gradiente de velocidad del flujo y de la

forma y orientacion de cada bloque cortical.
Subduccion roll-back:

Hartley et al. (1988) realizaron estudios paleomagnéticos en rocas volcanicas,
plutdnicas y sedimentarias del Jurésico inferior-Cretacico inferior del norte de Chile
(Cordillera de la Costa). Registraron rotaciones post-Cretacico Temprano, de 24 + 7° en
sentido horario, las cuales atribuyeron a un mecanismo de cizalla horizontal en respuesta a
condiciones de rollback con eje de rotacion en la trinchera. La baja tasa de convergencia
durante el Cretacico tardio generaria condiciones extensionales, produciendo las rotaciones de

bloques discretos en el antearco.

5.3 Grupo C: Modelos que involucran rotaciones locales de pequefios bloques,

controladas por configuraciones y esfuerzos locales

Otros autores (p. ej. Hartley et al. 1992; Forsythe y Chisholm 1994; Randall et al.,
1996; Taylor et al. 1998, Abels y Bischoff 1999) han propuesto modelos de tipo dominé
donde pequefios bloques rotan "in situ™ en respuesta al movimiento de rumbo de estructuras
locales. El codo de Arica es considerado como una caracteristica pre-existente del margen

continental. Este tipo de modelos ha sido propuesto para explicar rotaciones determinadas en
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el N de Chile, donde existen sistemas de fallas de grandes dimensiones en el margen andino.
Los modelos de Forsythe y Chisholm (1994) y Randall et al. (1996) proponen que bloques en
un sistema de fallas secundario de rumbo NO-SE ubicado al Oeste de una falla de rumbo
sinestral paralela al margen continental rotan en sentido horario (Fig. 5.2-b). Por otro lado,
para Bonson et al. (1997) las rotaciones de bloques generadas por el movimiento de fallas
oblicuas al margen son mas importantes. En este tipo de modelos, el mecanismo generador de

las rotaciones es especifico para cada zona, y depende de controles tecténicos locales.

Taylor et al. (2005) y Dashwood y Taylor (2005) sugirieron que las grandes rotaciones
observadas en rocas Jurasicas-Eocenas del norte de Chile (22°-29°S) en el antearco, serian
producto de la convergencia oblicua entre la placa de Nazca y Sudamericana junto con
estructuras NO-NNO.

5.4 Grupo D: Modelos que constituyen combinaciones de los anteriores

Beck (1998) y Beck et al. (1994) combinaron rotaciones de bloques seguidas de
combamiento oroclinal. Sugirieron que las principales rotaciones se produjeron durante el
Cretacico medio, especialmente durante periodos de bajo angulo de subduccién oblicua.
Probablemente, las rotaciones fueron coetaneas con las principales fases de acortamiento.
Durante el Mioceno, el combamiento oroclinal habria aumentado las rotaciones. En este
modelo el margen occidental de los Andes Centrales presentaria una forma concava hacia el

mar que luego seria acentuada por las rotaciones.

Teniendo en cuenta la variabilidad en magnitud de las rotaciones determinadas en
rocas de 30-70 Ma, Butler et al. (1995) y Richards y Butler (1998), plantearon que las mismas
representan rotaciones locales asociadas a procesos tectdnicos independientes, o bien, un

segundo combamiento oroclinal durante la orogenia eocena.

Randall (1998) compararon los polos de referencia de América del Sur para el Jurasico
(inferior, medio y superior), Cretacico (inferior y superior), Paledgeno y Neogeno, con las
rotaciones observadas en los Andes Centrales. Atribuyeron la gran variabilidad en magnitud y
distribucion de las rotaciones a rotaciones locales de bloques in situ controladas por sistemas
de fallas transcurrentes o corrimientos, y no como producto de mecanismos de rotacion a gran
escala. El sentido de las rotaciones estaria influenciado por estructuras antiguas en el margen
0 bien por variaciones en la rigidez flexural del Escudo Brasilefio localizado por detrés de la

zona de deformacion (Watts et al. 1995).
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Sobre la base de datos estructurales, valores de acortamiento, rotaciones
paleomagnéticas y observaciones geoldgicas, Kley (1999) propone un modelo palinspastico
para explicar la formacion del oroclino Boliviano. En orden de reconstruir el modelo
estructural, subdivide los Andes Centrales, en base a las principales estructuras observadas, en
bloques considerados rigidos. La deformacion es revertida a partir de los datos de
acortamiento y las rotaciones observadas (Fig. 5-3a). Especuld que las rotaciones regionales
en ambos limbos del oroclino son del orden de 5-10° y que varian a lo largo del rumbo. Los
valores de rotacion mas altos se encontrarian al Norte y Sur del plateau Altiplano-Puna, el
cual presenta las mayores gradientes de acortamiento, sugiriendo que la parte central del
oroclino habria actuado como una especie de indenter contra el antepais. Los altos valores de
rotacion detectados en la parte central serian de tipo local, asociadas con zonas de fallas de
rumbo y zonas de transferencia (Kley 1999). Utilizando una metodologia similar, Arriagada et
al. (2008) divide a los Andes Centrales (5°-30°S) en 257 bloques estructurales (Fig. 5-3b). La
deformacion es revertida utilizando datos de acortamiento y rotaciones paleomagnéticas, en
dos etapas: para los ultimos 15 Ma y de 15-45 Ma. Concluyeron que el acortamiento Nedgeno
en la region de los Sub-Andes acentu6 levemente la curvatura de los Andes Centrales y que la
formacion del Oroclino Boliviano, durante el Eoceno-Oligoceno, es consecuencia de la
variacion en la tasa de acortamiento (~400 km en el codo de Arica) lo que explicaria el CARP
(Arriagada et al. 2008b).

Hindle et al. (2005) analizaron tridimensionalmente el acortamiento y espesor cortical
entre los 12-25° S, utilizando secciones balanceadas y observaciones geofisicas. Atribuyeron
la discrepancia entre los valores de acortamiento calculado, los cuales presentan un déficit
~25-35% con respecto al espesor cortical, como producto de adhesion de corteza por flujo

cortical y redistribucion de material por erosién y depositacion.

41



-50°-40 30 20 -10 0 10 20 30 40 50°
BT TTaa——

Figura 5- 3: Modelos palinspasticos propuestos para la formacion del oroclino Boliviano. (a) Modelo de Kley
(1999) luego de revertir la deformacion. EI modelo sugiere que ocurrié poca rotacion regional en la parte central,
y que la misma va aumentando hacia el oeste. (b) Estado inicial propuesto por Arriagada et al. (2008) luego de
retirar la deformacion ocurrida hasta los 15 Ma, los colores indican la rotacién de cada bloque durante la
restauracion.
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6. GEOLOGIA DEL AREA DE ESTUDIOS- PRECORDILLERA CHILENA

La Precordillera chilena es una unidad morfoestructural la cual se extiende en sentido
N-S por aproximadamente 500 km (Fig. 4-1). Las unidades mas antiguas corresponden a un
complejo metamorfico de alto grado con protolito Carbonifero Superior-Pérmico Inferior y
metamorfismo Pérmico Inferior (Complejo Metamoérfico Limén Verde), un complejo
metaigneo, gnéisico y migmatitico, del Carbonifero Superior-Pérmico (Complejo
Metapluténico Cerros de Chuguicamata), una secuencia mal estratificada de rocas volcanicas
y sedimentarias del Carbonifero Superior-Pérmico Inferior (Formacién Collahuasi) e
intrusivos hipabisales del Carbonifero Superior-Pérmico (Tomlinson et al. 2018).

Luego de la exhumacion de los terrenos conformados por unidades del Carbonifero-
Pérmico, producto de la fase compresiva San Rafael, se depositaron las unidades del ¢ Triasico
Inferior?- Tridsico Medio y que se extienden al Triasico Superior bajo. Consisten en una
potente secuencia de rocas volcénicas andesiticas, daciticas, basalticas y rioliticas, brechas
volcanosedimentarias, tobas y subordinadas conglomerados y areniscas que se agrupan en la
Formacion Tuina (Tridsico Medio-Triasico Superior bajo). Depocentros clasticos restringidos,
consistentes en conglomerados cuarzosos y areniscas con muscovita detritica que definen la
Formacion Quetena (¢ Triasico Inferior?-Triasico Medio), acumulan los productos de erosién
de los terrenos conformados por el Complejo Metamorfico Limén Verde (Tomlinson et al.
2001a). Contemporaneamente, y en parte genéticamente relacionados al volcanismo de la
Formacion Tuina, se emplazaron plutones graniticos y granodioriticos e intrusivos
hipabisales de dacita, micromonzodiorita, microdiorita, andesita, andesita baséltica v,
subordinadamente, riolita, microgranodiorita, microdiorita cuarcifera, micromonzodiorita
cuarcifera micromonzonita cuarcifera y basalto, en diques, filones mantos y stocks, cuyo
conjunto definen el Complejo Intrusivo Elena (Tridsico Medio-Triasico Superior). Estas
unidades constituyen el basamento sobre las cuales se depositaron las unidades mesozoicas y

cenozoicas.

Las unidades jurasicas representan el ciclo de sedimentacién marina, transgresivo y
regresivo, acumuladas en la Cuenca Tarapaca de caracter ensialica y de trasarco (Coira et al.
1982; Mpodozis y Ramos 1989b, 2008; Ardill et al. 1998; Vicente 2005, 2006). El primer
ciclo transgresivo jurasico se documenta con la Formacion Moctezuma del Jurasico Inferior-
Jurasico Medio caracterizado por calizas bien estratificadas. Un segundo pulso transgresivo se
documenta entre el Bajociano y Oxfordiano Superior (?), con variaciones de sedimentacion

clastica-carbonatada a carbonatada de acuerdo con las progradaciones de ambientes que
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aportan material siliciclastico representado por el Grupo Caracoles Indiferenciado (Jc) en la
seccion de quebrada Corrales, pampa Chuquicamata. Un pequefio pulso transgresivo
desarrollado en el lapso Kimmeridgiano, cuyo nivel eustatico estuvo controlado por eventos
tectonicos regionales de escala continental (Ardill et al., 1998), estaria representado por
depdsitos carbonatados. A partir de entonces, un marcado evento regresivo, de carécter
transicional siliciclastico (Kimmeridgiano-Titoniano) marca la etapa terminal de acumulacion

marina en la Cuenca de Tarapaca durante el Jurasico Superior.

Producto del alzamiento y erosion de la proto-Sierra de Moreno durante el Cretacico
Tardio (Ladino et al., 1997, 1999; Tomlinson et al., 2001a), se origind una cuenca de antepais
donde se acumularon conglomerados, areniscas, fangolitas y tobas subordinadas que estan
representados por la Formaciones Tolar y Tambillo. Posteriormente (ca. 72-66 Ma), se
desarroll6 una cuenca volcanotectonica, en la cual se acumularon conglomerados, areniscas,
fangolitas, brechas volcanosedimentarias y piroclasticas andesiticas y daciticas, tobas de flujo
piroclastico y coladas de lavas andesiticas y basélticas, que estan representadas por la
Formacion Quebrada Mala (~73 Ma). En este lapso se emplazaron intrusivos
aproximadamente en forma sincronica con el volcanismo, que esta representado por stocks
dioriticos y monzoniticos cuarciferos y una serie de stocks hipabisales agrupados en dos
litofacies, de composicion riolitica y microgranitica y basaltica a andesitica y microdioritica.
Luego de un hiatus de ca. 14 Ma (entre 66 y 52 Ma), posterior a la depositacion de la
Formacion Quebrada Mala, la region se caracteriza por el emplazamiento del arco magmatico
del Eoceno, favoreciendo el desarrollo de cuencas volcanotecténicas extensionales cuyo
relleno consistio en lavas andesiticas y andesitico basalticas subordinadas, brechas
volcanosedimentarias y piroclasticas, lavas y lavas domo daciticas que se agrupan en la
Formacion Icanche (Eoceno Inferior-Eoceno Medio bajo). Las expresiones plutonicas mas
tempranas de este magmatismo estan representadas por stocks de monzodioritas cuarciferas
(ca. 51-48 Ma) e intrusivos hipabisales emplazados como stocks, diques y filones manto de
andesitas, andesitas basalticas, dacitas porfiricas, riolitas y microdioritas (51-45 Ma;
Tomlinson et al. 2018). En el Eoceno Medio, se emplazan extensos stocks que evolucionan
desde dioritas, monzodioritas, dioritas cuarciferas, monzodioritas cuarciferas, monzonitas,
monzonitas cuarciferas hasta microgranitos, conjunto de unidades que definen el Complejo

Monzodioritico-Monzonitico Los Picos (Elp; ca. 45-42 Ma) (Tomlinson et al. 2018).

Estructuralmente consiste en bloques de basamento de rumbo N-S, limitados por fallas

inversas y oblicuas de alto angulo, cubiertos por depdsitos mesozoicos y cenozoicos los
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cuales se encuentran afectados por pliegues y fallas inversas de bajo dngulo (Amilibia et al.
2008a). En su conjunto estas estructuras forman parte del Sistema de Fallas de la Precordillera
(Reutter et al. 1991).

Su historia tectonica es compleja con alternancia de periodos compresivos y
extensionales. Durante el Jurésico al Cretacico medio el arco magmatico estaba localizado en
la Cordillera de la Costa mientras en el antearco predominaban regimenes extensionales,
donde se depositaron secuencias jurasicas marinas y continentales del Cretacico Inferior
(Mpodozis y Ramos, 1989). Durante la Fase Peruana estos depocentros fueron invertidos
conformando un sistema de faja plegada y corrida de vergencia dominantemente al este
(Charrier et al. 2007; Bascufan et al. 2015).

Durante el Cretacico Tardio temprano y el Palebgeno Temprano, el arco magmatico se
posiciond al este del arco anterior, desarrollandose una cuenca de antepais continental y una
cuenca de antearco en la posicién donde se ubicaba el arco previo (Scheuber et al., 1994;
Charrier et al., 2007). Dos eventos tectonicos mayores, compresivos, se reconocen en este
periodo, situandose el primero aproximadamente en el limite Cretacico — Terciario (Orogenia
K-T o Fase Incaica | sensu Cornejo et al. 2003; Charrier et al. 2007) y el segundo en el
Eoceno (Fase Incaica Il o Fase Incaica principal sensu Cornejo et al. 2003; Charrier et al.
2007), coincidiendo con un aumento en la tasa de convergencia y una disminucion en el
angulo de oblicuidad (Charrier et al. 2007).

Durante la orogenia incaica se reactivaron las antiguas estructuras que estuvieron
asociadas a la formacion de las cuencas triasicas y de trasarco jurdsicas y cretacicas,
invirtiendose aquellas que fueron previamente extensionales (Charrier et al. 2007, 2009). Al
menos entre los 21° y 27° S, a lo largo del arco magmatico contemporaneo, el patron

estructural quedd determinado por el Sistema de Fallas de Domeyko.

A partir del Pale6geno tardio la tectonica ha estado controlada por la subduccion de la
placa Nazca bajo el continente sudamericano (Figura 3), movimiento que ha tenido
variaciones en la tasa y angulo de convergencia, generando cambios en el régimen tectdnico,
consecuente alzamiento y deformacion contraccional, extensional y de rumbo sincrénicas en

el antearco (Hartley et al. 2000).

La actividad magmatica decrecié durante el Oligoceno localizandose en la Franja de
Maricunga, que representa el frente volcanico Oligoceno-Mioceno (Mpodozis et al. 1995). Se

desarrollaron importantes sistemas de fallas de rumbo, como el Sistema de la Falla Oeste
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(Reutter et al. 1996; Tomlinson y Blanco 1997a). Dicho sistema podria haber controlado el
emplazamiento de la mayoria de los pérfidos de cobre en la Precordillera los cuales poseen
edades entre 40-30 Ma (Reutter et al. 1996; Richards et al. 2001; Hoffmann-Rothe et al. 2006;
Astudillo et al. 2008). Posteriormente en el Mioceno la actividad magmatica se incremento y
el arco magmatico se instala al este, en su posicion actual. Durante el Cenozoico tardio la
deformacion se concentra en la zona de retroarco (Bolivia, y NO de Argentina) mientras que
en la region de estudio se produce levantamiento asociado a deformaciones locales (Isacks
1988; Somoza et al. 1999; Hartley et al. 2000; Evenstar et al. 2017).

Dada la variabilidad de los resultados paleomagnéticos obtenidos en las areas
muestreadas, en los siguientes apartados se mostraran y analizaran los datos obtenidos en cada
una de ellas por separado, para posteriormente ser analizados dentro de un contexto mas

regional en el apartado Discusion (Fig. 6-1).
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Figura 6- 1: Mapa geolégico simplificado del norte de Chile (Haskche y Giinther 2003) indicando las tres areas
de estudio. Las secciones estructurales balanceadas a lo largo de A — A’ y B — B’ son de Gunther (2001) e

indican la cantidad y el estilo del acortamiento.
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7. AREA 1: SIERRA DE MORENO Y QUEBRADA CHUG CHUG

El area 1 corresponde al borde sur de la Sierra de Moreno, una de las principales
sierras de la Precordillera chilena, que presenta un rumbo N-S torndndose NO-SE en su
extremo més austral (Fig. 3-1). A continuacion, se realizar4 una breve descripcion de las

unidades litoldgicas aflorantes y las estructuras principales.

7.1 Estratigrafia

Las rocas paleozoicas que afloran en el &rea forman el basamento de una cuenca
continental de retroarco desarrollada en el Tridsico tardio-Jurasico temprano. Corresponden a
esquistos y migmatitas del Complejo Metamorfico de Sierra de Moreno que constituyen las
rocas mas antiguas que afloran en el norte de Chile, con una posible edad proterozoica Medio
— cambrica para el protolito, y edad del metamorfismo: cambrica — siltrica) (Tomlinson et al.,
2001). Dicho complejo se encuentra intruido por plutones del Paleozoico Superior y
atravesado por numerosos diques andesiticos-dioriticos de probable edad mesozoica. Lo
sobreyacen pelitas y areniscas del Tridsico Superior de escasa extension areal. La ausencia en
el area de depositos del Triasico Medio sugiere la no depositacion de los sedimentos triasicos
(implicando que se trataba de un &rea positiva) o bien su erosion previa a la depositacion de

los sedimentos jurasicos.

El relleno sedimentario mesozoico corresponde a depdsitos marinos y continentales
pertenecientes a la Fm Quehuita, con sus miembros inferior y superior, respectivamente
(Vergara 1978; Vergara y Thomas 1984). El contenido fosilifero del Miembro Inferior indica
que corresponde al lapso Hettangiano (ammonites Psiloceras sp., Curviceras sp., Badouxia
sp. y Schlotheimia sp.) hasta el Oxfordiano (Perisphinctes sp., Microsphinctes sp. y
Euaspidoceras sp.). Paleocorrientes medidas en los depositos fluviales de la Fm. Quehuita
indican una direccion de transporte hacia el oeste (Ladino et al. 1997; Ladino 1998). Estos
depdsitos se apoyan discordantemente o por falla sobre rocas del basamento, y subyacen, en

forma concordante a las volcanitas de la Cuesta de Montecristo, del Cretacico medio.

En el flanco occidental de la Sierra de Moreno, afloran andesitas basalticas y dacitas
incluidas en las Volcanitas de la Cuesta de Montecristo, que se encuentra intruidas por la
Monzodiorita Mina Farellon (¢Cretacico Inferior alto?) y limitadas al oeste por la Falla
Barrera (Fig. 7-1). Si bien no se dispone de dataciones radiométricas directas, a unos 38 km al
norte de la quebrada Barrera, en quebrada Arcas (21°42'39"S/69°10'57"W), Hammerschmidt
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et al. (1992) informaron la presencia de una tonalita que presenta las mismas relaciones de
contacto que la monzodiorita, para la cual obtuvieron una edad de 99,4 =+ 5,1 Ma (K/Ar en
biotita).

Dos juegos de rocas volcanicas (diques y filones) sin datar pueden observarse en la
parte sur de la Sierra de Moreno (Fig. 7-1): uno con orientacion N-S intruyendo
concordantemente principalmente a rocas jurasicas, y el otro representado por diques con
orientacion NE-SW afectando tanto a rocas del basamento como del Jurasico y Cretécico
Inferior. Hammerschmidt et al. (1992) efectuaron méas al norte, una datacion en diques
andesiticos que intruyen tanto a la monzonita como a las sedimentitas jurésicas continentales,
similares a los que cortan a la Monzodiorita Mina Farellon, para los cuales obtuvieron una
edad plateau “°Ar/*°*Ar en hornblenda de 93,9 + 3,5 Ma.

Entre las quebradas Chug-Chug y Barrera (Fig. 7-1) aflora una potente secuencia de
conglomerados y areniscas rojas del Cretacico Superior- ¢Paleoceno? (Fm. Tambillo;
Skarmeta and Marinovic 1981) depositados en discordancia angular sobre sedimentos
jurasicos (Ladino 1998). Esta discordancia es resultado de la deformacidn cretacica, la cual
produce el alzamiento de la proto-Sierra de Moreno generando dos cuencas de antepais
coetaneas a cada lado de la sierra, donde se depositan los sedimentos aluviales de la Fm.
Tambillo al oeste y Fm. Tolar en el flanco oriental (Skarmeta y Price 1984; Bogdanic 1991).
Dicho levantamiento se produce por medio de un corrimiento con vergencia occidental
conocido como Falla Sierra de Moreno (SMF, Fig. 7 -1). Al norte del area de estudio en la
Quebrada Los Tambos (cuadrangulo Quehuita), los estratos de la Fm. Tambillo presentan un
buzamiento de 35° al oeste, mientras que la Fm. Quehuita lo hace con 40° evidenciando
claramente un tectonismo previo a la depositacion de la Fm. Tambillo (ver seccién 7.2). La
secuencia se encuentra intruida por filones hipabisales andesiticos-basalticos, con edades
radiométricas (K/Ar en roca total) 61+ 1 y 73 = 1,5 Ma, lo cual indica una edad cretécica
tardia, para al menos una parte de la de la formacion (Chong y Pardo 1993; Tomlinson et al.
2001a)

La Monzonita Cuarcifera Barrera es un cuerpo intrusivo de forma semicircular que
intruye a los depdsitos de la Formacion Quehuita y las rocas del basamento. Dataciones
radiométricas por el método K/Ar arrojan una edad de ca. 83-84 Ma (Ladino et al. 1997) y
75,8 =+ 2,5 Ma (Glinther 2001). Estudios realizados por Ladino (1998) y Ladino et al. (1997)

sugieren que el emplazamiento del pluton fue sintectonico con la deformacion cretacica
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produciendo metamorfismo de contacto y clivaje en los sedimentos jurasicos y cretacicos

inferiores con planos paralelos a los ejes de los pliegues.
7.2 Estructura

Estructuralmente la sierra corresponde a fallas inversas de alto angulo con vergencia
occidental, las cuales levantan unidades del basamento Paleozoico sobre rocas mesozoicas
que se encuentran plegadas. Estas fallas dividen a la Sierra de Moreno en tres dominios
estructurales (Ladino et al. 1997). De este a oeste, son: 1) un dominio oriental de bloques de
basamento paleozoicos limitados al oeste por la falla inversa Sierra de Moreno (SMF), y su
continuacidn al norte las fallas Quehuita y Choja, que colocan a este dominio sobre 2) un
dominio central fuertemente plegado correspondiente a rocas volcanicas y sedimentarias del
Cretacico Inferior (Fm. Quehuita y Cuesta de Montecristo) que en el extremo sur de la Sierra
de Moreno estan limitadas al oeste por la falla inversa Barrera, que coloca el dominio sobre 3)
un dominio occidental del Cretacico Superior - ¢Paleoceno? correspondiente a los sedimentos
continentales plegados de la Fm. Tambillo (Fig. 7-1).

Al este de la Sierra de Moreno, la Sierra del Medio es un cuarto dominio estructural que
parece haber escapado en gran medida a la deformacidn cretacica, dada la continuidad en la
sucesion jurasica-eocena, pero recibid sedimentos epiclasicos (Fm. Tolar) derivados de la
elevacion y erosion de la Sierra de Moreno. Este cuarto dominio est4 separado de la Sierra de
Moreno por la falla inversa con vergencia oriental del Arca (Fig. 3-1). Este conjunto de fallas
inversas pertenece al Sistema de Fallas Inversas de la Sierra de Moreno (Vergara 1978;
Skarmeta y Marinovic 1981; Tomlinson et al. 2001a). El sistema consta de al menos cinco
fallas de escala regional: fallas de Sierra de Moreno, Quehuita, Choja, Barrera y Arca (Fig. 7-
1).

El dominio central se caracteriza por pliegues suaves y apretados con ejes de pliegue
subhorizontal a levemente buzantes (Vergara 1978; Skarmeta y Marinovic 1981; Vergara y
Thomas 1984; Ladino 1998; Tomlinson et al. 2001a). EI rumbo de las estructuras es paralelo
al Sistema de Fallas Inversas de la Sierra de Moreno (SMRFS), con tendencias N a NNE al
norte de 22 ° S y tendencias NNW al sur de 22 ° S (Fig. 7-1). Los pliegues individuales con
frecuencia se pueden seguir por varios kilometros, las longitudes de onda varian de 100
metros a varios kilémetros, y las amplitudes de pliegue son del orden de varios cientos de
metros a un kilometro. Lejos de las fallas inversas que separan los dominios oriental y central,
los pliegues son simétricos y tienen planos axiales subverticales. Por el contrario, en las

cercanias de las fallas principales, los pliegues son asimétricos con planos axiales buzantes
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hacia el este o volcados con longitudes de onda méas cortas, lo que indica un aumento en el

plegamiento hacia el dominio oriental (Skarmeta y Marinovic, 1981; Ladino, 1998).

El plegamiento de la Formacién Tambillo (dominio occidental) posee el mismo rumbo
que el observado en la Fm. Quehuita subyacente, indicando una segunda fase de deformacién
paralela a la primera. Asimismo, mas al norte (NO del Cuadrangulo de Cerros Yocas) la falla
de Quehuita afecta a los afloramientos plegados de la Fm Tambillo y es cubierta por la Fm.

Icanche indicando que el plegamiento y fallamiento es previo al Eoceno temprano.

Skarmeta y Marinovic (1981) Aguilar y Niemeyer (1984); Niemeyer et al. (1985)
sefialaron que las fallas de Sierra de Moreno estan orientadas paralelamente a las zonas de
cizallas y fabricas metamorficas del basamento paleozoico. Estos autores sugirieron que
dichas fabricas proporcionaron planos de debilidad que se reactivaron controlando la

ubicacion de las fallas inversas mas jovenes.

En el &rea de Quebrada Barrera (Fig. 7-1), los datos de campo y edades K-Ar indican
que el pluton de ~84 Ma (Monzonita Cuarcifera Barrera) se emplazé sintectonicamente a la
deformacion cretécica, pero posterior al desplazamiento principal de la SMF (Ladino et al.,
1997 , 1999; Ladino, 1998). Sin embargo, la intrusion del plutdn parece estar afectada por la
SMF. El contacto sur de la intrusion tiene un desplazamiento aparente de 250 metros a lo
largo de la falla de la Sierra de Moreno (Tomlinson et al., 2001). El anélisis de afloramiento y
seccién delgada de la zona de SMF indica que la intrusion estaba fria cuando se produjeron
los dltimos movimientos, lo que produjo una cataclasis cerca de la falla. No se observan
fabricas miloniticas cerca del lineamiento, lo que sugiere que el plutén se enfrié relativamente
rapido en relacion con la historia de desplazamiento de la falla de la Sierra de Moreno. En
base a la falta de una deformacién ductil en el pluton, Nicolas et al. (1999) interpretan la
Monzonita Curcifera Barrera como una intrusién post-tectonica. En resumen, las relaciones
sugieren que el acortamiento y levantamiento de la Sierra de Moreno es posterior a 109 + 4

Ma y finalizé aproximadamente a los ~ 84 Ma.
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Figura 7- 1: Mapa geoldgico del area de muestreo, los circulos azules corresponden a los sitios de muestreo.
SMF Falla Sierra de Moreno, BRS Falla Barrera. Base geoldgica tomada de la Carta Chug-Chug, (Ladino 1998).

7.3 Localidad Sierra de Moreno (SM): Formacion Quehuita (SM-QU), Formacion
Tambillo (SM-TB) y Monzonita Cuarcifera Barrera (SM-BP) (A, By C en Tabla 1)

El muestreo paleomagnetico consistio en: 10 sitios en el dominio central en la Fm.
Quehuita (SM-QU); 1 sitio en la Monzonita Cuarcifera Barrera (SM-BP) y 2 sitios en la Fm.
Tambillo correspondiente al sector occidental (SM-TB) (Fig. 7-1, Tabla 1).

52




Tabla 1: Resultados Paleomagnéticos correspondientes al Area 1

Sites Lat (°S) '-(Sg?' () Decle  Inclc ass K BP  Decls Incls
A - Area 1, Sierra de Moreno: Quehuita Formation (Jurassic-Lower Creataceous)-
Pre-tectonic magnetization
SM-QU 4% -22.017 69.198 417 326.8 -5.4 9.1 142.33 165/85 3414 -19.6
SM-QU 19 -22.026 69.198 5/5 317 31 10.1 59 165/75 3338 26
SM-QU20" 22032  69.193  4/4 309 1 22.9 17.1 165/75 3334 339
media 1(pre-tilt) 2/3 321.9 -1.2 146 337.7 -22.8
Post-tectonic magnetization
SM-QU 2! -21.993 69.204 5/5 346.1 -43.2 115 45.04 199/81 64.1 -29.9
SM-QU 3¥ -21.994 69.203 4/5 329.7 -26.3 9.1 102.77 165/89 48 -47.8
SM-QU 5Kt 22023 69.196  6/6 3513 -50.8 115 3507  165/89 36 32
SM-QU 18¥ -22026  69.197  6/7 3329 -455 119 3267  165/90 31.2 85
SM-QU 21¥ -21.992 69.198 6/8 353.3 -33.8 6.2 118 180/96 34.3 -2.2
SM-QU 22 -21.992 69.203 5/5 333 -335 10.5 53.93 180/96 38.4 -18.6
SM-QU 25" 21991 69.204 35 3405 -25.2 7.9 24255  020/80  340.8 255
mean 2(post-tilt) 7 340.5 -37.2 9.3 43
26.8 6.04 33.6 -12.4
Full mean (1+2) 9/10 339.8 -34 8.2 41
B- Area 1, Sierra de Moreno: Tambillo Formation (Upper Creataceous)
SM-TB 23¢ -22.029 69.228  12/13 1734 43.7 10 28 180/70 220.8 183
SM-TB 24¢ 22024 69226  8/8 1746 402 102 3067 559 1259 13.7
mean Geog 20/21 174 42 79 1007
meanStrat. 20/21 259 26 221.1 18.7
C- Area 1, Sierra de Moreno: Barrera Quartz Monzonite (Upper Creataceous)
SM-BP -22.019 69.174 6/8 352.7 -40.4 10.9 38.5
mean 352.7 -40.4 10.9 385
D- Area 1, Quebrada Chug Chug: Tambillo Formation (Upper Creataceous)

TBCH1* -22.125 69.248 14 1.7 -46.6 44 90 190/5 7.1 -47.1
TBCH2* -22.125 69.252 8 345.2 0.3 8.9 47 215/58 33 -40.6
TBCH3¥ -22.137 69.242 4 3254 -37.5 14.4 41.74 175/70 27.4 -35.3
TBCH4« -22.137 69.242 4/5 3288 -26.5 14.4 41.83 175/70 145 -31.6
TBCH5* -22.134 69.241 6/9 157.4 29.8 14.6 22.12 175/70 199.5 24.6
TBCH6' -22.140 69.242 4/5 152.6 8.8 13.7 46.04 178/60 172.9 26.3
TBCH7* -22.146 69.242 4/5 322.8 -20.1 8.7 113.16 178/60 360 -39.9
TBCHS8* -22.147 69.243 6/6 3224 7.1 118 33 178/60 345.3 -34.2
TBCH9X 22.133 69.244 4/5 320 -17.4 14.4 41.69 155/65 345.3 -20.5
mean Geog. 9/9 152 22 12.3 18
mean Strat 9/9 9.8 29 183.7 34.2

Lat., Long.: ubicacion del sitio (redondeado al minuto mas cercano).
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(n/N): nimero de muestras involucradas en la estadistica/ total de muestras.

Decl., Incl.c: declinacion e inclinacion del vector paleomagnético en coordenadas in situ.

ags: semicono del nivel de confianza del 95% alrededor de la direccion media (Fisher,
1953).

k: parametro de precision (Fisher, 1953).

BP: rumbo y buzamiento del estrato, con el rumbo en grados hacia el este y buzamiento medido 90° en el sentido horario desde
el rumbo (convencion de la mano derecha).

Decl.s, Incl.s: declinacion e inclinacidn con respecto a la paleohorizontal luego de aplicar los valores de BP.

¢ Direccion media a partir de polaridades normales y reversas

f Sitios no considerados en la interpretacion tectonica (ver texto
principal)

k componente de alta temperatura en el sitio

I componente de baja temperatura en el sitio

7.3.1  Fm. Quehuita (SM-QU) (A en Tabla 1)

Se muestrearon areniscas a 1 y 10 metros de distancia de diques de orientacion NE-SO
(sitios SM-QU3, SM-QU19 y SM-QU 25). En el sitio SM-QU18 se perforo tanto el dique
como las areniscas adyacentes a las paredes de este (Fig. 7-2a); en el sitio SM-QU 20 se
muestred los sedimentos cocinados por un fildn con orientacion N-S, las muestras
pertenecientes al sitios SM-QU 21 fueron extraidas a 15 metros de un dique y a unos 20
metros de un filon y por ultimo 4 sitios alejados a mas de 30 m de las intrusiones (ver Fig. 7-
2by Tabla 1).

Figura 7- 2: Litologias muestreadas en la Fm. Quehuita. a) Areniscas finas de color rojizo estratificadas. b) Sitio
SM-QU 18, donde se observa un dique andesitico cortando la estratificacion.

En la mayoria de los casos, se pudo definir un comportamiento univectorial de
polaridad normal que decae linealmente al origen del diagrama de Zijderveld (Fig. 7-3 I-a).
La direccion caracteristica se alcanz6 en un rango de temperatura 200-667°C, aunque una
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segunda componente de menor temperatura (200-540°C) fue observada en 4 sitios (Fig. 7-3 I-
b). Por otro lado, el sitio SM-QU21 presenta un comportamiento anémalo, ya que no se pudo
borrar la magnetizacion tras aplicar campos alternos de hasta 80mT (s6lo se elimind un 20%
de la intensidad inicial), ni luego de someter la muestra a 667°C (Fig. 7.3.1-2 I-¢). La
componente aislada no decae hacia el origen, pero posee una direccion similar a la encontrada

en la mayoria de los sitios restantes.

Las direcciones aisladas para cada sitio pueden dividirse en dos grupos: uno en que el
parametro de concentracion (k) decrece considerablemente luego de aplicar la correccién
estructural (figura 7-3 I1); y otro grupo (formado por SM-QU4, SM-QU19 y SM-QUZ20) en el
que ocurre lo opuesto, es decir, k aumenta al realizar dicha correccion. Ambos grupos
representarian, de acuerdo con este resultado del fold test, magnetizaciones adquiridas
después y antes del basculamiento de los estratos, respectivamente. Las direcciones de ChRM
del primer grupo, consideradas in situ, coinciden con las direcciones de ChRM del segundo
grupo, cuando son llevadas a la paleohorizontal. La dispersion entre las direcciones medias de
cada sitio es relativamente baja, y la direccion media obtenida a partir de los sitios
remagnetizados es indistinguible de la direccion de aquellos con magnetizacion primaria (Fig.
7-3 1-d; ver Tabla 1).
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Figura 7- 3: (I) Comportamiento paleomagnético (la-c) y direccion media de la Fm. Quehuita (1d). Circulo negro
(blanco) corresponden a la proyeccion horizontal (vertical); cuadrados (circulos) representan las direcciones
medias en coordenadas geograficas (con correccion de estructura); simbolos blancos (negros) polaridad normal
(reversa) y la estrella amarilla indica la direccion esperada para una magnetizacion adquirida en el Cretacico
temprano. (I1) Foldtest negativo, donde se observa que el parametro K adquiere su maximo valor al -1.8% de
unfolding para 7 sitios de la Fm. Quehuita. (ver Tabla 1)

Los valores de susceptibilidad magnética varian entre 0,1 y 0,06 x10 (SI), con la

excepcion del sitio SM-QU 18 adyacente a un dique, el cual tiene valores de 4,72 x102 (SI)

(Tabla 2), posiblemente debido a la formacion de magnetita asociada a la coccion provocada

por el dique.
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Tabla 2: Resultados de AMS para el Area 1

Parametros Medios de AMS Autovectores Medios
Sitio Km Kmax Kint Kmin
Nn BP 4o L F P T
1) Dec/Inc elz Dec/Inc elz Dec/Inc elz

A - Area 1, Sierra de Moreno: Formacién Quehuita (Jurasico- Cretacico Inferior)

Magnetizacion Pre-tectonica

SM-QU 4 7/8 165/85 00839 1001 1012 1013  0.849 176/7  63/7 484/784  63/6 2675/90  9/5
SM-Quig  6/6 16575 00694 1007 11 1108 0859  185/58  33/9 3131/205 334 521/226  9/5
SM-QU20 44 165775 0248 1007 1011 1019 0223 330/16 185 110/654 177 2441177 10/8

Magnetizacion Post-tectonica

SM-QU 2 5/5 199/81 0.137 1.005 1.01 1.015 0.284 186.7 /25.5 22/6 55.6/54.1 25/19 288.7/235 26/10
SM-QU 3 5/6 165/89 0.446 1.009 1.002 1.011 -0.618  202.4/10.2 9/5 298.3/29.9 58/6 95.5/58.1 58/7
SM-QU 5 6/6 165/89 0.101 1.004 1016 1.020 0.583 357.2/295 21/12 150.4/57.7 28/14 260.2/121 29/10

SM-QU 18 6/7 165/90 472 1009 1007 1017 -0.121 3145/321  15/6  1351/57.9 16/10  447/03  12/6

SM-QU 21 6/8 180/96 0.0879 1.005 1.008 1012  0.224 139/24 28/15  141/86 29/8  2837/32 16/7

SM-QU 22 5/5 180/96 0176 1.011 1013 1023  0.09 201/9.8 5/2  3569/793 7/4  1103/43  7/3

SM-QU 25 6/6 020/80 0.0748 102 1.006 1.026 -0.557 178/1.9  17/6  269.8/339 49/7 856/560  49/7
B- Area 1, Sierra de Moreno: Tambillo Formation (Upper Creataceous)

SM-TB23  8/13 180/70 0118 1004 1001 1005 -0.494 1635/124 26/11 57.6/515 63/21 262.6/358 63/12
SM-TB24 808 34580 0192 1005 1007 1011 0171  330.4/2L9 12/7 117.2/615 13/7 2422/173 14/7

C- Area 1, Sierra de Moreno: Monzonita Cuarcifera Barrera (Cretacico Superior)

9/9 - 19.9 1.04 1.057 1.099 0.165 21.8/72 5/3 167.4/15 9/5 260.1/9.7

SM-BP
D- Area 1, Quebrada Chug Chug: Formacion Tambillo (Cretacico Superior)

10.1/
TBCH3 5/5 175/70 0.195 1.004 1.009 1.013  0.345 252.9/59.8 11/2 3459/1.8 10/7  76.9/30.1 57

5/5 175/70 0.168 1.003 1.006 1.009 0.335 341.2/45.7 29/5 155.3/44.1 26/8 248.1/29 19/7

TBCH4

TBCH5 9/9 175/70 0.306 1.007 1.003 1.011  -0.402 2453/38.8 24/11 131.2/269 25/13 16.6/39.4  28/17
TBCHG 5/6 178/60 0.245 1.001 1.003 1.004 0.626 2645/95 54/15 126.6/77.3 54/16 356/8.4 20/11
TBCH7 6/6 178/60 0.175 1.002 1.005 1.007 0.431 176.7/4.5 4417 748/69.1 56/14 268.4/204 51/5
TBCHS 6/6 178/60 0.152 1.002 1.005 1.007 0.328 218.1/685 41/14 7.6/18.7 41/29 101.1/101  31/13
TBCH9 7/7  155/65 1.33 1.001 1.006 1.007 0.665 189/3.8 69/14 90.2/66.7 69/13  280.6/23 21/15

N/n: ndmero de especimenes usados en la estadistica/ nimero total de muestras. Km: susceptibilidad magnética
volumétrica promedio. Kmax, Kint; kmin: direccion del eje de susceptibilidad maxima, intermedia y minima. P:
grado de anisotropia (Kmax/Kmin). L: lineacion magnética (Kmé&x/Kmin). F: foliacion magnética.(Kint/Kmin)
T: parametro de forma T= (InF — InL)/(InF + InL). e/z: angulos de las elipses de confianza para los distintos ejes
del elipsoide

Estudios de AMS fueron realizados en cada sitio, pudiéndose observar dos tipos de
fabricas: fabrica sedimentaria (direccion de K3 coincidente con el polo del plano de

estratificacion) presente en los sitios lejanos a los diques, el sitio SM-QU 19 (el cual ademas
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presenta una magnetizacién remanente primaria) y en el sitio SM-QU 20 cercano al filén. La
segunda fabrica se encuentra caracterizada por presentar la direccion de K1 perpendicular al
plano del dique, en una direccion similar al tren estructural de la sierra (Fig. 7-4; Tabla 2).
Dicha fabrica esta presente solo en sitios con ChRM post-tectonica. Salvo el sitio SM-QU 19
el cual presentd un P=10.8%, en el resto de los sitios no se observo correlacion entre el grado
de anisotropia (P) y el tipo de fébrica. Los valores varian entre 2.6- 1.1% para fabricas

tectonicas y 2.3-1.3% para fabricas sedimentarias.

| AMS- Fm. Quehuita
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Figura 7- 4: Fabricas magnéticas observadas, la linea naranja (azul) corresponde al plano de estratificacion
(orientacion del dique) con su respectivo polo. En a y b puede observarse una fabrica sedimentaria con el K3
levemente desplazado, el sitio SM-QU19 corresponde a areniscas a unos 10m de un dique. (c) fabrica observada
en los sitios adyacente a diques, con el polo del plano del dique coincidente con el eje K1.

Con el objetivo de determinar la mineralogia portadora de la remanencia se realizaron
estudios de magnetismo de rocas, entre ellos: ciclos de histéresis, curvas de variacion de K vs

T (suceptibilidad vs temperatura) y de K vs H (suceptibilidad vs campo).

Los resultados obtenidos y el comportamiento observado durante el proceso de
desmagnetizacion tanto termal como por AF sugieren la presencia de hematita y magnetita en
menor proporcion como los minerales portadores de la remanencia (Fig 7.3.1-4). Con la
excepcion del sitio SMQU-18, en donde los andlisis de magnetismo de roca sugieren que el
mineral que predomina es magnetita, con un pico de Hopkinson a los 570°C y fuerzas
coercitivas de 30 mT. Esto es consistente con el alto valor de susceptibilidad observado (Fig.
7-5 11, Tabla 2).
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Figura 7- 5: Estudios de magnetismo de rocas realizado a las rocas de la Fm Quehuita: (a) desmagnetizacion
térmica normalizada; (b) ciclos de histéresis y (c) curvas termomagnéticas de campo bajo, la linea roja (azul)
corresponde a la etapa de calentamiento (enfriamiento). 1) Resultados obtenidos para el sitio SMQU- 3 ubicado a
pocos metros de un dique. (I-a) Se observa un espectro distribuido de temperaturas de desbloqueo; posiblemente
asociado a un contenido variable de Ti, 0 a un espectro de tamafios granos. La magnetizacion es finalmente
eliminada a los 670°C, consistente con la temperatura de desbloqueo de la hematita. Esto se ve reflejado en el
ciclo de histéresis el cual presenta una forma de cintura de avispa (wasp-waisted) asociado a mezcla de
componentes magnéticos de diferentes coercitividades (I-b)(Roberts et al. 1995). (Ic) Curva termomagnética
irreversible con temperaturas de Curie de ~540°C y formacién de magnetita durante el calentamiento. II)
Resultados obtenidos en rocas adyacentes a un dique en donde se observa un claro predominio de magnetita en
las propiedades magnéticas. Si bien se observa un amplio espectro de temperaturas de desbloqueo (l1-a) la
elevada fuerza coercitiva (30 mT) y el pico de Hopkinson bien definido son mas propios de magnetitas SD.

La DMF calculada a partir de los sitios con remanencia pre- y post-tecténicas, dado la
coincidencia es la ChRM, se compar6 con la direccion esperada para el area en el Cretéacico
medio (Fig. 7-3 Id). Si bien la presencia de sitios remagnetizados podria sugerir que la
remanencia es posterior, esto se descarta por los resultados obtenidos para la Monzonita
Cuarcifera Barrera (ver apartado 7.3.3). Ambas no coinciden evidenciando la presencia de
rotaciones tectonicas antihorarias. Cabe destacar que los sitios adyacentes a los diques se
encuentran remagnetizados a diferencia del sitio SM-QU20 cercano a un filon; lo que sugiere
que la intrusién de los diques es posterior al plegamiento, a diferencia de los filones que

corresponden a una etapa anterior a la estructuracion.
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7.3.2 Fm. Tambillo, Cretécico Superior (SM-TB, B en tabla 1)

En las proximidades a la Quebrada Barrera se obtuvieron 21 muestras en ambos
flancos de un anticlinal (2 sitios) correspondientes a areniscas y pelitas (sitios SM-TB 23 y
SM-TB24 en la Tabla 1; Fig. 7 -1 y Fig. 7-6).

O E

Sierra de Moreno

Figura 7- 6: Anticlinal en la Fm Tambillo localizado al oeste de la Sierra de Moreno. Se indica la ubicacién de
las dos secciones muestreadas. A la derecha en circulo rojo se indica la camioneta como escala.

Las muestras fueron sometidas a desmagnetizacion térmica y por AF. Se aislaron
componentes reversas y normales con alta temperatura de desbloqueo (400-667°C, Fig. 7-7 1a)
y alta coercitividad (>90 mT). En algunas muestras se observd una componente blanda la cual
era eliminada a 200°C (Fig. 7-7 Ib). Las ChRM obtenidas para ambos sitios presentan una
buena agrupacion en coordenadas geograficas y dispersas al aplicarse la correccion
estructural, sugiriendo que la adquisicion de la remanencia es posterior al desarrollo de la
estructura (Fig. 7-7 Ic). El amplio espectro de temperatura de desbloqueo y la alta

coercitividad apuntan a una magnetizacion remanente quimica (CRM) (Jiang et al. 2015).

Estudios de AMS revelan la presencia de fabrica tectonica en el sitio SM-TB 23 con la
direccion de K1 coincidente con la direccién del eje del pliegue (Fig. 7-7 1l a y b). Por otro
lado, el sitio SM-TB 24 presenta una fabrica con la direccion de K3 vertical cuando la
correccion estructural es aplicada, indicando un origen sedimentario (Fig. 7.-7 Ild). Esta
diferencia en fabrica de los sitios puede deberse a que en el SM-TB 24 se muestrearon
principalmente areniscas finas, mientras que en el sitio SM-TB 23 las muestras corresponden
a pelitas y areniscas de grano muy fino, las cuales tienen mayor abundancia de minerales
altamente sensitivos a la deformacion (ej. arcillas). Ambos sitios muestran valores de Km
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similares (1,18 y 1,92 x10* (SI), respectivamente; Tabla 2) mientras que el grado de
anisotropia es asi el doble en el sitio SM-TB 24 (1%).
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Figura 7- 7: Resultados obtenidos para las muestras de la Fm. Tambillo en Sierra de Moreno. (I)
Comportamiento paleomagnético (la-b) y direccion media final (Ic). Circulo negro (blanco) corresponden a la
proyeccion horizontal (vertical); cuadrados (circulos) representan las direcciones medias en coordenadas
geogréficas (con correccidn de estructura); la estrella amarilla indica la direccion esperada para el Cretacico
Tardio-Eoceno. (I1) Fabricas magnéticas observadas en coordenadas geograficas (llevadas a la paleohorizontal) a
la izquierda (derecha). La linea naranja corresponde al plano de estratificacion con su respectivo polo.

Estudios de magnetismo de rocas fueron realizados a fin de reconocer los minerales
portadores de la remanencia (Fig. 7-8). Los resultados obtenidos para ambos sitios son
similares. Los ciclos de histéresis realizados mostraron fuerzas coercitivas de ~140 mT,
consistente con los valores esperados para titano-hematita (Roberts et al. 1995). Los ciclos
presentan formas “pot-bellied”, cominmente asociada a la presencia de una mezcla de
minerales con distintas fuerzas coercitivas (Tauxe et al. 1996)(Fig. 7-8a). Esto es consistente
con lo observado en los diagramas de desmagnetizacion térmica los cuales muestran un
amplio espectro de temperaturas de desblogueo concentradas en dos rangos: uno que finaliza
en una inflexion alrededor de los 500°C, y otro con una caida abrupta de la magnetizacion
remanente hacia los 615-620°C, posiblemente representando la contribucion de (Ti)-magnetita

y (Ti)-hematita, respectivamente. (Fig. 7-8b).

Las curvas termomagnéticas se caracterizaron por un fuerte aumento de la
susceptibilidad magnetica luego de calentar las muestras a 700°C (Fig. 7-8 c), lo que se
atribuye a la formacion de un mineral ferromagnético a esas temperaturas. Las curvas

termomagnéticas parciales (Fig. 7-8f) muestran que esta reaccion no ocurre cuando se calienta
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hasta temperaturas pico inferiores a los 600°C. En la rama de calentamiento se observa un
pico de Hopkinson ancho precediendo al desbloqueo, que ocurre a lo largo de un rango de
temperaturas relativamente amplio, centrado alrededor de los 575°C (Fig. 7-8 d). Esto es
consistente con la presencia de magnetita o Ti-hematita en estado de dominio simple (SD). El
mineral neoformado al calentar, es estable y su comportamiento frente a repetidas
experiencias de calentamiento es reversible; sus temperaturas de desblogueo se distribuyen
ampliamente entre los 250-550°C (Fig. 7-8 ¢, y €), lo que podria indicar un espectro de
tamafos de grano que abarca el limite superparamagnético (SP)-SD. No se observo variacion
de la suceptibilidad en funcion del campo aplicado para el material calentado (Fig. 7-8g), por

lo que se descart6 que el mineral formado fuese pirrotina.

La DMF obtenida a partir de los dos sitios SM-TB 23 y 24 en coordenadas in situ es

indistinguible de la direccion esperada para el Cretacico tardio-Eoceno (Fig. 7-7 Ic).
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Figura 7- 8: Estudios de magnetismo de rocas realizados a la Fm Tambillo. a) Ciclo de histéresis. b)
Desmagnetizacion térmica. c) Curva termomagnética a campos bajos. d y e) Andlisis de la curva de
calentamiento y enfriamiento, respectivamente, aplicando la derivada primera. f) Curvas termomagnéticas
parciales. g) Susceptibilidad en funcién del campo.

7.3.3 Monzonita Cuarcifera Barrera, Cretacico Superior (SM-BP; C en Tabla 1)

Se perforaron y analizaron ocho muestras distribuidas en el sector occidental del
pluton (Fig. 7-1 y 7-9). La extension areal del sitio, determinada por el espaciado entre los

cilindros extraidos, fue de aproximadamente 200 m?, lo cual garantiza la representatividad del
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dato paleomagnético Las muestras luego de ser rebanadas al tamafio estandar fueron
sometidas a desmagnetizacion por AF y térmico, siendo este tltimo método el més favorable.
En todos los casos, se pudo aislar una componente de polaridad normal apuntando al origen
entre 100-570°C (Fig. 7-10a). Algunas de las muestras mostraron temperaturas de desbloqueo

un poco mas elevadas (615°C).

Las mediciones de AMS muestran una Km= 19,9 x10-3 (SI), lo que lo coloca como un
granito ferromagnético de acuerdo con la clasificacion de Clark (1999). Se observo un
elipsoide triaxial con la direccion de K1 en la vertical (Fig. 7-10c; Tabla 2), y una foliacion
subvertical caracteristica de fabricas magmaticas (Pueyo et al. 2004). EI grado de anisotropia
es de 9.9%.

Los estudios de magnetismo de rocas realizados apuntan a titano-magnetita como
mineral portador de la remanencia. Esto se observa claramente en los ciclos de histéresis, los
cuales muestran fuerzas coercitivas (Bc) de ~6 mT, y curvas termomagnéticas con
temperaturas de Curie de 575°C y un pico de Hopkinson bien definido (Fig. 7-11). Esto es

consistente con los valores de susceptibilidad encontrados.

La DMF obtenida es indistinguible de la direccién esperada para el Cretacico Superior
y de aquella obtenida para la Fm. Tambillo, indicando la ausencia de rotaciones en el area con
posterioridad a la intrusion del granito (Fig. 7-10b).
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Aureofa de contacto

»

Figura 7- 9: () Imagen satelital del area de la Sierra de Moreno con la ubicacién del sitio muestreado (circulo
verde) en la Monzonita Cuarcifera Barrera (sitios SM-BP). Las lineas negras corresponden a los corrimientos
asociados a la Falla Barrera y Falla Sierra de Moreno, y la linea punteada azul indica la quebrada Barrera. Notese
la aureola ocasionada por metamorfismo de contacto y la forma semicircular del plutén. (b) Foto tomada desde
el sitio SM-TB 24 ubicado al oeste, donde se observa la Falla Barrera y la monzonita. (c) Detalle del
afloramiento muestreado.
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Figura 7- 10: Resultados obtenidos para las muestras del pluton Monzonita Cuarcifera Barrera. (a)
comportamiento paleomagnético de las muestras durante la desmagnetizacion térmica. (b) DMF y su
comparacion con la direccion de referencia. (c) Proyeccion estereografica del hemisferio inferior de los ejes
principales del elipsoide de AMS vy sus elipses de 95% de confianza. Se observa una fabrica magnética muy
bien definida con la direccion de K1 en la vertical.
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Figura 7- 11: Estudios de magnetismo de rocas para la Monzonita Cuarcifera Barrera. a) Ciclo de histéresis. b)
Curva termomagnética a campos bajos. ¢) Andlisis de la curva termomagnética de calentamiento aplicando la
derivada primera.

7.4 Localidad Quebrada Chug Chug, Formacion Tambillo (TBCH- D en Tabla 1)

En la localidad de Quebrada Chug Chug, ubicada en el sector SO de la Sierra de
Moreno (Fig. 7-1) se perforaron 61 muestras (sitios TBCH en la Tabla 1). Se muestrearon
areniscas Yy pelitas de la Formacion Tambillo, y filones andesitico-basalticos que intruyen a la
formacion (Fig. 7-12). Las dataciones K-Ar en roca total obtenidas para rocas volcénicas
arrojan edades de 73 + 1,5y 61 + 1 Ma (Ladino et al., 1999).
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Figura 7- 12: Afloramientos de la Fm. Tambillo en la Quebrada Chug Chug. (a) Filén capa de composicion
andesitica intruyendo a areniscas finas. (b) Detalle de las areniscas finas muestreadas. A la izquierda de color
oscuro (flecha amarilla) se observa un filon capa.

Tres muestras correspondientes a un filon del sitio TBCH1 no dieron resultados
utilizables por presentar un comportamiento erratico frente a la desmagnetizacién. En las
restantes rocas volcanicas y sedimentarias muestreadas se pudo aislar una componente de alta
temperatura de desbloqueo, de polaridad normal o reversa (Fig. 7-13a). En algunos casos, esta
componente se aisl6 después de la eliminacion de una componente de temperatura mas baja la
cual no presentaba consistencia intra-sitio (por ejemplo, Fig. 7-13b). En el sitio TBCHS5, el
vector no apunta al origen y la magnetizacion no se pudo borrar a 667°C (Fig. 7-13b)
probablemente debido a la presencia de una tercer componente portada por hematita. Sin
embargo, la componente aislada entre 600-667°C se asemeja a la direccion obtenida en los
otros sitios. Las temperaturas de desbloqueo sugieren que la hematita y subordinadamente
titano-magnetita son los minerales portadores de la remanencia (Fig. 7-13c).

Se logra una mejora significativa de los parametros estadisticos después de aplicar la
correccion de estructura lo que sugiere una magnetizaciéon pretectonica. Esto se confirma
mediante la prueba de fold-test de Enkin (2003) que arroja un maximo valor del parametro de
concentracion (k) al 85% de correccion. Si bien este valor podria sugerir una magnetizacion
sintectonica temprana, la direccion media parcialmente corregida y sus parametros
estadisticos no se distinguen de aquellos obtenidos cuando la correccion es total (Fig. 7-13d y
e). Se realizo el reversal-test de McFadden y McElhinny (1990) el cual dio un resultado
positivo (acrit. = 24.19° ; aobs= 10.82°; clasificacion indeterminado).
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Figura 7- 13: Comportamiento paleomagnético y resultados obtenidos para la Fm Tambillo en la
Quebrada Chug Chug. Diagramas de Zijderveld para muestras sometidas a desmagnetizacién térmica mostrando
una Unica componente (a) y dos componentes (b). Circulos negros (blancos) corresponden a la proyeccién
horizontal (vertical). (c) Curva de desmagnetizacion normalizada. (d) Diagrama del pardametro de concentracion
k en funcidn de la correccidn de estructura y la tabla mostrando los valores para cada una de las correcciones (e).

DMF obtenida; la estrella amarilla indica la direccidn esperada.

Estudios de AMS realizados a los sitios donde se muestrearon areniscas y pelitas de la
Fm. Tambillo revelaron la presencia de fabricas obladas con el plano de foliacion paralelo al
plano de estratificacion, indicando un origen sedimentario (Fig. 7-14a). El valor se Km varia
entre 1,5y 1,7 x10* (S1) y P~1%.

Por otro lado, las fabricas magnéticas halladas en las rocas volcanicas presentan
valores de susceptibilidad mayores, de aproximadamente 1,3-0,19 x10° (SI) indicando un
mayor contenido de minerales ferromagnéticos (titano-magnetita y hematita). El grado de

anisotropia es inferior al 1% salvo en el sitio TBCH-3 (1.3%).Las fabricas obtenidas pueden
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dividirse en tres grupos: uno con el eje de méaxima elongacién (K1) horizontal y contenido en
el plano de estratificacion (fabrica normal) (Fig. 7-14b); con el plano de foliacion oblicuo al
plano de estratificacion (fabrica intermedia) (Fig. 7-14c) y otro en donde el plano es
perpendicular (fabrica inversa) (Fig. 7-14d). Estudios realizados por Knight y Walker (1988)
indican que la direccion de flujo del magma esté representada por la orientacion del eje de
méaxima elongacion (K1). Este seria el caso de observado en el sitio TBCH-7 en el cual se
observa una direccion de flujo norte-sur. Las fabricas intermedias son cominmente asociadas
a una rotacion de los ejes del elipsoide en funcion de la distancia de a que se encuentran del
contacto, de la forma y tamafio de la particula y la cizalla (Dragoni et al. 1997; Liss et al.
2002). Por ultimo la fabrica inversa observada en el sitio TBCH-6 puede deberse a una
inversion de los ejes K1 y K3 ocasionada por la presencia de magnetita SD (Borradaile y
Gauthier 2001).
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Figura 7- 14: Diferentes tipos de fabricas encontradas en la Quebrada Chug Chug. K1, K2 y K3 corresponden a
los ejes del elipsoide, BP= plano de estratificacion (a).

Debido a que las muestras obtenidas tanto de las rocas sedimentarias como los
intrusivos muestran direcciones similares se obtuvo una direccion media final a partir de los 9
sitios. Los resultados obtenidos en el foldtest y reversal test indican una magnetizacion
primaria. La direccién obtenida se encuentra desviada de la direccidn de referencia para el

Cretécico Superior (Fig. 7-13f). Se eligio esta direccion de referencia dada la edad de los
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cuerpos intrusivos. Esto sugiere la ocurrencia de una rotacion tectonica sobre un eje vertical

en sentido horario posterior a la actividad intrusiva.

7.5 Sintesis de los resultados obtenidos

Los resultados del sector norte del Area 1 (Sierra de Moreno) sugieren que las rocas
del Jurasico-Cretacico Temprano sufrieron una rotacion tectonica de 19.8 + 7.53° en sentido
antihorario, mientras que las rocas del Cretacico Superior en la localidad de Sierra de Moreno

(SM-TB y SM-BP) muestran DMF indistinguible de las direcciones de referencia.

Los resultados obtenidos indican que después de la depositacion de la Fm. Quehuita
durante el Jurasico-Cretacico Temprano y la intrusion de los filones andesitico-daciticos con
orientacion N-S, se produjo una etapa de compresion que causa la deformacion y la elevacion
de la proto-Sierra de Moreno, a través de actividad en la SMF. A esto le sigue un segundo
pulso magmatico que genera intrusion de diques en la direccion de extensién, y
remagnetizacion de la mayoria de los sitios previo a la rotacién tectonica, ya que ambas
direcciones paleomagnéticas, pre-tilt y post-tilt, presentan el mismo valor de rotacion. La
ausencia de rotacion tectdnica en las localidades de SM-TB y SM-BP (84-83 Ma) restringe la
deformacion al Cretacico medio, coherente con la discordancia observada en la parte norte de
la Sierra de Moreno entre la Formacion Quehuita y Tambillo (Chong y Pardo 1993; Ladino et
al. 1997; Ladino 1998). La falta de milonitas sugiere que el emplazamiento de la
Monzodiorita Cuarcifera Barrera se produjo en un entorno tectonico tranquilo generando sélo

metamorfismo de contacto.

En una segunda fase de compresion (Cretacico Tardio), la falla inversa de Barrera
(BRF) coloca las rocas jurasicas-cretacicas tempranas sobre los depdsitos del Cretécico
Superior causando la deformacion (sin rotacion tecténica) de la Fm. Tambillo y reactivando la
SMF que afectaria al pluton de manera fragil. La remagnetizacion de los sitios ubicados al
oeste de Sierra de Moreno podria atribuirse a la expulsion de fluidos (fluidos orogénicos)
ocasionada por el apilamiento tectonico; este mecanismo fue invocado para explicar extensas
remagnetizaciones de rocas sedimentarias en los Apalaches (ver Evans et al., 2000; Katz et
al., 1998; Oliver, 1986).

En la parte sur del Area 1 (Quebrada Chug Chug), las rocas sedimentarias y
volcanicas del Cretacico Superior no fueron remagnetizadas, y registran 12,7 + 10,6° de

rotaciones tectdnicas en sentido horario, lo que sugiere que la actividad intrusiva en el area
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precede al basculamiento de los estratos. Si bien se observa una diferencia en las rotaciones
tectonicas observadas entre los sectores norte y sur del Area 1, los errores (AR) son grandes,
por lo que se necesita mas informacion geologica para justificar que son dos blogues
individuales.
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8. AREA 2: CALAMA

El Area 2 se encuentra localizada al sur del Area 1 y corresponde al sector nororiental
de los Cerros de Montecristo, plutones de Chuquicamata y el Anticlinal San Lorenzo (Fig. 3-1
y 8-1). En esta localidad el basamento aflora escasamente y las unidades principales

corresponden a rocas jurasicas a eocenas superiores.

A continuacion, se realizard una breve descripcion de la estratigrafia y los principales

rasgos estructu rales.
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Figura 8- 1: (a) Mapa geoldgico del Area 2. Los circulos azules indican sitios paleomagnéticos analizados en
este trabajo y los cuadrados abiertos corresponden a los sitios analizados por Somoza et al. (2015). El recuadro
de puntos delimita el anticlinal San Lorenzo detallado en (b). Modificado de Ladino (1998); Tomlinson y Blanco
(2006).

La tabla 3 muestra la localizacion de los sitios y los resultados paleomagnéticos

obtenidos.
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Tabla 3: Datos paleomagnéticos para el area 2

Sites Lat (°S) Long. (°0)  (N/n) Decl.g Incl.g Olgs k BP Decl.s Incl.s
E - Area 2, Cuesta de Montecristo Lavas (mid-Cretaceous)
MK1 -22.320 69.023 4/5 19.7 -62.5 6.2 222 170/42 52.3 -30.4
MK2 -22.322 69.023 5/5 356.4 -59.1 5.4 293 170/42 40.4 -36.8
MK3 -22.322 69.025 4/5 347.9 -66.4 73 158 170/42 46.4 -43.7
MK5 -22.322 69.025 5/5 357 -61.4 3.2 824 170/42 43 -37.8
MK6 -22.320 69.027 5/5 353.9 -50.7 4 526 170/42 31 -33.1
MK8 -22.320 69.030 4/5 324.8 -41 5.9 241 170/42 6.3 -44.6
MK10™ -22.320 69.030 4/5 17.7 -29.4 5 339 170/42 29.2 -5.4
MK11 -22.320 69.032 9/9 0.2 -63.9 7.2 151 170/42 46.6 -38
MK12 -22.320 69.032 5/5 356.2 -57.3 11.3 67 170/42 38.5 -35.9
MK13 -22.353 69.052 5/5 16 -28.9 12.7 31 215/40 41.1 -33
MK14 -22.353 69.052 5/5 2.2 -48.5 13.7 25 215/40 41.4 -48.5
MK15 -22.353 69.052 5/5 51 -24.9 13.6 36 215/40 29.5 -37.8
MK16™ -22.323 69.023 13/13 337.8 -19.9 8.1 27 168/59 0.5 -18.5
MK17 -22.323 69.029 6/6 346.7 -55.3 6.5 107 168/59 38.8 -25.7
mean Geog. 12 357.5 -52.5 8.9 25
mean Strat. 12 59 54 38.3 -37.6
F - Area 2, Quebrada Mala Formation (Upper Cretaceous)
UK1 -22.342 69.058 13/13 155.2 50.6 6.4 143 175/28 191.2 51.6
UK2 -22.275 69.043 4/4 347 -48.6 11.8 62 175/13 1.9 -48.7
UK3 -22.274 69.039 8/9 164.2 62.6 12.8 20 155/27 200.9 49.3
UK4 -22.273 69.037 5/5 1476 49.6 11.7 44 155/27 177.9 458
UK5™ -22.272 69.039 3/5 297.1 -32.6 10 153 155/27 317 -45.7
UK6 -22.272 69.028 3/3 16.6 -53.8 113 121 175/13 30.6 -47.5
UK7 -22.272 69.024 3/3 75 -38.7 10 153 175/13 16.8 -34.8
UK8 -22.277 69.022 3/3 351.6 -41.5 9.2 182 175/13 31 -41
UK9 -22.272 69.020 3/3 34 -46.4 13.8 81 175/13 15.9 -43.1
mean Geog. 352.2 -50 9 39
mean Strat. 8/9 6.4 76 192.3 45.7
G - Area 2: Formacion Tolar (Cretacico Superior) nicleo del anticlinal San Lorenzo

TLSLL! -22.126 68.928 5/5 201.8 32,6 11.1 48 325/70 115.1 57.9
TLSL1 107.5 57.9
TLSL2" -22.126 68.935 6/6 243 -80.9 9.9 47 105/28 357.4 -67.1
TLSL2! 354.3 -67.1
TLSL3' -22.125 68.938 4/5 230.1 -46.4 229 30 110/53 3224 -65.8
TLSL3} 317.9 -65.8
TLSL4Y -22.118 68.966 4/5 286.7 -51.6 8.2 127 117/57 3413 -31.3
TLSL4 333.8 -31.3
TLSL5® M -22.118 68.968 3/5 76.4 34.7 34.7 14 105/67 132.4 35.8
TLSL6®! -22.110 68.951 5/5 356 73 111 49 310/68 339.2 -37.9
TLSL6*¢ 340 -37.9
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TLSL6®

TLSL8*" -22.126 68.929
TLSL8a i

TLSL9*" -22.134 68.927
TLSL9?!

mean Geog.

mean Strat.BP

mean Strat.1"1

6/6

8/8

201.9

244.6

243.1

2.6

0.64

-28.4

4.4

10.63

64.4

19.9
21.2

35

10
14

H - Area 2, Flanco SO del anticlinal San Lorenzo: Formacion Icanche

444
4
6/6
3/6
444
3/4
444
3/4
444
4/4
5/5
7

235
11
178.7
355.7
172.1
359.8
181.1
359.3
350.4
24.4
534

-45.4

-51.8
48.6
-58.4
60.1
-47.4
54.1
-46.5
-51.6
-48.7
-50.7

5.2
3.9
15.9
5.4
6.8
6.8
17.9

7.4
9.4
7.3

353
289
61
289
329
185
48
172
152
67
69

356.3
315/72 188

167.8
350/50 236.5

215.7

169
344.9

( Eoceno inferior-medio)

113/8 23.4
113/8 -
113/8 4.2
113/8 181.8
113/8 05
113/8 177.8
113/8 2.6
113/8 184.4
113/8 2.1
113/8 354.9
113/8 24.2
7.8

| - Area 2, flanco NE limb de anticllinal San Lorenzo: Formacion Icanche ( Eoceno medio)

ICSL12 22008.7 68°56.3
ICSL13 23°08.7 69°56.3
ICSL14* 22°08.8 68°56.3
ICSL14! 22°08.8 68°56.3
ICSL15% 22°08.8 68°56.3
ICSL15! 22°08.8 68°56.3
ICSL16* 22°08.9° 68°56.2°
ICSL16 22°08.9°  68°56.2°
ICSL17 22°08.5 68°56.3
ICSL18 22°08.3 68°56.3
LP87 22°08.9 68°56.1
mean Geog.

mean Strat.

ICSL1f -22.077 68.948
ICSL1f

ICSL2 -22.077 68.948
IcsL2if

ICSL3 -22.085 68.950
ICSL3i

ICSL4 -22.085 68.950
ICSL4i

ICSL5 -22.088 68.958
ICSL5!

ICSL6 -22.092 68.958
ICSL6!

ICSL7 -22.112 68.915
ICSL7!

ICSL8 -22.113 68.912
ICSL8!

ICSL9 -22.115 68.910
ICSLY!

ICSL10 -22.123 68.920

4/5

4/4

4/4

4/4

4/4

32

3/4

4/4

4/4

444

230.8

2314

224

204.7

209.1

220.1

233.8

210.9

227.4

47.6

-24.9

-25.7

21.9

26.8

40.8

32

-21.1

0.6

111

6

55

6.1

6.2

4.1

75

131

4.7

7.4

7.6

293

334

185

221

514

106

90

376

154

146

315/35 230.3
231.9
315/35 230.8
2324
315/35 223.3
2249
315/35 189.1
190.7
315/35 181.9
183.5
315/35 2144
216
330/65 229.4
220
330/65 205.9
196.5
330/65 2116
202.2
330/65 40.1

-39.6
54.3
62.6
48.2
48.3

56.9
-57.3

-37.4

-44.3

41.2

-51.1
53

46.6
-39.1
-44.7
-40.7

9.9
9.9
9.1
9.1
56.9
56.9
58.2
58.2
72.3
72.3
66.7
66.7
54.6
54.6
35.9
35.9
62.7
62.7
-51.9
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ICSL10! 30.7 -51.9

ICSL11 -22.115 68.927 4/4 29.7 6.7 5.7 264 330/65 13 -46.6
ICSL11 3.7 -46.6
ICSL12¢! -22.130 68.923 4/5 525 4.9 14.5 41 345/75 25 -60

ICSL13¢! -22.127 68.925 4/5 226.5 0.3 12.8 52 345/75 190.1 58.3
mean Geog. 9 39 -8.2 16.2 11

mean Strat.1 9 8.9 35 28.5 -57.1
mean Strat.2} 9 8.8 35 23.1 -57.1
mean Geog. 11 221.1 6.2 13.2 13

mean Strat 11 7.2 41 206.6 57.6

Lat., Long.: ubicacion del sitio (redondeado al minuta mas cercano).

(n/N): nimero de muestras involucradas en la estadistica/ total de muestras.

Decl.q, Incl.c: declinacion y inclinacion del vector paleomagnético en coordenadas in situ.
ags: semicono del nivel de confianza del 95% alrededor de la direccion media (Fisher, 1953).
k: parametro de precision (Fisher, 1953).

BP: rumbo y buzamiento del estrato, con el rumbo en grados hacia el este y buzamiento medido 90° en el sentido horario
desde el rumbo (convencion de la mano derecha).

Decl.s, Incl.s: declinacion y inclinacion con respecto a la paleohorizontal luego de aplizar los valores de BP.
¢ Direccion media a partir de polaridades normales y reversas

f Sitios no considerados en la interpretacion tectdnica (ver texto principal)

K componente de alta temperatura en el

sitio

' componente de baja temperatura en el

sitio

i'Una etapa de correccidn estructural a partir del eje del plieje de la fase 1 (118/9) (ver texto)

i Dos etapas de correccion una a partir del eje del pliegue de la fase 2 (16/61),y luego corregido por el eje del
pliegue de la fase 1 (118/9) (ver texto)

8.1. Estratigrafia

El basamento consiste en una serie de granitos y metadioritas entre los que se
encuentra el Granito Mesa, expuesto al este de la Mina de Chuquicamata y las Volcanitas de
Cerros de Chuquicamata. El Granito Mesa corresponde a un plutén granitico de grano grueso
intruido por dioritas foliadas de los Cerros de Chuquicamata, y cubierto, en contacto
depositacional, por las Volcanitas de Cerros de Chuquicamata (Triasico). Dataciones K/Ar en
roca total, arrojan valores de 196 £ 6 Ma y 189 + 6 Ma, las que son interpretadas como edades
minimas (Tomlinson et al., 2001b). Las caracteristicas petrograficas de este granito son
idénticas al granito expuesto en el Cerro Moctezuma (Sierra de Limén Verde), para el cual se
obtuvo una edad K-Ar en biotita de 305 + 4 Ma (Carbonifero Superior; Marinovic y Lahsen,
1984). Esta edad indirecta para la unidad se confirma, por estar intruida por la Diorita de
Cerros de Chuquicamata, para la que se han obtenido edades de 267 £ 6 Ma. y 273 + 9 Ma

(Pérmico Inferior, Tomlinson et al., 2001b).
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Las Volcanitas de Cerros de Chuquicamata afloran en el borde oriental de la Mina
Chuquicamata. Litologicamente la unidad estd constituida por andesitas porfiricas verdes,
riolitas y dacitas, andesitas y dacitas porfiricas de hornblenda. La parte superior corresponde a
areniscas guijarrosas y conglomerados de color rojo y subordinamente, areniscas finas,
limolitas laminadas con delgados niveles calcéreos y lutitas. Dataciones radimétricas por el
método U-Pb en circones provenientes de una lava dacitica indican una edad 231,6 £ 0,5 Ma.

(M. Villeneuve, Proyecto MAP, datos no publicados).

Esta secuencia subyace en discordancia angular a las sedimentitas marinas jurasicas de
la Fm. Quehuita. La escasez de afloramientos de rocas sedimentarias marinas jurasicas al este
de la Falla Oeste y la existencia en dicho sector de rocas sedimentarias continentales del
Cretacico Superior (Formacion Tolar, ver mas adelante) depositadas directamente sobre el
basamento, indica, ya sea la no depositacion de sedimentos jurasicos marinos o bien la
remocion de los mismos previo al Cretacico Tardio. Alternativamente, es factible pensar que
la falla esté poniendo en contacto terrenos distintos, ya que los datos disponibles indican 35-
37 km de desplazamiento lateral (en un sentido sinistral)(Tomlinson y Blanco 1997a). Lo
anteriormente sefialado y el hecho de que la Formacion Tolar sobreyace en algunos sectores a
la Formacion Quehuita con discordancia erosiva, indican que la escasez de afloramientos
jurédsicos al este de la Falla Oeste probablemente se deba a una combinacion entre un
acuflamiento al este de los sedimentos jurasicos y la remocion de los mismos antes del

Cretécico Tardio.

En las cercanias de la Cuesta de Montecristo aflora una secuencia volcanica y
volcanocléstica bien estratificada, de color gris violaceo, la cual sobreyace en forma
concordante a rocas sedimentarias clasticas del Miembro Superior de la Formacion Quehuita
(Jurasico Superior-Cretacico Inferior) e infrayace en discordante angular a rocas volcanicas
asignadas a la Formacion Quebrada Mala. Por lo general, estas rocas estan argilizadas,
epidotizadas y los fenocristales méficos alterados parcial o totalmente a calcita. En esta area,
las lavas de Cuesta de Montecristo proporcionaron una edad de 114,3 + 2 Ma (*°Ar/*°Ar en

hornblenda, Tomlinson et al. en preparacion).

La Formacion Quebrada Mala definida por Montafio (1976) consiste en una secuencia
continental constituida por un Miembro Inferior, volcano-sedimentario, y un Miembro
Superior, de caracter volcanico, dispuestas en discordancia angular sobre rocas sedimentarias
jurasicas-cretacicas inferiores. Dataciones radimétricas U-Pb en circones arrojan edades de
72,5 + 3,1 (Tomlinson et al. 2018). Esta formacion representa el primer registro del arco
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magmatico del Cretacico Tardio-Paledgeno en el area (Tomlinson et al. 2001a; Somoza et al.
2012). EIl caracter grueso de los sedimentos aluviales y fluviales junto con fuertes cambios
laterales de facies y de espesores, sugieren que las cuencas de sedimentacion se desarrollaron

adyacentes a relieves positivos inmaduros.

En el sector noroeste del Area 2 (Fig. 8-1b) afloran rocas del Cretacico Superior
pertenecientes a la Formacion Tolar. Esta unidad se dispone en discordancia erosiva sobre la
Fm. Quehuita e infrayace de manera concordante a la Fm. Icanche. En la localidad del
Anticlinal San Lorenzo la formacion alcanza un espesor de 870 m y se puede separar en dos
unidades principales: una inferior, caracterizada por la predominancia de areniscas finas a
medias, de color café rojizo, con intercalaciones de paraconglomerados pobremente
consolidados, con clastos redondeados de riolitas, andesitas y areniscas rojas; en el techo de
esta unidad se intercala una toba dacitica de biotita. La unidad superior en tanto, se constituye
por conglomerados rojos gruesos pobremente consolidados y estratificados, con clastos de
areniscas verdes y rojas, andesitas, calizas, riolitas y conglomerado fino. En la parte superior
se intercala un nivel de una toba dacitica para la cual se obtuvo una edad de 77 £ 3 Ma (edad
K-Ar en biotita, Tomlinson et al. 2001b).

Las rocas mesozoicas se encuentran intruidas por grandes plutones durante el
Paleoceno, como es el caso de la Monzonita Cuarcifera Montecristo. Este extenso pluton
(~120 km?) aflorante en los Cerros de Montecristo intruye a rocas del Miembro Superior de la
Fm. Quehuita y a rocas clasticas y volcanicas asignadas a la Formacion Quebrada Mala
(Cretécico Superior- ¢Paleoceno?) (Fig. 8-1a). Para este cuerpo se realizaron tres dataciones
radiométricas por el método K-Ar, una en biotita y las otras en anfibol, las cuales dieron
edades de 84 £ 2 Ma, 83 £ 3 Ma, y 82 = 5 Ma respectivamente (Ladino 1998; Lucassen et al.
1999; Tomlinson et al. 2001b).

Mas alto en la estratigrafia se encuentra la Formacion Icanche (Maksaev 1978), la cual
corresponde a una secuencia de rocas volcanicas andesiticas. Esta unidad sobreyace de forma
concordante a la Fm. Tolar. Litolégicamente consiste en dos niveles, el inferior compuesto de
brechas gruesas volcano-sedimentarias y volcarenitas de grano medio a grueso, depositadas
como flujos de detritos, flujos hiperconcentrados y flujos tractivos diluidos, correspondientes,
probablemente, a depositos laharicos de facies intermedias y distales. El nivel superior se
caracteriza principalmente por la presencia de lavas andesiticas, lavas brechosas y en blogues,
aglomerados y en menor proporcién tobas y depdsitos de bloques y cenizas. Edades
radimétricas K-Ar y “°Ar/*®Ar permiten asignarle una edad Eoceno Inferior alto- Medio (53-
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43 Ma; Maksaev 1978; Tomlinson et al. 2001b; Somoza et al. 2012). La Formacion Icanche
representa un volcanismo subaéreo que dio origen a estrato-volcanes andesiticos y en menor
proporcion a domos daciticos durante el Eoceno en la zona. Ademas, corresponde a los
equivalentes efusivos de los plutones y cuerpos porfiricos de edad y composicion similar
distribuidos ampliamente en el area. En su conjunto estas rocas caracterizan el arco

magmatico del Eoceno.

Las formaciones Icanche, Tolar, Quebrada Mala y Quehuita se encuentran intruidas
por cuerpos dioriticos pertenecientes al Complejo Los Picos. Dataciones en U-Pb en circones
arrojan edades de emplazamiento de 43-42 Ma (Dilles et al. 1997; Tomlinson et al. 2001b). A
su vez el Complejo Los Picos se encuentra intruido por las granodioritas y porfidos del
Complejo Fortuna (39-37 Ma) con claras relaciones de contacto intrusivo. Este complejo es

cortado por la Falla Oeste.

8.2. Estructura

A diferencia del Area 1, en este sector la deformacion cretacica se encuentra
evidenciada por la discordancia entre las unidades del Cretacico Inferior y el Cretécico

Superior.

En el Eoceno Medio - Oligoceno temprano ocurrio un evento deformacional
importante que implic6 acortamiento perpendicular al margen continental y movimiento
transcurrente paralelo al margen. Este evento se correlaciona, al menos en su parte
compresiva, a la fase tectonica Incaica. Relaciones entre las fallas y las rocas afectadas
sugieren que el acortamiento probablemente comenz6 a los ca. 44 Ma y continu6 hasta al
menos 37 Ma (Tomlinson y Blanco 1997a). Ademas, restricciones geocronoldgicas indican
gue el acortamiento y la actividad transcurrente se produjeron simultdneamente con el
emplazamiento de porfidos de cobre de edad Eoceno-Oligoceno. La deformacion fue
aparentemente clave en la produccion de las condiciones corticales necesarias para la
generacion de magmas de tipo poérfido rico en volatiles, ademas de canalizar su

emplazamiento a niveles de la corteza poco profundos y enfocar sus fluidos mineralizantes.

Durante este evento de deformacion se formo el Sistema de la Falla Oeste (WFS- West
Fissure System), que es el segmento mas al norte del Sistema de fallas Domeyko (Maksaev et

al. 1988; Boric et al. 1990) . La WFS tiene una historia compleja con multiples reactivaciones.
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El més importante de estos eventos ocurrio después de este periodo, en el Oligoceno-Mioceno
Temprano, y produjo aproximadamente 35-37 km de desplazamiento sinistral (Dilles et al.
1997; Tomlinson y Blanco 1997a; Tomlinson et al. 2001b).

Reutter et al. (1996) interpretaron la tendencia NO del anticlinal de San Lorenzo
(Figura 8.1b) para indicar el desarrollo en un sistema de cizalla dextral N-S. Sin embargo,
lejos de la Falla Oeste, el anticlinal tiende a formar un &ngulo de 60-65° con el rumbo de la
falla Oeste, que es mayor de lo que cabria esperar (< 45 °) para la formacion de un pliegue en
un sistema transcurrente tipico. A pesar de lo anterior, a medida que se acerca a la Falla
Oeste, el anticlinal de San Lorenzo cambia su rumbo progresivamente hacia el sur, lo que
sugiere que incluso si se form6 como resultado de un acortamiento general E-O,
aparentemente fue sometido a una sobreimpresion, dirigida por una cizalla dextral distribuida
en sentido N-S, distribuida cizalla dextral. Por otro lado, la presencia de estratos generalmente
del Terciario Superior sin deformar indica que la deformacion del Cenozoico Tardio en la

region fue menor y localizada.

8.3. Localidad Cuesta de Montecristo (E en Tabla 3)

En esta localidad se extrajeron muestras a partir de una seccion de mas de 600 m de
espesor. Se perforaron 13 sitios correspondientes a diez flujos de lavas, un dique y una
arenisca de grano fino intercaladas en la pila volcanica correspondentes a la Fm. Cuesta de
Montecristo. Ademas, se muestred un sitio adicional de un afloramiento de areniscas de grano
fino de la Fm. Quehuita (14 sitios en total). La actitud estructural, necesaria para referir la
magnetizacion remanente a la paleohorizontal se obtuvo a partir de la actitud de las rocas

sedimentarias intercaladas (Tabla 3).

En la mayoria de las muestras se pudo aislar un vector de polaridad normal bien
definido (Figura 8-2 a, b) luego de ser desmagnetizadas por AF o térmico. La alta fuerza
coercitiva y temperatura de desbloqueo sugieren que el mineral portador de la remanencia

corresponde a magnetita y hematita (Figura -2 c).
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Figura 8- 2: Comportamiento paleomagnético para las volcanitas de la Fm. Cuesta de Montecristo. Diagramas de
Zijderveld para muestras sometidas a desmagnetizacién por AF (a) y térmica (b). En ambos casos se observa una
componente bien definida entre los 20-120 mT y 100-673°C. Circulos negros (blancos) corresponden a la
proyeccion horizontal (vertical). (¢) Curva de desmagnetizacion normalizada, se observan dos temperaturas de
desbloqueo, una a los 550°C y otra a los 667°C correspondientes a magnetita y hematita, respectivamente.

La direccion media obtenida en el sitio MK 10 se aleja mas de 2 ¢ de la media general
por lo que fue descartada (ver Tabla 3). Esto mismo se observo para la direccion media del
sitio MK16 correspondiente a areniscas de la Fm Quehuita. Este afloramiento muestra una
alteracion de epidoto-clorita que se desarroll6 localmente en bandas verdes. El origen de
dicha alteracion se atribuye a un porfido de andesita con alteracion generalizada de epidoto-
clorita ubicado a 80 metros al NE del sitio muestreado (Figura 8-3). La alteracién se presenta
en tres formas: 1) como relleno delgado de fracturas, 2) confinado a capas, generalmente a

capas de mayor granularidad y por ende mayor permeabilidad, y 3) a lo largo de falla.

Esto parece haber reseteado la direccion paleomagnética, y el verdadero registro de
paleocampo en el sitio MK16 es el vector in situ de edad posiblemente eocena, dadas las

relaciones de contacto entre el intrusivo y las gravas miocenas-pliocenas (Figura 8-3).
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Figura 8- 3: (a) Porfido andesitico intruyendo a las areniscas jurasicas de la Fm. Quehuita. Notese el contacto
erosivo (linea roja) entre las gravas con el intrusivo y las areniscas. (b) Falla subvertical con alteracion
propilitica. Piqueta como escala.

Con el fin de determinar la edad de la remanencia obtenida en los restantes sitios de la
Fm. Cuesta de Montecristo, se realizé el test estadistico de Watson y Enkin (1993). EI mismo
arroja un resultado positivo (maximo k con un 77,5% de restauracion a la paleohorizontal) por

lo que la adqusicién de la remanencia es anterior al basculamiento. (Fig. 8-4).

MK- Cuesta de Montecristo
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Figura 8- 4: (a)Tabla mostrando los valores estadisticos para los diferentes pasos de correccidn de la estructura
(b) Diagrama del parametro de concentracion k en funcién de la correccion estructural. (c) DMF obtenida; la
estrella amarilla indica la direccién esperada.

Se realizaron estudios de AMS a las areniscas finas de la Fm. Quehuita y a las

volcanitas Cuesta de Montecristo (Tabla 4). En el sitio MK16 correspondiente a las areniscas
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jurasicas, se observd la presencia de una fabrica oblada con la direccion de K3 en el polo del
plano de estratificacion, indicando un origen sedimentario (Fig. 8.-5a). En el caso de las
volcanitas, se observa una fabrica prolada, en la que, si la lineacion magnética fuera
correlativa con la petrofabrica, podria interpretarse como una posible direccién de flujo hacia
el sudoeste; alternativamente, la fabrica magnética podria tener algin grado de inversion
debido a la presencia de magnetita SD (Fig. 8-5b). El valor de susceptibilidad en ambas
unidades es de alrededor de 5,5 x10™* (S1) y P entre 1.4-0.7%.

El resultado obtenido a partir de los expuesto anteriormente sugiere que la remanencia
es primaria, adquirida durante el Supercron Cretacico de polaridad normal (Figura 8-4c). La
DMF obtenida difiere de la de referencia sugiriendo que estas rocas experimentaron una

rotacion tecténica de ~ 40 ° en el sentido horario (Figura 8.3-3b).
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Figura 8- 5: Proyeccidn estereogréafica del hemisferio inferior de los ejes principales del elipsoide de AMS y sus
elipses de 95% de confianza. (a) Fabrica sedimentaria observada en las areniscas de la Fm. Quehuita. (b)

Resultados para las volcanitas. Se observa una fabrica prolada bien definida con K1 indicando la direccién de
flujo.
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Tabla 4:

Resultados de AMS para el area 2

Parametros Medios de AMS

Autovectores Medios

Sitio Km Kmax Kin't Kmin
N/n BP L F P T
(1073sI) Dec/Inc elz Dec/Inc elz Dec/Inc elz
E - Area 2, Volcanitas Cuesta de Montecristo Lavas (Cretacico medio)

MK16 16/16 158/69 0555 1014 1020 134  0.16 315.6/39.1 14/3 188.5/36.6 14/9 73.3/29.8  9/3
MK17 6/6 158/69 0.555 1,007 1002 1010 -0.489 217.3/32.8 12/5 345.4/43.7 47/6 106.8/28.5 47/6
F - Area 2, Formacion Quebrada Mala (Cretacico Superior)

UK3 12/12  155/27 9.28 1022 1009 1.032 -0.405 36.2/17.4 16/11 166.7/64.2 14/11 300.2/18.4 17/7
UK4 5/5  155/27 0755 1007 1007 1015 0.034 233.4/24.3 23/10 335.4/24.7 24/20 104.7/54.1 24/11
UK5 6/6 155/27 24.3 1003 1014 1017  0.694 217.4/50.5 54/7 67.5/35.6 54/6 326.4/15 12/6
G - Area 2: Formacion Tolar (Cretécico Superior) nicleo del anticlinal San Lorenzo
TLSL1! 5/5 325/70 136 1011 1.01 1.021 -0.015 143.3/1.3 7/4 2342/352 72 515/547 8/3
TLSL2" 5/5 105/28 0.76 1.03 1.005 1.035 -0.708 304.5/27 712 208.8/65  38/7 35.8/24.9 38/2
TLSL3' 55 110/53 022  1.004 1006 101 0211 103.3/20.7 27/8 347.4/49.2 26/5 207.7/33.4 12/8
TLSL4Y  8/8 117/57 045 1004 1009 1.013 0.431 143.3/31.6 34/9 262.1/38.1 34/17 26.8/36  22/5
TLSL5'  7/7  105/67  0.64  1.002 1022 1.025 0.825 221/53.6 40/7 109.2/153 41/14 9.3/321 21/1
TLSL6' 6/6 310/68 0.15 1.003 1.006 1.009 0.372 300.6/1.9 32/12 32.4/44  34/15 208.5/45.9 21/12
TLSL8 " 5/5 315/72 0.077 1.005 1.002 1.007 -0.342 301.3/20.1 29/5 135.7/69.3 60/7 33/14.7 60/6
TLSL9*"  6/6 350/50 0.29 1.002 1.003 1.006 0.125 252/30.4 11/5 346.9/83 11/5 90.6/58.2 11/8

N/n: nimero de especimenes usados en la estadistica/ nimero total de muestras. Km: susceptibilidad magnética
volumeétrica promedio. Kmax, Kint; kmin: direccion del eje de susceptibilidad maxima, intermedia y minima. P:
grado de anisotropia (Kmax/Kmin). L: lineacion magnética (Kmax/Kmin). F: foliacién magnética.(Kint/Kmin)

T: parametro de forma T= (InF — InL)/(InF + InL). e/z: angulos de las elipses de confianza para los distintos ejes
del elipsoide

8.4. Formacion Quebrada Mala (F en Tabla 3)

Al este del plutén de Montecristo, se extrajeron muestras de varios niveles de lava, una

ignimbrita, un dique y tres brechas volcanicas dando un total de 12 sitios pertenecientes a la

Formacion Quebrada Mala. La secuencia muestreada corresponde a 500 m de espesor

aproximadamente (Fig. 8-1).
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Tomlinson et al. (2001) obtuvieron una edad U-Pb en circon de 65,6 + 0,4 Ma para la
ignimbrita muestreada, la cual se encuentra intercalada cerca de la parte superior de la seccion
UKZ1 (ver Tabla 1). Las mediciones de correccidn de estructura se tomaron a partir de la base
de las brechas, intercalaciones sedimentarias y, a veces, desde la actitud de los flujos

tabulares.

El comportamiento paleomagnético en rocas de las secciones UK1, UK3 y UK4 fue
sencillo. Una componente de alta temperatura y alta coercitividad de polaridad reversa,
probablemente portada por hematita, constituye la mayor parte (o la totalidad en algunas

muestras) de la magnetizacion remanente natural (NRM) (por ejemplo, Fig. 8-6 a -b).

En contraste, las rocas de las secciones UK2 y UK5 mostraron un menor rendimiento
en el laboratorio. Todas estas muestras adquirieron giroremanencia cuando se sometieron a
desmagnetizacion por AF, y aproximadamente el 30% de ellas se rompieron (a veces en
varios pedazos) cuando se calentaron a temperaturas de 350-400°C. En algunas muestras pudo
aislarse dos componentes: una de menor temperatura (100-400°C) y otra caracteristica entre
los 500-660°C (Figura -6¢). En el sitio UK5 en particular, la magnetizacion se eliminaba entre

los 200-570°C indicando la presencia de titano-magnetita.

Los resultados obtenidos de las brechas (3 sitios) mostraron un comportamiento
erratico y no se pudo obtener ninguna direccién. En contraste, se observé una buena
agrupacion intra-sitio de las direcciones de ChRM en cuatro lavas muestreadas intercaladas
con las brechas, todas las cuales registran una magnetizacion de polaridad normal. Las
temperaturas de desblogueo observadas (450-580° C) sugieren que el mineral portador de la

remanencia corresponde a titano-magnetita.
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Figura 8- 6: Comportamiento paleomagnético observado en la Fm. Quebrada Mala. Circulos negros (blancos)
corresponden a la proyeccion horizontal (vertical). (a) Diagramas de Zijderveld, se observa una componente bien
definida. (b) Curva de desmagnetizacion normalizada, la magnetizacion es borrada en su totalidad entre 570-
640°C, posiblemente magnetita y hematita. (¢) Comportamiento observado en los sitios UK2 y UK5.

De los 9 sitios que proporcionaron direcciones paleomagnéticas con consistencia intra-
sitio, la direccion media del sitio UKS5 fue descartada por encontrarse a mas de 2 ¢ de la DMF
(Fig. 87 b y c¢). Los parametros estadisticos mejoran considerablemente luego de aplicar la
correccion estructural (ku/kis=1,9, n=8; Fig. 8-7b y c), por lo que se interpreta una

magnetizacion primaria.

A fin de comprobar el dato paleomagnético obtenido y dado que se contaba con
direcciones de polaridades normales y reversas, se realizo el test de la reversion de McFadden
y McElhinny (1990) sobre las direcciones llevadas a la paleohorizontal, utilizando la
plataforma Paleomagnetism.org. Se obtuvo un resultado positivo clase C (angulo entre

vectores =173,55° 6 6,45° llevado a una misma polaridad; angulo critico= 13,19°).
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Figura 8- 7: Direcciones paleomagnéticas obtenidas para las rocas del Cretacico Superior. (a) Direcciones
obtenidas en los 9 sitios seleccionados, en rojo se muestra el sitio descartado UKS5. (b) Direccién media final en
coordenadas in situ y (c) corregida por estructura. Nétese la disminucion en el valor del dngulo de confianza y
aumento en el pardmetro de concentracion luego de aplicar la correccién estructural. La estrella amarilla indica
la direccion de referencia.

El andlisis de las fabricas magnéticas realizado a 3 sitios de la Fm. Quebrada Mala
mostraron valores de susceptibilidades de entre 24 y 0,7 x102 (SI). El valor mas alto
pertenece al sitio UKS5, corroborando la presencia de titano-magnetita como el principal
mineral magnético. Se observaron tres tipos de fabricas magnéticas: una con el plano de
foliacion paralelo al plano de estratificacion y la lineacion sub-horizontal; otra en donde la
foliacion es casi perpendicular al plano de estratificacion, y por ultimo una fabrica prolada
bien definida (Fig. 8.8). El grado de anisotropia P es menor a 1% para los sitios UK4 y UKS5,

mientras que el sitio UK3 presentaun valor de 2.2%.
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Figura 8- 8: Fabricas magnéticas observadas en la Fm. Quebrada Mala.
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La DMF obtenida se interpreta como una remanencia primaria. Sucomparacion con la
direccion de referencia para el Cretacico Superior, indica que las rocas analizadas sufrieron

una rotacion tectonica de aproximadamente 21° en sentido horario (Fig. 8-7 c).

8.5. Anticlinal San Lorenzo

El anticlinal de San Lorenzo, ubicado en el extremo norte del Area 2 (Fig. 8-1b), es un
pliegue cerrado a abierto (angulo entre flancos de 80-100°). Su orientacion es fuertemente
oblicua a la tendencia general N-S de las estructuras en el area. Su geometria algo asimétrica,
presenta vergencia al NE, y pliegues secundarios en su limbo SO, con fallas inversas
asociadas, que exhiben la misma direccién de vergencia. La superficie axial tiene una forma
curva plana, con un rumbo 27-39°NO en la parte suroriental del pliegue, cerca de la Falla

Oeste, y 52-74°NO en la parte mas noroccidental.

El pliegue afecta a una sucesion continua de rocas jurasicas a eocenas sugiriendo que
la region escapd a la deformacion del Cretécico Tardio - Paleoceno temprano evidenciada en
otras partes del Area 2 comportandose como un depocentro para los sedimentos epiclasticos
de la Fm. Tolar (Somoza et al., 2012).

En el flanco suroeste del pliegue, afloran la Monzodiorita Los Picos (43-42 Ma) y dos
juegos de diques, uno de composicion andesitica y otro de composicidn silicea con alteracién
hidrotermal. Los diques andesiticos cortan a la Fm. Tolar y las partes mas bajas de la Fm.
Icanche, y son a su vez cortados por la Monzodiorita Los Picos y los diques silicicos. Estos
diques andesiticos han sido relacionados con las lavas de la Fm. Icanche, debido a su
composicion mineraldgica y, por lo tanto, se les ha adjudicado una edad eocena temprana a
media (Tomlinson et al. 2001a).

Los diques silicicos cortan a todas las unidades, incluida la Monzodiorita Los Picos.
Se desconoce su edad pero la alteracion hidrotermal importante en el area esta asociada con
las intrusiones mas jovenes del Complejo Fortuna (38-37 Ma; (Dilles et al. 1997; Tomlinson
et al. 2001c; Campbell et al. 2006). Las rocas sedimentarias y volcanicas de las formaciones
Quebrada Mala e Icanche expuestas en el cerro Atahualpa también muestran un plegamiento
de orientacion NO pero los pliegues tienen angulos de apertura suaves (120-145°), mientras
que el Anticlinal San Lorenzo posee angulos de apertura cerrados a abiertos (60-100°). La

diferencia en el grado de apretamiento de los pliegues sugiere que el plegamiento
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probablemente es posterior, al emplazamiento y cristalizacion del Complejo Los Picos (45-42
Ma) y su presencia, como un cuerpo macizo, habria inhibido la formacion de pliegues méas

apretados en el sector de cerro Atahualpa (Tomlinson et al., 2018).

El mapeo detallado del area realizado por Tomlinson y Somoza (datos sin publicar)
indica que el anticlinal San Lorenzo tiene un historial polifasico con dos eventos de
plegamiento superpuestos (Fig. 8-1b). La primera fase corresponde al plegamiento principal,
que produce los prominentes ejes NW-SE. Al noroeste de estos pliegues, las lavas de la Fm.
Icanche se encuentran subhorizontales. No se evidencian fallas ni discontinuidades en las
areas adyacentes para explicar este rapido cambio en el estilo estructural, lo que sugiere que
esta fase de plegamiento se cierra y muere rapidamente hacia el noroeste, debajo de la

cubierta aluvial mas joven.

La evidencia de un segundo evento de plegamiento se encuentra en los limbos del
anticlinal generado en la primera fase y en la curvatura de su plano axial. Ambos flancos del
anticlinal se repliegan suavemente en torno a ejes de pliegues moderados a verticales,
opuestos. Sin embargo, los planos axiales de estos pliegues estan desplazados espacialmente
entre si (Fig. 8-1b). Este patron de planos axiales escalonados en las extremidades de un
pliegue continuo-curvado es similar al encontrado en los patrones de interferencia de tipo 3 'y
tipo de transicion 2-3 (Ramsay y Huber 1983) e indica que el plegamiento de la segunda fase
es la generacion mas joven y que la curvatura en el plano axial de la primera fase es un

producto de este plegamiento posterior.

Tomlinson et al. (2018) interpretaron al conjunto de fallas de orientacion NNE-SSO,
con desplazamientos dextrales de 15-140 m, en el limbo SO del anticlinal principal estan
asociadas a esta segunda fase de plegamiento y acomodaron desplazamiento y rotacién de

segmento SE del anticlinal principal hacia el SSO.

Reutter et al. (1996) interpretaron que el anticlinal de San Lorenzo NW-SE se formo
en respuesta a la cizalla dextral N-S a lo largo de la Falla Oeste. Tomlinson et al. (2001a)
cuestionaron esta interpretacion debido al gran angulo entre el rumbo del pliegue y la
tendencia de la Falla Oeste (casi 70°). Esto es inconsistente con la formacion de pliegues en
un sistema dextral N-S. También, el ancho de la zona plegada refleja el ancho de la zona
sujeta a cizalla simple, y la magnitud de acortamiento representado por los pliegues es
proporcional a la magnitud de la cizalla (Jamison 1991; Krantz 1995; Titus et al. 2007). El

ancho de la zona plegada, en la direccion E-O, es ca. 10 km y se estima un acortamiento en el
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orden de 40-50% sobre la base del manteo méximo de la estratificacion en los limbos de los
pliegues (Jamison 1991). Asi, se requiere una zona de cizalle de ca. 10 km de ancho con ca. 7
km de desplazamiento dextral, evidencia que no esta presente hacia al sur ni hacia el norte de

la zona plegada (Tomlinson et al. 2018).

Reutter et al. (1996) también notaron la curvatura de la superficie axial del Anticlinal
San Lorenzo y la reduccion de su angularidad con la Falla Oeste a medida que se acerca a la
falla. Interpretaron lo anterior como evidencias para una falla de rumbo con cizalla dextral en
la ubicacion actual de la Falla Oeste. El analisis estructural realizado por Tomlinson et al.
(2018) indica que el registro de una segunda fase de plegamiento del Anticlinal San Lorenzo,
que plego la charnela y ambos limbos del primer anticlinal, apoya esta hipétesis. En esta
interpretacion las fallas dextrales en el limbo suroeste del anticlinal son fallas sintéticas (en el

mismo sentido) a la falla de rumbo dextral principal.

Dado que la superposicion de rotaciones sobre diferentes ejes es una operacién no
conmutativa, las restauraciones de datos paleomagnéticos en terrenos polifasicos plegados
deben realizarse en el orden inverso de la historia estructural que produjo el plegamiento. En
las siguientes secciones, donde sea necesario, el plegamiento de la segunda fase se restaura
primero, y luego se deshace el pliegue de la primera fase, utilizando los datos estructurales
(rumbo y buzamiento de los ejes de ambas fases de plegamiento) obtenidos por Tomlinson et
al. (2018, véase tabla 3y Fig. 8-1). Las restauraciones se hicieron utilizando el programa

stereonet (Allmendinger et al. 2013; Cardozo y Allmendinger 2013).

Para deshacer el pliegue de la segunda fase se consideré que su eje buza 61° en la
direccion RAz 16° (Tomlinson et al. 2018). Ya que se infiere que el plegamiento esta
relacionado con cizalla dextral en la Falla Oeste, se asume que el area al este del plano axial
de la segunda fase (mas cercana a la falla) es el limbo activo y el flanco occidental no se
encuentra afectado por la fase dos. Por lo tanto, la restauracion consistio en una rotacion de
cada sitio situado al este del plano axial, alrededor del eje RAz 16/61, tantos grados como
fuera necesario para llevar el rumbo del plano de estratificacién, a coincidir con el rumbo del
limbo pasivo. Se utilizo el RAz del sitio 6 como representativo de la actitud del limbo pasivo,
y por lo tanto como referencia para realizar la rotacion. Para cada sitio, se rotd solidariamente
el polo del plano de estratificacion, y la direccién de remanencia magnética. La rotacion
segun eje inclinado se realiz6 utilizando una proyeccion ciclografica, y requiri6 de una
rotacion auxiliar para llevar al eje de rotacion a una posicion vertical; una vez realizada la

rotacion de los elementos de cada sitio segun el eje verticalizado, todo el conjunto fue girado
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nuevamente para llevar al eje de giro principal a su posicion inclinada original (detalles del
procedimiento en Selles Martinez (1988).

La restauracion del pliegue de fase 2 se realizO en dos etapas sucesivas: en primer
lugar, se horizontalizo el eje buzante del pliegue (que buza 9° en direccion RAz 119, segun
Tomlinson et al. 2018), con una rotacion que desplazé solidariamente al plano de
estratificacion y a la direccion de remanencia; luego, el plano de estratificacion corregido fue

Ilevado a la horizontal, en un movimiento que también afectd a la direccién de remanencia.

8.5.1. Formacion Tolar en el ndcleo del anticlinal San Lorenzo (G en Tabla 3)

Las rocas mesozoicas y paleocenas intruidas por numerosos diques altamente alterados
(en algunos casos totalmente meteorizados) componen los afloramientos en el nucleo del
anticlinal de San Lorenzo (Fig. 8-1b). En esta area se perforaron areniscas y pelitas de la Fm.
Tolar (Cretacico Superior —Paleoceno) correspondientes a 10 sitios (44 muestras) distribuidos
en ambos flancos del anticlinal generado durante la primera fase de plegamiento. Ademas, se
muestrearon dos sitios (16 muestras) en las calizas juréasicas de la Fm. Quehuita, a ambos

lados del eje anticlinal (Fig. 8-1b).

El MRN en la mayoria de las muestras jurasicas del flanco NE esta dominado por una
componente de muy baja temperatura la cual era eliminada cuando la muestra era calentada a
100°C (en algunos casos mas del 90% de la intensidad de NRM, Fig. 8-9 la). Esta temperatura
sugiere la presencia de goethita como el mineral portador de remanencia. La magnetizacion
residual después de la eliminacion de esta componente resultd demasiado débil, lo que
produjo trayectorias de desmagnetizacion mal definidas (Fig. 8.-9 Ib). En aquellas muestras
provenientes del flanco SO, intensidad de remanencia permitié una mejor definicion, se
observo un espectro de temperaturas de desbloqueo de 300 a 550°C, y baja resistencia a la
desmagnetizacion AF (practicamente se elimind la magnetizacion luego de aplicar un campo
de 20 mT). Este comportamiento fue atribuido a la presencia de magnetita multidominio
como portadora de la magnetizacion remanente (Fig. 8-9 lla y b). Las direcciones aisladas
muestran una gran dispersion, por lo que los resultados de ambos sitios no seran considerados

maés adelante.

Estudios de AMS mostraron la presencia de una fabrica inversa en el sitio OX-1, con

la direccion de K1 coincidente con el polo del plano de estratificacion. Esto es cominmente
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asociado a la presencia de magnetita SD, pero la goethita también muestra este
comportamiento. El bajo valor de suceptibilidad (3,05 x10° SI) y el comportamiento
observado durante el proceso de magnetizacion sugiere que se debe a goethita. De ser asi,
entonces seria una fabrica sedimentaria (Fig. 8-9 Ic). En el caso de que no sea la goethita la
que gobierna la susceptibilidad, la fabrica es tectdnica. Por otro lado, el sitio OX-2 presenta
una fébrica oblada con la direccion de K3 levemente desplazado del polo del plano de

estratificacion, indicando un origen sedimentario (Fig. 8-9 lic).
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Figura 8- 9: Comportamiento paleomagnético y fabricas magnéticas observados en las rocas jurasicas del nicleo
del anticlinal San Lorenzo. I) Resultados obtenidos para el sitio OX-1. Curva de desmagnetizacion normalizada
(a) y representacion en la red de Wulf de cada uno de 1os vectores de magnetizacion residual luego de aplicar
desmagnetizacion térmica. (c) Fabrica magnética. Il) Resultados obtenidos para el sitio OX-2 mostrando
temperaturas de desbloqueo entre 100-400°C (a). Diagrama de Zijderveld donde se observa la presencia de una
Unica componente (11-b). Fabrica sedimentaria (11-c).

En contraste, se aislé una componente de alta temperatura en ocho de los diez sitios de

la Fm. Tolar (por ejemplo, Fig. 8-10a). Las temperaturas de desbloqueo y los ciclos de
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histéresis realizados sugieren que los minerales portadores de la remanencia son hematita y
magnetita (Fig. 8-10b).

La aparicion de intensidades de MRN relativamente altas, que en algunos casos
alcanzan los 400 mA / m, sugiere que el origen de esta remanencia es una remagnetizacion
relacionada con la intrusion de diques o su alteracion hidrotermal. El sitio TLSL5 (Tabla 1)
produjo el peor resultado, con una amplia dispersion, por lo que no se considera para el

analisis tectonico.

Los sitios restantes muestran una dispersion moderada intra-sitio. La dispersion entre
sitios es muy alta en coordenadas geogréaficas y disminuye considerablemente después de
llevar los estratos a la paleohorizontal rotdndolos segin el rumbo e inclinacién de la
estratificacion (correccidon de estructura simple o simplificada) (ku / kis = 5, n = 7, ver
también Fig. 17-Ib), lo que indica a priori que la magnetizacion aislada es pretectonica (Fig.
Fig. 8-10c).

En la Tabla 3 se muestran los resultados obtenidos a partir de dos caminos de
restauracion diferentes: 1) con una rotacion Unica segun el rumbo del estrato, tantos grados
como indique su inclinacion, y 2) desplegada sobre los ejes de pliegue, deshaciendo
sucesivamente las dos fases de plegamiento. Los sitios TLSL1, TLSL8 y TLSL9 son los
Unicos sitios en la Fm. Tolar ubicados al este del plano axial de la fase 2 (Fig. 8-1b) y, por lo

tanto, son los Unicos corregidos para esta fase.

El agrupamiento de las direcciones restauradas para cada uno de los casos de
restauracion anteriores no es significativamente diferente entre si. Sin embargo, en todos los
casos, los parametros estadisticos mejoran después de la restauracion completa, lo que sugiere
que la remanencia es pre-tectonica (Fig. 8-10c). Sin embargo, existe una discrepancia entre
las direcciones de remanencia de los sitios del sector occidental (4 y 6) y oriental (1, 2, 3, 8)

que es significativa y que no es eliminada por ninguno de los procedimientos de restauracion.
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Figura 8- 10: Comportamiento paleomagnético observado en la Fm. Tolar. (a) Diagrama de Zijderveld donde se
observa la presencia de una unica componente. (b) Ciclo de histéresis mostrando forma de cintura de avispa. (c)
Direcciones medias en coordenadas geograficas (izquierda) y corregidas por la estratificacion (BP; derecha).

Para explorar mas a fondo el origen de la dispersion observada, se realizaron
mediciones de AMS. Los valores de susceptibilidad varian entre 0.07 y 7.6 x10 (SI), salvo el
sitio TLSL1 que mostrd valores de 13.6 x10 (SI) y P entre 3 y 0.6%. Sobre la base de los
ciclos de histéresis y el bajo valor de K, se interpreta que la hematita domina la mineralogia

magnética.

En la mayoria de los sitios, el eje de susceptibilidad méaxima (K1) se encuentra
subhorizontal aproximadamente paralelo al plano axial de la fase 2; una excepcion es el sitio
TLSL8 donde K1 es perpendicular a la estratificacion (Fig. 8-11, Tipo V). Dos de los cinco
sitios ubicados al este muestran elipsoides magnéticos triaxiales, con una foliacion magnética
bien definida oblicua al plano de estratificacion (Tipo | en la Fig. 8-11). Los polos de la
foliacion magnética en los sitios TLSL2 y TLSL9 ubicados en el limbo oriental describen una
guirnalda alrededor de la direccion de la lineacion magnética, definiendo un elipsoide
magnético prolado (Tipo Il en la Fig. 8-11). Se observa una tercera fabrica magnética que se
caracteriza por una lineacion magnética bien definida casi ortogonal al plano de

estratificacion (Tipo Il en la Fig. 8-11).

Por otro lado, los resultados de AMS de los tres sitios ubicados en el flanco occidental
muestran elipsoides magnéticos triaxiales con la foliacion magnética paralela a la
estratificacion (por ejemplo, el sitio TLSL4, Tipo IV en la Fig. 8-11). En general, los
resultados se asemejan a diferentes etapas del desarrollo progresivo de la fabrica en respuesta
al acortamiento de capas paralelas (por ejemplo, Ramsay y Huber 1983, p. 186). Los estudios

de AMS en rocas afectadas por esfuerzos han demostrado que la deformacion penetrativa
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puede alterar tanto la direccion como la intensidad del vector paleomagnético (por ejemplo,
Borradaile 1993; Cogne 1988; Lowrie et al. 1986; Stamatakos y Kodama 1991).

Recomponer (destrain) el vector remanencia requeriria informacion acerca de la
deformacion finita experimentada por los estratos (e.g. Lowrie et al. 1986, Cogné et al. 1985).
Si bien no se dispone de esta informacion, puede especularse sobre cudl seria el resultado de
un procedimiento de destrain, si se asume que la orientacion del elipsoide de AMS es coaxial
con el elipsoide de deformacién, lo cual tiene sustento de acuerdo con lo discutido
previamente. En este caso, la correccion de la remanencia tendria el efecto de desplazarla a lo
largo de una trayectoria que la aleje de la direccion de K3, y la acerque a la de K1, en mayor o
menor medida dependiendo del grado de deformacion (que se desconoce). Si el grado de
deformacion fuera aproximadamente uniforme en el area, y dada la geometria del pliegue, el
destrain afectaria a todos los sitios moviendo al vector remanencia en una direccion similar,
de manera que la discrepancia observada entre los sitios occidentales y orientales del pliegue
persistiria. EI unico modo de explicar la discrepancia en las direcciones paleomagnéticas en
funcion de la deformacion interna, seria si existiera una diferencia sustancial en la
deformacion interna experimentada por los sitios occidentales y orientales, con los sitios del

sector occidental altamente deformados, y los sitios orientales sin deformar.

Si bien la reorientacion de la remanencia debida a los esfuerzos puede ser un factor
importante, no puede descartarse algun otro factor de complejidad estructural que no fue
detectado, y que sea responsable de la dispersion observada en las direcciones

paleomagnéticas de la Fm. Tolar.

AMS- FormacionTolar

Tipo 1 Tipo 11 Type 111 Type IV

kil k2d 3@ B

Figura 8- 11: Fébricas magnéticas observadas en la Formacion Tolar en el ndcleo del anticlinal San Lorenzo.
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Aunque dispersas, las direcciones medias restauradas tienden a indicar dos escenarios
posibles, dependiendo del camino de restauracién que se considere. Las direcciones
completamente restauradas (camino de restauracion 2, direccion media 1 en la Tabla 3) se
encuentran desviadas antihorario, mientras que las direcciones parcialmente restauradas
(camino de restauracion 3 anterior, direcion media 2 en la Tabla 1) son similares a la
direccion esperada y muy similares a la direccion obtenida cuando se corrige solo rotando
segun el rumbo de la estratificacion (camino 1). Sin embargo, debido a la alta dispersion inter-
sitios , la direccion media no puede ser considerada como representativa de la direccion

promediada del campo magnético, y por lo tanto su significado tecténico es dudoso

8.5.2. Formacién Icanche en el flanco SO del anticlinal San Lorenzo (H en Tabla 1)

En esta zona se perforaron 30 muestras correspondientes a 2 lavas y 5 diques a lo largo
de una seccion de 400 m de espesor de la Formacidon Icanche. En el extremo sur de la seccion,
se extrajeron seis muestras de una pequefia apofisis de la Monzodiorita Los Picos (sitio LP87
en Somoza et al. 2015), que intruye a las rocas volcénicas. Los planos de estratificacion se
midieron a partir de las rocas sedimentarias intercaladas en las partes inferior y media de la

seccion.

Los resultados dispersos de un dique (ICSL 13) fueron rechazados de un analisis
posterior. Una lava y un dique en la parte norte de la seccién (sitios ICSL17 e ICSL18), asi
como un dique en la parte media (sitio ICSL12), mostraron una magnetizacion
monocomponente de polaridad normal portada por titano-magnetita (Fig. 812-1a). En la parte
media superior de la seccion, las muestras de dos diques y una lava mostraron la presencia de
3 componentes (Fig. 812-1b). La primera, de polaridad normal, fue definida entre 400 y 600°
C con muy alta dispersion intra-sitio. El calentamiento posterior de muchas de estas muestras
revel6 la presencia de una segunda componente reversa definida entre 600 y 640° C (ver H en
Tabla 2; Sitios con I). Una vez que se elimino la componente de polaridad reversa, las etapas
posteriores de calentamiento mostraron nuevamente la presencia de la componente de
polaridad normal con una direccion antiparalela casi perfecta (diferencia angular menor a 2°)
(Fig. 8-12c) (ver H Tabla 2; Sitios con k). Se interpreta que este comportamiento puede
corresponder al registro de una magnetizacion auto-invertida parcial (McClelland 1987).
Debido a esto y al gran valor del a95, las componentes reversas (1) no se consideran para el

analisis tecténico.
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La direccion media de un dique (sitio ICSL12) se aleja ligeramente de la direccién del
resto, pero es indistinguible de la direccion obtenida para la intrusion en el sitio LP87 (Fig.
812c). Se interpreta que las magnetizaciones aisladas estan relacionadas con la intrusion de la
Monzodiorita Los Picos. De esta manera, sugerimos que muchos de los sitios muestreados se
remagnetizaron en el momento de la intrusion, e incluso algunos de ellos sufrieron

remagnetizacion polifasica.

Cuando se comparan las DMF con la direccion de referencia para el Eoceno, tanto la
direccién media in situ como la corregida por la estructura, tienen una inclinacion similar a la
esperada (Alis= -3,2° + 7,8; Aly= 4,4° + 6,3). Dado que se infiere que la fase 1 del pliegue es
posterior a la intrusion de Los Picos, se sugiere que la direccion media corregida es la
direccion preferible para el andlisis tectonico. Debido al poco buzamiento de los estratos en la
seccion y la poca inclinacion del eje de plegamiento de la 1° generacion, la restauracion a
partir de la estratificacion o a partir de los ejes del pliegue no da como resultado una
diferencia significativa en la direccién de la media obtenida (AD = 1,3 °). Por lo tanto, para
simplificar, las direcciones en punto en la Tabla 1 se determinaron mediante la restauracion

usando una rotacion Unica segun el rumbo de la estratificacion.

La DMF asi corregida se encuentra desplazada aproximadamente 10 ° de la direccion
de referencia. Esto sugiere una rotacion horaria posterior a la intrusion del plutén (Fig. 8.5.2-
1d) (Grupo H en la Tabla 2).

Fm. Icanche - SW del Anclinal San Lorenzo

a) b) )

200 400 600"C Untilted

" InSitu

Figura 8- 12: Resultados obtenidos para la Fm. Icanche en el flanco SO del Anticlinal San Lorenzo. (a)
Representacion estereogréfica de cada vector de magnetizacién remanente mostrando la presencia de una Unica
componente. (b) Curva de desmagnetizacién normalizada. (c) Direcciones obtenidas en coordenadas in situ. Las
direcciones en rojo representan a los tres sitios que mostraron una componente reversa (circulos negros) de
menor temperatura. La forma de diamante representa la direccion obtenida para el intrusivo Los Picos. (d)
Direccion media final corregida por la estructura. La estrella corresponde a la direccidn de referencia.
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8.5.3. Formacién Icanche en el flanco NE del anticlinal San Lorenzo (I en Tabla 1)

En el extremo norte del anticlinal de San Lorenzo, se extrajeron muestras de dos
secciones en la Fm. Icanche (51-45 Ma, varias edades K-Ar)(Maksaev 1978; Tomlinson et al.
2001a). La seccion oriental se encuentra en la extremidad oriental de un pliegue
correspondiente a la segunda fase. La seccidn occidental, en el flanco occidental (Fig. 8-1b).
Se tomaron veintitrés muestras de mano de seis horizontes volcanicos escasamente
distribuidos en la seccion occidental de 300 m de espesor. En la seccion oriental se perforaron
treinta muestras correspondientes a siete horizontes volcanicos distribuidos a lo largo de una
seccion de 1200 m de espesor. Los valores de estratificacion se tomaron a partir de los flujos
tabulares en la seccién occidental y de las rocas sedimentarias intercaladas en las partes

inferior y media de la seccidn oriental.

Se aisl6 una magnetizacion mayoritariamente univectorial (Fig. 8-13a). Las
temperaturas de desbloqueo y fuerzas coercitivas sugieren que el mineral portador de la
remanencia es magnetita y/o hematita (por ejemplo, Fig. 8.-13a y b). La correccion de
estructura, ya sea a partir de la estratificacion o sobre los ejes de plegamiento, mejora el
agrupamiento de direcciones entre sitios (ku / kis = 3,15, n = 11). Esto, y las bajas
inclinaciones (Fig. 8-13c), sugieren fuertemente que la remanencia aislada es primaria. Dos
lavas consecutivas (sitios ICSL1 e ICSL2) muestran direcciones muy alejadas de la media y

fueron rechazadas para el analisis tectonico.

Los planos de estratificacion fueron llevados a la paleohorizontal, y junto con ellos, las
direcciones de remanencia magnética, siguiendo el procedimiento de despliegue de la

estructura descripto en 8.5

Un examen minucioso de los datos corregidos por el rumbo de los estratos y
desplegado sobre los ejes de los pliegues revela que hay poca diferencia entre las dos vias de
restauracion para la seccion occidental (sitios ICSL 1-6 en la Tabla 1). Esto se explica mejor
por el bajo buzamiento de los ejes de la primera fase. La seccion oriental (sitios ICSL 7-11 en
la Tabla 1) muestra una mayor diferencia, dado el alto buzamiento del eje del pliegue de la
segunda fase. El agrupamiento de los datos restaurados a partir de los ejes de plegamiento o a
partir de la estratificacion no son significativamente diferentes. Sin embargo, los datos
estructurales indican que la restauracion a partir de los ejes de los pliegues es el camino

correcto.
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La direccion promediada en el tiempo indica la ocurrencia de una rotacion de
aproximadamente 35° en el sentido de las agujas del reloj sin anomalia de inclinacion

significativa (Fig. 8-13c) (Grupo I en la Tabla 3).

Fm. Icanche - NE del Anclinal San Lorenzo
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Figura 8- 13: Resultados obtenidos en la Fm. Icanche en el flanco NE del Anticlinal San Lorenzo. Diagramas de
Zijderveld donde se observa la presencia de una Gnica componente con temperaturas de desbloqueo de 673°C (a)
y 590°C (b). (c) Direcciones finales en coordenadas in situ y corregidas, la estrella representa la direccion de
referencia.

8.6. Sintesis de los resultados obtenidos para el Area 2

Los resultados del Area 2 indican el predominio de las rotaciones horarias en unidades
anteriores a 39 Ma. Las diferencias en la rotacién tectonica encontrada entre las formaciones
Cuesta de Montecristo y Quebrada Mala sugieren que las rotaciones horarias no estan
restringidas al Paledgeno, sino que también se asociaron con la deformacion temprana del

Cretacico Tardio (fase Peruana).

Los resultados de la zona de Cerros de Montecristo sugieren que el area fue deformada
suavemente durante el Paleoceno temprano. Esta fase de deformacion puede explicar, en
parte, el contraste en la actitud estructural en afloramientos cercanos (a 3 km de distancia)
pero fisicamente desconectados de la Formacién Quebrada Mala del Cretacico Superior y la
Formacion Icanche del Eoceno en algunas localidades (Fig. 8-1). Dicha deformacion no
habria estado asociada a una rotacion significativa en el area dado que los valores de rotacion
de la Fm. Quebrada Mala (pre-tectonica) y la Monzonita Cuarcifera de Montecristo (post-

tectonica) son similares (Somoza et al. 2012).

La cantidad similar de rotacion horaria detectada en rocas del Cretacico Superior y las
rocas eocenas sugieren que se comportaron como un bloque estructural que roté durante el

lapso comprendido entre el registro de remanencias en la Monzodiorita Los Picos (rotado) y
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el Complejo Fortuna (sin rotar). Es decir, durante las primeras etapas de la fase orogénica
incaica del Eoceno (ver Somoza et al., 2015).

Los datos del anticlinal de San Lorenzo sugieren que la parte norte del Area 2
experimentd una historia de rotacion mas compleja. La diferencia en la rotacion tecténica
observada en la Fm. Icanche entre los flancos occidental y oriental sugiere una rotacion de
casi 20° en sentido horario previa a la intrusion del Complejo Los Picos (~ 43- 42 Ma) y la
remagnetizacion de la Fm. Icanche en el limbo occidental. Después del emplazamiento, una
segunda fase de deformacidon produjo una nueva rotacion tecténica horaria de 15°.Sin
embargo, dado los errores de las rotaciones, no se puede descartar la posibilidad de que ambos
flancos hayan rotado ~22°. En este contexto, las remanencias sin rotar del Cretacico Superior
(Fm. Tolar) sélo podrian explicarse como producto de rotaciones sucesivas, de iguales
magnitudes, pero sentido opuesto ¢ una remagnetizacion generada por los diques siliceos

asociados al Complejo Fortuna.
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9. AREA 3: SIERRA DEL MEDIO

El Area 3 esta ubicada en la parte sureste de la Sierra del Medio situada al este de la
Sierra de Moreno (Fig. 3-1). En esta localidad, los sedimentos mesozoicos se apoyan
directamente sobre el basamento paleozoico y estan cubiertos por lavas eocenas (Fig. 9-1). A
fin de poder establecer la historia estructural del &rea se realizd el muestreo de las

formaciones Tolar, Icanche, Cerro Colorado y el Complejo Plutonico EI Abra (Tabla 6).
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Figura 9- 1: Mapa geologico del area 3. los circulos corresponden a los sitios paleomagnéticos muestreados, en
color azul (gris) aquellos en los que se obtuvo una ChRM (sitios descartados por comportamiento erratico) (Base
geoldgica modificada de Tomlinson y Blanco 2006).
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Tabla 5: Resultados paleomagnéticos del Area 3

Sites Lat (°S) Long. (°O) (N/n) Decl.c Incl.c 95 k BP Decl.s  Incl.s

J - Area 3, anticlinal Chajagua ; magnetizacion post-tectonica en la Formacion Tolar (sitios TLSM1-9)

TLSM1f -21.680 68.788 6/6 355 -52.5 8.4 65 151/34 20.4 -31.3
TLSM?2' -21.682 68.788 5/5 5.2 -46 10.6 76 151/34 22.6 =222
TLSM3' -21.682 68.788 4/5 360 -45.4 6.1 228 151/34 19.1 -23.8
TLSM4f -21.682 68.788 4/4 0.2 -53.6 5.9 246 151/34 24.1 -304
TLSMS' -21.677 68.788 5/5 358.9 -47.6 5.7 264 151/34 19.5 -25.8
TLSM6' -21.680 68.788 4/4 356.2 -50.6 11.4 118 151/34 19.8 -29.3
TLSMY' -21.682 68.788 4/5 350.3 -47.3 6.7 186 151/34 14 -28.9
mean Geog. 7 358 -49.1 33 327

mean Strat. 7 33 327 19.9 -27.4

K -Area 3, anticlinal Chajagua ; magnetizacion pretectonica en el flanco occidental: Formacion Icanche (ICSM)
(Eoceno medio) y Formacion Tolar (TLSM) (Cretacico Superior)

ICSM1 -21.677 68.805 4/4 338 -32 7.1 125 187/30 360 -41.6
ICSM2 -21.675 68.805 4/5 112.4 26 6.2 200 187/30 1212  54.4
ICSM3 -21.675 68.783 416 316.4 -48.6 49 310 187/30 3579  -64.8
ICSM4 -21.675 68.803 a7 140 53 79 95 187/30 1895  65.7
TLSM10 -21.708 68.768 6/6 332.8 411 6 126 131/28 3495  -26.7
TLSM11 -21.703 68.737 4/4 1315 63.5 6.6 120 131/28 1745 52
TLSM12 -21.707 68.755 5/5 143 50 8.1 90 131/28 1672  37.8
TLSM14 68.743 5/5 124.8 65.8 8.3 85 131/28 1747 557
TLSM15% 68.768333  7/7 340.9 -39.3 9.8 38 226/16 3491  -53.4
TLSM15/f -21.815 68.768 5/5 162.3 40 4.4 297 226/16  171.1 53.9
TLSM16X -21.815 68.768 6/6 3428 -38.6 5.1 176 226/16  351.2  -52.3
TLSM16'f -21.815 68.768 5/5 159.4 37.7 10.8 51 226/16  166.7 52
TLSM17¥ -21.817 68.770 5/5 330.2 -30.7 55 191 194/28 3498  -47.1
TLSM17" -21.817 68.770 3/5 185.4 41.9 16.2 59 194/28 2107 39.7
ICSM7 -21.768 68.768 4/5 134.2 43.8 5.6 273 210/36 1705 753
mean Geog. 12 143.5 45.4 9.1 23

mean Strat. 8.8 25 169.5 53.2

L -Area 3, anticllinal Chajagua; flanco oriental: Gabro Colorado (GB) (Cretacico Superior) y Formacion Tolar (TLLP)

(Cretacico Superior- Paleoceno)

TLLP1(P) -21.907 68.667 22/22 14.4 -43.8 6.2 37 335/10 57 -49.6
TLLP2(Q) -21.922 68.647 1/111 359.9 -52.9 10.7 17 20/14 345.2 -46.4
TLLP3(02) -21.850 68.715 8/8 9.5 -22 11.2 25 347/23 358.9 -28.9
TLLP3(02)" -21.850 68.715 6/6 186.6 52.1 51 174 347/23 155.4 53.8
GB1 -21.900 68.600 5/5 360 -60.2 3.1 596 335/10 342.1 -63
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GBS -21.892 68.623 5/5 35 -50.1 5.3 210 335/10 3516 -54
GB9 -21.878 68.605 6/6 345.9 -54.2 31 460 335/10 331.8 -54.9
GB10 68.65 8/8 155 -51.7 6.4 74 335/10 3.9 -57.4
GB11 68.66 4/4 22 -47.4 33 858 340/11 350 -50.5
East Geog. 9 4.8 -48.6 7.8 44
East Strat. 9 7.7 45 350.1 -51.5
Mean Geog. 24 341.8 -47.6 73 17
Mean Strat. 24 5.4 31 3517  -52.4
M - Area 3, Complejo El Abra (Eoceno medio)
EAlL -21.942 -68.757 4/5 358.2 -54.4 5.4 167 - - -
EA4 -21.928 -68.782 5/5 18.9 -58 55 192 - - -
EA6' -21.928 -68.802 3/5 359.9 -50.7 59 64 - - -
EAgk M -21.928 -68.802 4/5 189.8 16.4 3.8 256 - - -
EAT™ -21.935 -68.865 5/5 112.3 215 6.9 125 - - -
EA9 -21.997 -68.832 4/5 359.5 -54.8 6.3 214 - - -
EA13 -21.990 -68.800 4/4 29 -46.1 5.8 203 - - -
mean 1 7 353.1 -47 21.5 9
mean 2 5 35 -53 6.3 147
N- Area 3; Quebrada Honda- Formacion Tolar (Cretacico Superior)
QHK1 -22.002 68.925 22/23 290.5 -51.1 35 81 142/55 19 -45.6
QHK2 -22.002 68.926 4/6 279.5 -51.8 8.9 106 142/55 35 -52.5
mean 26/29 288.8 -51.5 3.2 80 21 -46.7
O - Area Quebrada Honda- Fm. Icanche (Eoceno temprano-medio)

QHIC1 -22.015 68.953 5 146/28
QHIC2 -22.015 68.953 5 146/29
QHIC3f -22.015 68.953 4/6 196.9 61 16.9 30.65 146/30 214 34.7
QHIC4 -22.015 68.953 5 146/31
QHICS5 -22.013 68.949 4/5 302.2 86.3 8.6 115.53 146/30 242.6 58.3
QHICS -22.013 68.949 4/5 302.2 86.3 8.6 115.53 146/30 242.6 58.3
QHIC 7™ -22.011 68.940 3/5 132.6 -70.7 3 1735 146/30 86.8 -51.2
QHICt 8 -22.010 68.936 3/5 185.2 63.9 12.6 97 146/30 209.6 39.7
mean 3/4 26.4 23 219.4 45

214 222.9 50.1

Lat., Long.: ubicacion del sitio (redondeado al minuta méas cercano).

(n/N): nimero de muestras involucradas en la estadistica/ total de muestras.

Decl., Incl.c: declinacion e inclinacion del vector paleomagnético en coordenadas in situ.
ags: semicono del nivel de confianza del 95% alrededor de la direccion media (Fisher, 1953).
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k: pardmetro de precision (Fisher, 1953).

BP: rumbo y buzamiento del estrato, con el rumbo en grados hacia el este y buzamiento medido 90° en el sentido horario
desde el rumbo (convencién de la mano derecha).

Decl.s, Incl.s: declinacion e inclinacidn con respecto a la paleohorizontal luego de aplizar los valores de BP.
& Direccién media a partir de polaridades normales y reversas

f Sites no considerados en la interpretacion tectonica (ver texto principal)

k' componente de alta temperatura en el sitio

I componente de baja temperatura en el sitio

A continuacion, se realizard una breve descripcion de las principales unidades

aflorantes y rasgos estructurales.

9.1. Estratigrafia

El basamento estd compuesto por un conjunto de rocas volcanicas e intrusivos
subvolcénicos con niveles clasticos subordinados de la Fm. Collahuasi, del Carbonifero
Superior- Pérmico. Esta formacion se encuentra intruida por extensos plutones de
composicion variable entre diorita y sienogranito. Edades K-Ar en biotita o anfibol y U-Pb en
circones oscilan entre 324 y 256 Ma (limite del Carbonifero Inferior-Superior a limite del
Pérmico Inferior- Superior)(Tomlinson et al. 2001a). A diferencia de la Sierra de Moreno, no
se encuentran afloramientos de edad tridsica en el &rea. Los depdsitos sedimentarios
mesozoicos correspondientes a las formaciones Quehuita y Tolar se apoyan en discordancia

angular sobre el basamento.

En el extremo noroccidental del cordon del cerro Jaspe, aflora una secuencia bien
estratificada de 1.046 m de espesor perteneciente a la Fm. Tolar (Tomlinson et al. 2018),
dispuestos en aparente concordancia sobre lutitas negras yesiferas y yeso cristalino de la Fm
Quehuita y subyaciendo, transicional y concordantemente, a brechas y volcanitas eocenas de

la Fm. Icanche.

La Fm. Tolar se encuentra intruida en el sector oriental por gabros y monzonitas del
Cerro Colorado (Fig. 9-1). Existen varias edades publicadas: 66,7 £ 1,8 Ma (K-Ar en biotita,
recalculada de Huete et al. 1977), una isocrona Rb-Sr de 66 + 24 Ma (Rogers y Hawkesworth
1989), una edad K-Ar en biotita de 63,8 + 2,4 Ma (recalculada de Baker 1977), y otra de 68 +
2 Ma (Tomlinson et al. 2001b). Sin embargo, la edad del Monzogabro Colorado debe ser mas
antigua debido a que en los sectores de cerros Morado y Santa Barbara se encuentra intruido
por unidades datadas en 71 £ 2 May 72 + 2 Ma, respectivamente (Ladino 1998).
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En el &rea el Complejo Los Picos (45-43 Ma) intruye a los afloramientos de las
formaciones Tolar e Icanche, y es a su vez intruido por el Complejo Granodioritico EI Abra
(40-36 Ma). Datos petrograficos, mineraldgicos, quimicos, edades radimétricas, alteracion y
mineralizacion permiten correlacionar a los complejos de Fortuna y El Abra, asi como los
correspondientes complejos del Eoceno medio en los que se emplazaron(Tomlinson et al.
2001b). Estos cuerpos se encuentran truncados y desplazados por la Falla Oeste

aproximadamente 35 km, y forman parte de un Gnico batolito de 200 km?.

9.2. Estructura

En contraste con las discordancias angulares mapeadas en la Sierra de Moreno (Area
1), la Sierra del Medio se caracteriza por secciones estratigraficas continuas desde el Jurasico
al Eoceno. Esto sugiere que, de haber habido deformacion durante el Cretécico, esta no se
manifestd en el area. Esto puede deberse a las diferencias en la estructura y litologia del
basamento (paleozoico) de las dos regiones (ver Ginther et al. 1997). Como se discutio
anteriormente, Skarmeta y Marinovic (1981), Skarmeta (1983), Aguilar y Niemeyer (1984), y
Niemeyer et al. (1985) sugirieron que las fabricas metamorficas del Paleozoico en la Sierra de
Moreno probablemente proporcionaron planos de debilidad que se reactivaron y controlaron
la ubicacion de las fallas inversas del Cretdcico. En contraste, estas fabricas estan ausentes en
la Sierra del Medio.

La primera deformacién importante en la Sierra del Medio ocurri6é durante el Eoceno
con la fase orogénica incaica (Tomlinson y Blanco 1997). Dicha deformacion esta
representada en el Area 3 por anticlinal Chajagua con orientacion N-S y fallas inversas en la
Sierra Las Rabonas (Fig. 9-1). Las Ultimas etapas de la deformacion fueron acompanadas por

el emplazamiento del complejo pluténico EI Abra (Dilles et al. 1997; Ballard et al. 2002).

El Oligoceno tardio a Mioceno temprano se caracteriza por un desplazamiento sinistral
de 35-37 km a lo largo de la Falla Oeste (Dilles et al. 1997; Tomlinson y Blanco 1997).

9.3. Flanco occidental del anticlinal Chajagua

La mayoria de las rocas analizadas en el flanco occidental del anticlinal Chajagua
poseen una magnetizacién pre-tecténica. Sin embargo, los resultados de los sitios TLSM1-9
correspondientes a la Fm. Tolar se interpretan como post-tectonicos. Por lo tanto, la

descripcion se divide en dos partes.
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9.3.1. Remanencias post-tectonicas (J en Tabla 5)

En la parte norte del Area 3, se perforaron 9 sitios (de 4 a 7 muestras de cada sitio, con
un total de 43 muestras) de una seccién de 400 m de espesor de areniscas de grano medio
rojizas pertenecientes a la Formacion Tolar (sitios TLSM1-9). La intensidad de MRN de estas
muestras varia de 15 a 25 mA/m. La desmagnetizacion térmica permite la observacion de una
magnetizacion caracteristica de polaridad normal con un amplio espectro de temperatura de
desbloqueo de ~200° C a 600-620° C (Fig. 9-2a). El posterior calentamiento produce
direcciones erréaticas en el vector remanencia (entre 5-15% del MRN inicial).

El magnetismo de rocas indica que, si bien la hematita domina la mineralogia
magnética, cantidades subordinadas de magnetita dominan las propiedades magnéticas, como
se observa en los ciclos de histéresis con forma de cintura de avispa que sugieren la presencia
de ambos minerales (Fig. 9-2b). La petrografia permite correlacionar los resultados
magnéticos de la roca con la aparicion de hematita como cristales euhédricos diseminados y

recubrimiento de grano pigmentario.

Las remanencias aisladas muestran un buen agrupamiento intra-sitio y un a95 muy
pequeiio (095=3,3) para la DMF de todos los sitios. La direccion media in situ de esta seccién
es comparable a la del campo magnético Cretacico Tardio a Cenozoico para el area. Por el
contrario, la direccion media luego de aplicar la correccion estructural es demasiada somera (J
en la Tabla 5), lo que sugiere que la remanencia se adquiri6 posterior a la estructuracion. Esta
magnetizacion post-tectonica se debe probablemente a la removilizacion del hierro y
oxidacion de baja temperatura de la magnetita original ligada a la circulacién de fluidos a
través de las areniscas. Su edad posiblemente varia entre el Eoceno tardio hasta el
Cuaternario. El valor muy alto en el pardmetro de precision de Fisher (k = 327) sugiere que
los procesos quimicos prolongados produjeron un promedio parcial de PSV dentro del sitio.
Aunque la edad de la magnetizacion es incierta, la direccion media in situ de la seccion es
concordante con la direccion de referencia para el Eoceno medio. Debido a que el Complejo
El Abra Eoceno medio-tardio, es posterior a la formacion del anticlinal de Chajagua y que las
intrusiones del Oligoceno temprano, se intruyen a lo largo de la Falla Oeste (Tomlinson et al.
2001), inferimos una edad eocena tardia - oligocena temprana para la magnetizacion y el
calculo de la rotacion tectonica.
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Figura 9- 2: Resultados obtenidos en los Sitios TLSM 1-9 de la Fm. Tolar en el flanco occidental del Anticlinal
Chajagua. (a) Diagrama de Zijderveld donde se observa la presencia de una Gnica componente con temperaturas
de desbloqueo de 200-590°C. (b) Ciclo de histéresis mostrando la presencia de hematita y magnetita. (c)
Direcciones finales en coordenadas in situ y corregidas, la estrella representa la direccion de referencia.

9.3.2. Remanencias pre-tectonicas (K en la Tabla 5)

En el sector norte del Area 3, se extrajeron cuatro muestras de mano de cuatro
horizontes volcanicos distribuidos en una seccion de 200 m de espesor de la Fm. Icanche del
Eoceno (sitios ICSM1-4). ElI comportamiento paleomagnético de estas rocas es similar al
observado en muestras de esta unidad en la extremidad noreste del anticlinal de San Lorenzo
(Seccidn 8.5.3). Se observo una Unica componente con temperaturas de desbloqueo entre 350-
650°C. Las magnetizaciones aisladas muestran polaridades normales y reversas,
probablemente de origen termoremanente (Tabla 5).

Los estratos de la Fm. Tolar se encuentran intruidos por enjambres de diques de
probable edad eocena (sitios TLSM10-14). Los diques presentan diversos grados de alteracion
que, en muchos casos, provoco su completa erosion, lo que deja grietas de lados rectos en los
afloramientos. En esta zona, se perforaron 31 muestras (5 sitios) correspondientes a diques de
andesita con poca alteracion, y areniscas de grano medio a diferentes distancias de los diques,

gue van desde las paredes adyacentes al dique hasta decenas de metros de distancia.

Las intensidades de MRN de las areniscas varian de 10 a 800 mA/m, los valores
mayores generalmente corresponden a las muestras tomadas mas cerca de los diques; mientras
gue la intensidad inicial en las rocas andesiticas es mayor, en algunos casos superando los 10
A/m. Se observaron direcciones paleomagnéticas erraticas en las muestras de diques
andesiticos y de un sitio adyacente a un dique. En contraste, se aisl6 una componente bien
definida en cuatro sitios alejados de los intrusivos. Se observo una componente con polaridad

reversa en tres de ellos (Fig. 9-3 a) y polaridad normal en el cuarto.
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Los resultados del magnetismo de rocas y el comportamiento paleomagnético durante
la desmagnetizacion termal, sugieren que los minerales portadores de la remanencia

corresponden a magnetita y hematita (Fig. 9-3 b).

Las rocas con evidencias de metamorfismo de contacto, adyacentes a las paredes del
dique, tienen la misma direccion de magnetizacion que las muestras perforadas a distancias de
metros a decenas de metros de los diques, lo que sugiere una remagnetizacion generalizada en

la localidad. Las direcciones medias de cada sitio se enumeran en la Tabla 1.

Ocho kilometros al sur de las localidades mencionadas anteriormente, se perforaron
dos sitios en las lavas de la Fm. Icanche (sitios ICSM5-6) y un sitio en una pequefia intrusion
porfidica de edad eocena probablemente (sitio ICSM 7). Las muestras de las rocas volcanicas
no fueron Utiles para fines tectonicos, ya que las del sitio ICSM5 mostraron una intensidad de
MRN muy alta y direcciones erraticas, mientras que la direccion media calculada desde el
sitio ICSM6 probablemente representa un campo magnético de transicion. En contraste, una
remanencia de polaridad reversa se aisld en el sitio de la intrusion (ICSM7 en la Tabla 1). La
direccién media in situ de este sitio se corrigio utilizando la actitud estructural de los estratos

de la Fm. Tolar en los cuales se intruye.

Tres kilometros al sur, se extrajeron 18 muestras de tres estratos de la Fm. Tolar (sitios
TLSM 15-17). La desmagnetizacion por AF hasta 60 mT no produjo cambios direccionales ni
de intensidad en la MRN, lo que sugiere la presencia de hematita. Se observaron varias
componentes durante la desmagnetizacion térmica (Fig. 9-3c). Una disminucion casi lineal en
la intensidad de la remanencia, hasta aproximadamente 280° C (Fig. 9-3 c1), relacionada con
una componente de polaridad normal a baja temperatura. El calentamiento adicional revel6
una componente de polaridad reversa, generalmente observada entre 280 a 400-430° C (Fig.
9-3 ¢2). Después de esto, se elimind progresivamente una componente de temperatura mas
alta, casi antiparalela con la anterior, hasta completar la desmagnetizacion a 660-680° C (Fig.
9-3 ¢3). Aunque se observé en todas las muestras, la componente intermedia se calculé solo
en aquellos casos en los que se determino al menos por cuatro vectores de remanencia parcial
colineales, con un valor maximo de MAD < 15° este valor algo mas permisivo de MAD
maximo permiti6 mejorar la definicion estadistica de la componente dentro del sitio, al

aceptar una mayor cantidad de.

Dada la poca diferencia angular entre la componente intermedia y la de alta
temperatura (<3°), se utilizaron las componentes de alta temperatura para el célculo de la
DMF (ver Tabla 1). En el sitio TLSM17 la diferencia entre ambas componentes es de ~30°.
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Sin embargo, la componente intermedia posee una gran dispersion (095= 16, 2°) y se descarta

para el andlisis tectonico.

Dado que la edad de las rocas varia entre el Cretacico tardio-Eoceno, y que de haber
habia alguna remagnetizacion esta es anterior a la estructuracion en el area, la edad minima de
las magnetizaciones observadas es eocena y su edad maxima cretacica superior. Debido a que
ha habido poca deriva polar para este intervalo de tiempo, si es que existe alguna, y que en el
area no han sido descriptos indicios de la deformacion cretacica, las magnetizaciones se
pueden promediar juntas. Se observa una leve mejoria en los parametros estadisticos luego de
aplicar la correccion estructural (Fig. 9-3d) (Tabla 1). Se obtiene un resultado positivo al
aplicar el test de direccion-correccion (DC) de Enkin (2003), el cual examina la relacion entre
las direcciones medias del sitio paleomagnético y sus correspondientes correcciones
estructurales. Dado que se disponia de direcciones normales y reversas se realiz6 el reversal
test de McFadden y McElhinny (1990) el arrojé un resultado positivo (dcrit= 17.15; oobs.=
11.61; clasificacion C).

La direccién media obtenida para el flanco occidental del anticlinal Chajagua no

difiere de la esperada para el Eoceno (Fig. 9-3 d).
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Figura 9- 3: Resultados obtenidos en el flanco occidental del Anticlinal Chajagua. (a) Diagrama de Zijderveld
donde se observa la presencia de una Gnica componente con temperaturas de desbloqueo de 200-650°C. (b) Ciclo
de histéresis mostrando la presencia de hematita y magnetita. (c) Componentes observadas en los sitios TLSM
15- 17. (d) Direcciones finales en coordenadas in situ y corregidas, llevadas a una Unica polaridad; la estrella
representa la direccion de referencia. Los sitios en rojo corresponden a los resultados obtenidos a partir de las
rocas volcanicas.

9.4. Flanco oriental del anticlinal Chajagua: Zona del Cerro Colorado (L en Tabla 5)

El flanco oriental del anticlinal de Chajagua se denota por el persistente buzamiento
hacia el este de la Formacion Tolar. En esta zona aflora ademas el Complejo Intrusivo de
Cerro Colorado, donde se perforaron 12 sitios (83 muestras, sitios GB Tabla 5). Las litologias
varian desde gabros de grano fino a grano grueso, sienitas de grano grueso y monzonitas de
grano medio. Ademas, se muestred un sitio (4 muestras) de rocas sedimentarias quemadas de
la Fm. Tolar en el borde sur de la unidad pluténica (Fig. 9-1). Las dataciones por el método de
K-Ar indican que la intrusion de estos cuerpos ocurrio en el Creticico tardio- Paleoceno
temprano (Baker 1977; Huete et al. 1977; Boric et al. 1990; Ladino et al. 2000).

La intensidad de MRN varia entre los diferentes afloramientos, desde 0,3 hasta 150
A/m en las facies de gabro y sienita, y desde 0,1 hasta 7 A/m en la monzonita. El
comportamiento paleomagnético sugiere que magnetita MD es la fase magnética dominante.

Todas las muestras de la monzonita y las rocas sedimentarias quemadas, asi como
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aproximadamente el 43% de las muestras del gabro, mostraron baja intensidad de MRN y
comportamiento erratico donde la magnetizacion era completamente eliminada tras aplicar un
campo AF de 20 mT. Debido a esto las muestras se rechazaron de un estudio posterior. En
contraste, se pudo aislar una componente de polaridad normal de alta coercitividad apuntando
hacia el origen en cinco sitios correspondientes a gabro (Fig. 9-4a). Esta remanencia se

interpreta como una magnetizacion termoremanente.

Debido a que el pluton es de edad cretacica superior y es anterior a la primera
deformacion en el area, las direcciones de estos sitios se restauraron a la paleohorizontal

utilizando la actitud mostrada por los estratos del Cretécico circundante.

Al sur del Cerro Colorado, se extrajeron muestras de pelitas y areniscas de grano fino
de la Formacion Tolar en dos secciones (TLLP1-2). La seccion TLLP1 de 80 m de espesor es
la mas cercana al cuerpo plutdénico y comprende 22 muestras. La secciéon TLLP2 (11
muestras) corresponde a una seccion mas corta, de 20 m de espesor, expuesta mas al sur en
una quebrada. Se muestre6 una tercera seccion ubicada al oeste del Cerro Colorado,
consistente en 8 muestras de la Formacion Tolar (seccion TLLP3 en Tabla 1).
Adicionalmente, se obtuvieronll muestras de diques que intruyen las secciones TLLP1 y
TLLP2. La edad de los diques en estas localidades esta pobremente acotada, con solo dos
edades K-Ar en roca total de 47 + 6 y 57 £ 7 Ma (Huete et al. 1977; Tomlinson et al. 2001b)

en un dique en la localidad TLLP3, que no fue muestreado.

Las muestras provenientes de los diques en las localidades de TLLP1-2 mostraron una
intensidad de MRN muy alta, y las direcciones obtenidas después del proceso de
desmagnetizacion muestran una gran dispersion. Por el contrario, las muestras de rocas
sedimentarias en estas secciones mostraron intensidades de MRN que oscilan entre 10 y 30
mA/m, y una remanencia de polaridad normal bien definida con alta temperatura de bloqueo
(Fig. 9-4b). Por otro lado, las muestras del sitio TLLP3 mostraron dos componentes (Fig. 9-
4c), una componente de baja temperatura de polaridad reversa definida entre 300 y 550°C, y
otra componente de polaridad normal que muestra un estrecho espectro de temperatura de
desbloqueo entre ~ 655 y 685° C.
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Figura 9- 4: Comportamiento paleomagnético observado en el flanco oriental del anticlinal Chajagua. Diagramas
de Zijderveld de las muestras de gabro del Complejo Cerro Colorado (a) y la Fm. Tolar en las secciones TLLP 1
y 2 (b) y TLLP3 (c).

Teniendo en cuenta la elevada temperatura de desbloqueo, cercana a la temperatura de
Néel de la hematita, y la alta coercitividad evidente en el ciclo de histéresis, se interpreta que
la hematita es el mineral magnético dominante o exclusivo en la Fm. Tolar en estas secciones
(Fig. 9-5a). El analisis de cortes calcograficos y petrograficos muestra un cemento compuesto
de hematita, cuarzo y calcita (Fig. 9-5 b). Ademas de ser un componente del cemento, la
hematita se presenta como granos individuales a veces alineados (Fig. 9-5c y d). Se observé la
presencia de agregados de hematita acicular (Fig. 9-5d), lo que sugiere alteracion intraestratal.
Esto se corrobora con la aparicién de epidoto (¢pistacita?) y en menor medida leucoxeno
(Tomlinson comunicacion personal). Se observa epidoto ya sea diseminado en la roca o
formando acumulaciones de escala centimétrica; pero siempre en las fracciones de arena o
limo, estando ausente en la fraccion pelitica. Estos minerales autigénicos, y la presencia de
vidrio silicificado, sugieren un metamorfismo de baja a moderada temperatura, cuyo origen
puede estar relacionado con el emplazamiento de los plutones en Cerro Colorado o la

intrusion generalizada de diques.

En cualquier caso, tanto los diques como los plutones son anteriores a la deformacion
eocena en estas localidades, lo que sugiere que cualquiera sea su origen, la alteracion en la
Formacién Tolar es pretectonica. La direccién obtenida para el flanco oriental luego de
aplicar la correccion estructural se asemeja con la direccion esperada para el Cretacico
Superior (Fig. 9-6).

111



a) Mag [Am?kg]

TLSM15-LPK76

-1000 )/ 1000
Field [mT]

Be=9142mT

Figura 9- 5: (a) Ciclo de histéresis indicando hematita como el mineral portador de la remanencia. (b)
Microfotografia de un corte petrografico de la muestra TL 5 (TLLP2) ubicada a 6 m de un dique.
Microfotografia de un pulido calcografico de la misma muestra mostrando la presencia de opacos alineados, y
(c) un detalle de un grano de hematita con crecimiento acicular (d).
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Figura 9- 6: Direcciones medias obtenidas en el flanco oriental del anticlinal Chajagua; la estrella indica la
direccion de referencia para el Cretacico Superior.
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Teniendo en cuenta los resultados obtenidos en ambos flancos del anticlinal Chajagua
(secciones 9.3 y 9.4) se realizo el foldtest con las direcciones de los 21 sitios. La prueba arroja
un resultado positivo (k maximo en 81% de despliegue aplicando el analisis de Fisher; ku / kis
= 1,82) (Fig. 9.7a y b). El buen ajuste entre las direcciones medias de ambos flancos despues
de aplicar la correccion estructural (Fig. 9.7c) sugiere que la PSV se ha promediado
adecuadamente dentro de cada flanco de la estructura.
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Figura 9- 7: (a) Diagrama del pardmetro de concentracién k en funcion de la correccion de estructura, y tabla
mostrando los valores para cada una de las correcciones. (b) DMF obtenida en el flanco oriental (triangulo) y
occidental (circulo) en coordenadas in situ y luego de aplicar la correccion de estructura.

9.5. Complejo Pluténico El Abra (M in Tabla 5)

La parte sur del Area 3 estd dominada por el Complejo El Abra, del Eoceno medio a
alto. Esta unidad plutonica es contemporanea con el Complejo Fortuna, su equivalente en el
lado opuesto de la Falla Oeste, y con respecto al cual se encuentra desplazado sinestralmente
por efecto de dicha falla (Dilles et al. 1997; Tomlinson y Blanco 1997). El carécter hipabisal
de la unidad es constante a lo largo de perfiles E-W en la parte norte del complejo. En esta
zona la unidad intruye a las rocas del Cretacico Superior al Eoceno buzantes al oeste,
correspondientes al flanco occidental del anticlinal Chajagua. Esto sugiere que el

emplazamiento del complejo plutdnico es posterior a la estructuracion del anticlinal.

Se extrajeron muestras a lo largo de dos transectas (Fig. 9-1). En la parte oriental y
central de la transecta norte, se perforaron seis sitios (24 muestras) en la Granodiorita Cotari

(sitios EA1-6), mientras que en la parte occidental se perforaron dos sitios (8 muestras) en la
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Granodiorita El Abra (sitios EA7 -8). La seccion sur estd compuesta por un sitio (EA9) en la
unidad de El Abra, tres sitios (EA10-12 y 14) en la Granodiorita Cotari, y dos sitios (EA13 y

14) en la Granodiorita Llareta.

La intensidad de MRN en las distintas unidades varia entre 0,05 a 9 A/m. Ocho de los
catorce sitios no dieron resultados utilizables, por presentar un corpotamiento erratico durante
el proceso de desmagnetizacion. Los seis sitios restantes mostraron una remanencia
caracteristica de coercitividad moderada a alta, de polaridad normal en cinco casos Yy
polaridad reversa en el sitio EA7 (ver Tabla 5; Fig. 9-8a y b). Los valores de coercitividad
observadas durante el proceso de desmagnetizacion por AF y los resultados obtenidos en los
ciclos de histéresis sugieren la presencia de magnetita MD (Fig. 9-8c).

En el sitio EAG6 en particular, se observé un componente adicional de polaridad reversa
de alta coercitividad y temperatura sugiriendo que el mineral portador de esta componente de
la remanencia es hematita. Este sitio estd mas cerca de la mina EI Abra, por lo que es posible
que la componente de alta temperatura esté relacionada con procesos de mineralizacion

posteriores.

Aunque pertenecen a diferentes unidades, las cinco direcciones medias
correspondientes a los sitios con polaridad normal muestran una fuerte agrupacion. Por el
contrario, las magnetizaciones reversas observadas en los sitios EA6 y EA7 se encuentran
muy desplazadas de las direcciones normales (Fig. 9-8d). En la Tabla 1 se muestran dos
direcciones medias alternativas, una que involucra todos los datos disponibles (media 1) y la
otra que usa solo el grupo de polaridad normal (media 2) (Fig. 9-8e). Teniendo en cuenta la
naturaleza discordante de las dos direcciones de polaridad reversa, se utilizara la media 2 para

el andlisis tectonico.

La comparacién con el campo magnético del Eoceno sugiere que puede haber una
rotacidon tectonica horaria, aunque el alto valor de AR es elevado. El valor tan alto del
parametro de precision de Fisher (k = 147) puede deberse a que el PSV no se ha promediado
adecuadamente. Sin embargo, no puede descartarse que un enfriamiento lento con posible

deuterismo puede haber producido un promedio de PSV dentro del plutén.
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Figura 9- 8: Resultados obtenidos para el Complejo Plutonico EI Abra. (a) Representacién estereogréafica de cada
vector residual de magnetizacion remanente de polaridad reversa. (b) Diagramas de Zijderveld mostrando la
presencia de una Unica componente. (c) Ciclo de histéresis indicando la presencia dominante de magnetita MD.
(d) DMF a partir de los 7 sitios, con las polaridades normales invertidas para facilitar la comparacion; en rojo se
muestran los sitios con polaridad reversa. DMF teniendo en cuenta sdlo los cinco sitios con polaridad normal.

9.6. Quebrada Honda (N y O en Tabla 5)

La localidad de Quebrada Honda se ubica en la parte suroeste del Area 3 y en el
blogue occidental de la Falla Oeste (Fig 9-1). En esta zona afloran sedimentos del Cretacico
Superior-Paleoceno de la Fm. Tolar, los cuales estan cubiertos por lavas del Eoceno de la Fm.
Icanche. El contacto entre ambas formaciones es por falla. La secuencia culmina con un

paquete de tobas de edad miocena- pliocena.

Se perforaron 7 sitios en diferentes horizontes volcanicos y una ignimbrita ubicada al
tope de la secuencia perteneciente a la Formacion Icanche (Fig. 9-9a), y dos sitios en una
sucesion de 170 m de espesor de la Fm. Tolar, intruida por un dique andesitico datado en
45,2+1 Ma (Hammerschmidt et al. 1992) (Fig. 9-9b). Este Gltimo sitio consiste de 23 muestras
de areniscas rojizas y 6 muestras del dique andesitico. A continuacion, se describiran los

resultados obtenidos en ambas formaciones.
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Figura 9- 9: (a) Ignimbrita muestreada en la Fm Icanche. (b) Dique andesitico intruyendo a las areniscas de la
Fm. Tolar. Personas como escala (circulos amarillos). En la parte superior, toba de edad miocena-pliocena en
discordancia.

9.6.1. Formacion Tolar (N en Tabla 5)

Las areniscas de la Fm. Tolar presentan un comportamiento paleomagnético sencillo.
El proceso de desmagnetizacion térmica permitio aislar una componente de polaridad normal
de alta temperatura (200-640°C) (Fig. 9-10a). Asimismo, cuando las muestras fueron
sometidas a desmagnetizacion por AF se observé una alta coercitividad, eliminandose solo el
35% de la MRN inicial luego de aplicar un campo de 90 mT (Fig. 9-10 b). Las direcciones
obtenidas presentan una alta agrupacion (k= 81). La declinacion andmala obtenida en
coordenadas in situ sugiere que la magnetizacion es pre-tectonica (Fig. 9-10 c). Si bien la
interpretacion de una magnetizacion post-tecténica rotada también es posible (ya que las
inclinaciones son similares), la interpretacion pre-tecténica es la mas parsimoniosa, ya que, Si
la magnetizacion fuera post-tecténica, requeriria un evento de remagnetizacion, seguido de

una rotacion de aproximadamente 60°.
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Figura 9- 10: Comportamiento paleomagnético observado en las areniscas de la Fm. Tolar. (a) Diagramas de
Zijderveld mostrando la presencia de una Unica componente. (b) Curva de desmagnetizacion normalizada. (c)
ChRM en corrdenadas in situ y correjida por la estructura.

A fin de determinar la naturaleza de la mineralogia magnética se realizaron ciclos de
histéresis y curvas termomagnéticas. Los mismos revelaron la presencia de hematita y
magnetita como los minerales portadores de la remanencia (Fig. 9-11a y b). En corte
petrografico, las arenas presentan granos sub-angulosos mal seleccionados de cuarzo,
feldespatos, liticos y opacos (Fig. 9-11c). ElI cemento es principalmente carbonatico, con

granos de cuarzo y opacos subordinados (Fig. 9-11d).
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Figura 9- 11: (a) Ciclo de histéresis indicando hematita como el mineral principal. (b) Curva termomagnética. (c
y d) Microfotografia de un corte petrografico de la muestra CP-230 (QHK1). Se observa la presencia de
abundantes minerales opacos de diversos tamafios (c) en un cemento principalmente carbonatico (d).

El analisis paleomagnético de las muestras pertenecientes al dique evidencia dos
componentes. Una componente blanda que se elimina a ~320°C y otra de alta coercitividad y

temperatura de desbloqueo (460-640°C), a la cual se interpretd6 como magnetizacion
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caracteristica, ChRM (Fig. 9-12 a y b). La componente més blanda y/o de menor temperatura,
muestra una gran dispersion, que podria responder a una magnetizacion espuria adquirida en
laboratorio, y no se considera para el analisis tectonico (Fig. 9-12 c). Por otro lado, cuatro de
las seis componentes de alta coercitividad y temperatura de desbloqueo es la “caracteristica”

(ChRM) aisladas muestran un buen agrupamiento (Fig. 9-12 d).
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Figura 9- 12: Resultados paleomagnéticos obtenidos para el dique. Diagramas de Zijderveld durante
desmagnetizacion térmica (a) y por AF (b), mostrando la presencia de dos componentes. Direcciones obtenidas a
partir de la componente de alta (c) y baja coercitividad y temperatura de desblogueo (d) en coordenadas in situ.
Los circulos blancos (negros) corresponden a inclinaciones negativas (positivas) con sus respectivos MAD.

Las curvas termomagnéticas revelaron un pico de Hopkinson con temperatura de
520°C correspondiente con titano-magnetita (Fig. 9-13a). Esto se corrobora en los ciclos de
histéresis, que son dominados por un mineral de baja fuerza coercitiva (Bc 8,05 mT para la
muestra QHK?2-Cp251 en Fig. 9-13b). Por otra parte, el ciclo de histéresis tiene forma pot-
bellied, que podria indicar la presencia de una fraccion de material superparamagnético (SP;
Tauxe et al. 1996) la coexistencia de minerales con diferentes fuerzas coercitivas (Roberts et
al. 1995). En corte petrografico se observd la presencia de opacos de tamafio variable

diseminados y presentes a lo largo de fracturas (Fig. 9-13c).

Estos resultados sugieren que las propiedades estdn dominadas por titanomagnetita pobre
en Ti, MD. Esta portaria la componente blanda y de baja T. Ademas, hay otro mineral de
mayor fuerza coercitiva, que practicamente no se aprecia en el magnetismo de rocas, y que
puede ser maghemita o hematita (de tamafio muy fino, en la transicion SP-SD),

probablemente producto de oxidacion de la propia Ti-magnetia.
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Figura 9- 13: (a) Curva termomagnética. (b) Ciclo de histéresis. (c) Microfotografia de un corte petrogréfico de
la muestra CP-253 (QHK2). Se observa la presencia de abundantes minerales opacos de diversos tamafios
diseminados y alojados en fracturas.

La direccion obtenida para la Fm. Tolar y el dique son similares en coordenadas in situ
(Fig. 9-14a). Dado que se interpreta que la remanencia de las areniscas es pre-tectonica, esto
sugiere que la intrusion es anterior a la estructura. Debido a esto y a la poca variacion del polo
paleomagneético durante el Cretacico Superior- Eoceno, las muestras de ambas litologias se
promedian juntas (Fig. 9-14 b, N Tabla 1). La comparacion de la DMF obtenida con la
direccion de referencia indica una rotacion tectonica horaria de ~ 9° (N en la Tabla 3; Fig. 9-
14c¢).
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Figura 9- 14:(a) Direccion media obtenida para el dique (cuadrado) y la Fm. Tolar (circulo) en coordenadas in
situ. DMF a partir de las 26 muestras correspondientes a las rocas volcanicas y las areniscas en coordenadas in
situ (b) y corregidas por la estructura (c). La estrella corresponde a la direccién esperada para el Eoceno.
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9.6.2. Formacion Icanche (O en Tabla 1)

Se perforaron ocho sitios (42 muestras) correspondientes a la Fm. Icanche (53-43 Ma).
Cuatro de los ocho sitios perforados mostraron un comportamiento paleomagnético erratico y
fueron descartados. Aproximadamente el 20% de las muestras se rompieron en muchas piezas

durante el proceso de desmagnetizacion térmica, generalmente al ser calentados a 350°C.

Los sitios restantes (ver O en la Tabla 1) mostraron una componente de alta
temperatura y coercitividad, de polaridad reversa (Fig. 9-15a y b), excepto el sitio QHIC7,
que mostr6 menor coercitividad y temperatura de desbloqueo, y en el que se aislé una
direccion andmala de inclinacion negativa, descartada del analisis posterior (Fig. 9-15c y d).

La agrupacion dentro de los sitios es moderada (095 <13°), excepto el sitio QHIC-3,
que presenta un 095 = 16.9°. Los sitios admisibles de la Fm. Icanche, presentan una DMF
pobremente definida y anémala en inclinacidn, tanto in situ como corregida por estructura.
(Fig 9-15 e). Esto podria deberse a que no se ha promediado la variacién paleosecular (PSV)

adecuadamente., por lo que no se consideran en la interpretacion tectonica.
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Figura 9- 15: Comportamiento paleomagnético observado en la Fm. Icanche. (a) y (b) Corresponden a los sitios
QHIC 3y 5, donde se observé una Unica componente de alta temperatura y coercitividad, de polaridad reversa.
(c) y (d) Comportamiento observado en el sitio QHIC 7, donde se observa la presencia de dos componentes y
una menor temperatura de desbloqueo (c) y coercitividad (d). (e) Direcciones obtenidas en rojo se sefialan los
sitios que se descartan. Los circulos blancos (negros) corresponden a inclinacion negativa (positiva); la estrella
muestra la direccién de referencia.

9.7. Sintesis de los resultados para el Area 3

La edad de la mayoria de las magnetizaciones observadas en la Sierra del Medio, ya
sean pre- o post-tectonicas, varia desde el Cretacico Tardio hasta el Eoceno medio. En
contraste con las otras areas en el norte de Chile, el resultado indica que en general, las rocas
pre-nedgenas en la Sierra del Medio (aproximadamente 600 km?) no sufrieron rotaciones

significativas segun un eje vertical.

Dado que el Complejo EI Abra es una parte desplazada siniestralmente del Complejo
Fortuna, el cual carece de evidencias de rotacidon segln un eje vertical (Somoza et al. 2015),
se sugiere que las rotaciones, si las hubiera dado el valor de AR, serian posteriores o
producidas durante el desplazamiento de la Falla Oeste en el Oligoceno-Mioceno. En este
contexto, las rotaciones pueden estar asociadas a un acortamiento de este a oeste con rotacion
de estilo dominé a lo largo de las numerosas fallas siniestrales ubicadas en el sector NW del
Complejo EI Abra. Este tipo de estructuras estan ausentes en el Complejo Fortuna. Estas
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fallas se interpretan como activas durante el movimiento sinistral oligoceno-mioceno de la
Falla Oeste (Dilles et al. 1997).

Por otro lado, en Quebrada Honda si se observa rotacion de la Fm. Tolar, cosa que no
se registra en las localidades ubicadas en el blogue este de la Falla Oeste. Nétese que la Fm.
Tolar también experiment6 rotaciones en las Areas 1 y 2. Esto podria sugerir que la Falla
Oeste se comporté como una discontinuidad cortical, indicando el limite oriental del frente de

deformacion. Esto se discutira mas extensamente a continuacion.
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10. DISCUSION: HISTORIA DE DEFO’RMACIC')N Y ROTACIONES TECTONICAS
ASOCIADAS A LA CONSTRUCCION DE LOS ANDES CENTRALES

Los resultados obtenidos en las tres areas muestran grandes diferencias no solo en la

edad de las remanencias sino también en la magnitud y sentido de las rotaciones tectonicas

observadas (Tabla 6). Estas diferencias podrian estar asociadas a las diversas fases de

deformacion registradas en la Precordillera del norte de Chile desde el inicio del Mesozoico.

Tabla 6: Rotaciones tectonicas

Area Grupo Edad de la Edad de R+ AR F+ AF
remanencia referencia

Sierra de Moreno (Formacion Quehuita) A mid-Creataceous 125-100 -19+833 6+6.8
Sierra de Moreno (Formacién Tambillo ) B Late Cretaceous 83-65 3+9038 4+7.15
Sierra de Moreno (Monzonita Cuarcifera c Late Cretaceous 83-84 Ma 17+125 56+93
Barrera)
Quebrada Chug Chug (Formacion D Late Cretaceous 85-65 1274106 11.8+85
Tambillo)
Cuesta de Montecristo lavas E mid-Cretaceous 114 39.3+6.5 24+51
Formacion Quebrada Mala F Late Cretaceous 85-65 21.1+83 0.3+5.8
Anticlinal San Lorenzo (Formacion Tolar) G Late Eocene -20+31.2 -109+%16.3
Anticlinal San Lorenzo (SO) H middle Eocene 40-55 14.8+10.3 4+£73
Anticlinal San Lorenzo (NE) | middle Eocene 40-55 33.6+126 -10.6+7.2
Anticlinal Chajagua (postectonica) J Eocene-Oligocene? 30-40 5+76 -21+51
Anticlinal Chajagua (pretectonica) K-L latest Egg;ic;eous ) 47-83 -3.2+938 -55+6.3
Complejo El Abra M middle - late Eocene 40-55 105+106 -616.7
Quebrada Honda (Formacion Tolar) N Eocene 85-65 9.1+6.1 0.3 +5.09

Cretacico medio: dec.179 inc. 40, alfa 2.5 (Somoza y Zaffarana 2008)

Cretacico Superior: dec. 171, inc. 46, alfa 4.2 (Somoza y Zaffarana 2008)

Eoceno: dec.173, inc.47, alfa 5.5 (Somoza 2007b)

Trabajos anteriores han permitido limitar las rotaciones en el norte de Chile (19°-23°S)

al Cenozoico temprano (Arriagada et al. 2003b; Roperch et al. 2000; Somoza et al. 1999;

Somoza y Tomlinson 2002). En particular en el area de Calama, resultados obtenidos por
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Somoza et al. (2015) para el Complejo Fortuna (~39 Ma) limitan las rotaciones al Eoceno

medio.

En los siguientes apartados se discutirdn los resultados obtenidos dentro de un

contexto local y regional.

10.1. Edad de las rotaciones e implicancias estructurales
La edad de las remanencias obtenidas en este trabajo para las distintas unidades varia
entre el Cretacico medio al Eoceno (Tabla 3), y por lo tanto son previas al desplazamiento
principal a lo largo de la Falla Oeste. La figura 10-1 corresponde al mapa geoldgico luego de
restaurar los ca. 35-37 km de desplazamiento sinestral de la Falla Oeste durante el Oligoceno-
Mioceno, siguiendo las correlaciones descritas por Dilles et al. (1997) y Tomlinson y Blanco

(1997); en él se han volcado las rotaciones tectonicas calculadas para las Areas 1, 2 y 3.
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Figura 10- 1: Configuracion de la region para el Eoceno después de la restauracion del movimiento sinistral del
Mioceno temprano de la Falla Oeste. QQ: Quebrada Quinchamale; CJF: Cerro Jaspe Fault; CTCF: Falla de
Cerro Tres Cerros; SLRF: Falla de la Sierra de las Rabonas. Las letras clave en las localidades paleomagnéticas
se conectan con los resultados enumerados en la Tabla 3. Modificado de Dilles et al. (1997) y Tomlinson y
Blanco (1997).
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Del anélisis general de la figura 10-1 se desprende una ausencia de rotaciones en el
bloque oriental de la Falla Oeste (Fig. 10-1). Esto es consistente con la ausencia de
discordancias angulares en el registro estratigrafico en el area de Sierra del Medio. Por otro
lado, se observa una presencia generalizada de rotaciones en el bloque occidental,
consistentes con los datos publicados mas al sur del rio Loa (Arriagada et al. 2003a, 2000;
Gobmez Schulz 2017b; Narea et al. 2015a; Randall et al. 1996; Somoza y Tomlinson 2002b;

entre otros).

Los resultados obtenidos para las rocas del Jurasico-Cretacico presentan una gran
variacion en las distintas areas. En Sierra de Moreno los depoésitos de la Fm. Quehuita
registran una rotacion antihoraria de ~20° (A en la Fig. 10-1), mientras que las rocas mas
jévenes, Monzonita Cuarcifera Barrera (~85 Ma) (C en la Fig. 10-1) y Fm. Tambillo, no
muestran evidencia de rotaciones (B en la Fig. 10-1). En el Area 2, las volcanitas de la Cuesta
de Montecristo (E en la Fig. 10-1) sugieren ~20° de rotacién tectonica horaria, previa a la
depositacion de las lavas de la Fm. Quebrada Mala del Cretécico Superior (F en la Fig. 10-1).

Esta diferencia en la magnitud y sentido de las rotaciones entre las unidades jurasicas-
cretécicas inferiores y las del Cretacico Superior probablemente esté relacionada con la fase
Peruana, del Cretacico Tardio temprano. Dicha fase esta representada por una discordancia
angular en ambas localidades (Ladino et al. 1997; Tomlinson et al. 2001) producto del
alzamiento de blogues de basamento e inversion tectonica de las cuencas extensionales del
Jurasico-Cretacico Temprano, alrededor de 90-70 Ma (Amilibia et al. 2008; Bascufian et al.
2015).

Los procesos de inversion tectonica son muy complejos e implican una serie de
factores de control, como la orientacion de las estructuras preexistentes, el angulo de
reactivacion y la sedimentacion sintectonica, entre otros (e.g. Amilibia et al. 2008a; Brun y
Nalpas 1996; Buchanan y McClay 1991; Del Ventisette et al. 2006; Gartrell et al. 2005;
Keller y McClay 1995; Koopman et al. 1987; Krantz 1991; McClay 1989; Pinto et al. 2010;
Sandiford et al. 2006; Yagupsky et al. 2008). Esto produce cambios latitudinales en el estilo
de deformacion y rumbos de algunas estructuras (Jara et al. 2009; Jara y Charrier 2014). En

este caso rotacidn tectonica horaria al sur y antihoraria al norte.

Al sur del rio Loa en el area de la Cordillera de Domeyko, la fase Peruana esta
representada por una discordancia angular entre la Fm. Paradero del Desierto (Cretacico
medio) y la Fm. Quebrada Mala (Basso 2004; Cortés 2000; Ferrando y Espinoza 2013). Sin

embargo, la magnitud de la rotacion tectdnica es similar en las unidades a ambos lados de la

126



discordancia, lo que sugiere que no se asocio una rotacion significativa con este evento en la
Cordillera de Domeyko (Arriagada et al. 2003b, 2000; Gomez Schulz 2017b; Narea et al.
2015). Esta variabilidad en el sentido y la cantidad de rotacion tectonica a través de la

Precordillera sugiere que las rotaciones estan relacionadas con las estructuras locales.

Con respecto a las unidades del Cretécico Superior en Sierra de Moreno, éstas no
muestran evidencias de rotaciones tectonicas (B y C en la Fig. 10-1), mientras que al sur
(Quebrada Chug Chug y Cerros de Montecristo) se registran rotaciones horarias (D y F en la
Fig. 10-1). Esto sugiere que se trataria de dos bloques estructurales independientes. Sin
embargo, ninguna discontinuidad estructural entre ambas localidades ha sido documentada y
la magnitud de los errores asociados a las rotaciones (ver grupo B, C y D Tabla 6) no permite
validar este supuesto. En la Quebrada Chug-Chug, la rotacion es posterior a la actividad
intrusiva del Cretacico Tardio en el area y, por lo tanto, probablemente esté relacionada con

los eventos de deformacion del Paleoceno temprano (fase K-T) o Eoceno (fase Incaica).

Las unidades del Cretacico Superior, Paleoceno Inferior y Eoceno medio en el area de
Cerros de Montecristo (F en la Tabla 2) (Somoza et al. 2015; Somoza y Tomlinson 2002; y
este trabajo) presentan cantidades similares de rotacion. Esto sumado a la continuidad
estructural del bloque que contiene estas unidades, indica que estas localidades giraron al
unisono aproximadamente 20° en el sentido horario con posterioridad al emplazamiento del
Complejo Los Picos (43-42 Ma). Debido a esto, puede decirse que la fase K-T, responsable de
la discordancia entre los depdsitos del Cretacico Superior y Eoceno, no involucrd rotacién

tectonica de bloques.

En contraste, las magnetizaciones pretecténicas de las unidades del Cretacico Superior
y del Eoceno en el anticlinal de Chajagua (L-K, Tabla 3) no registran rotaciones. La
restauracion de la Falla Oeste indica que estas dos area estan separadas por una falla inversa
del Eoceno expuesta en la Sierra Las Rabonas (falla de Sierra Las Rabonas; SLRF en la Fig.
10-1), con su continuacion hacia el norte (en coordenadas restauradas) en la Falla de Cerro

Jaspe.

Secciones estructurales balanceadas E-O realizadas por Gunther (2001) y Giinther et
al. (1997b) a la latitud 21°45” desde la Sierra de Moreno hasta el Cerro Colorado muestran
una diferencia en la tasa de acortamiento a ambos lados de la Falla Oeste. EI mismo es de 7,5
km para la seccion ubicada en el bloque oeste, mientras que el bloque oriental presenta un
acortamiento de tan sélo 1,6 kildbmetros. Estos autores atribuyeron estas diferencias a la
reologia y reactivacion de las estructuras de basamento (ver seccién 9.2).
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En el extremo sur de la Sierra Las Rabonas y en el extremo norte del Complejo
Fortuna, la mala exposicion, debido a la cubierta aluvial miocena y las complicaciones
estructurales relacionadas con la Falla Oeste, oscurecen la continuidad de la Falla Sierra Las
Rabonas y su relacién con las intrusiones de Los Picos. Sin embargo, esta falla posee el
mismo rumbo que la falla inversa expuesta al sur de las intrusiones (Fig. 10-1). Dado que las
rotaciones parecen estar circunscriptas al bloque colgante de la/s falla/s y no aparecen en el
bloque bajo, es posible que sean producto del movimiento diferencial a lo largo de estas
estructuras. La edad de esta rotacion esta acotada por el registro de rotaciones en el Complejo
Los Picos (43-42 Ma) y la ausencia de las mismas en el Complejo Fortuna (39-37 Ma;
Somoza et al., 2015). Esta deformacion corresponde a las etapas mas tempranas de la Fase

orogénica Incaica.

Una datacion U-Pb en circon para un microgranito ultramilonitico del Complejo
Fortuna (Granito Tetera) arroj6 una edad de 39,9+0,4 Ma, por el método LA-ICP-MS
(Tomlinson et al. 2018), que representa la edad de recristalizacion del protolito y una edad
maxima para la milonitizacion. Dataciones “°Ar/*Ar en biotita en dos zonas miloniticas
ubicadas 3,4 y 4,9 km al suroeste del poblado abandonado de Chuquicamata, entregaron
edades de 36,6£0,5 Ma (Tomlinson et al. 2010) y 36,3+0,6 Ma (Maksaev 1990),
respectivamente, y son interpretadas como edades de enfriamiento del evento de deformacién
que generd las zonas de cizalla ddctil en el Eoceno. Se estima que el desplazamiento
representado por estas zonas no es significativo, probablemente un maximo del orden de
decenas de metros para las zonas de mejor desarrollo. Sin embargo, las zonas miloniticas
tienen el mismo rumbo que la Falla Quetena y la faja de deformacion compresiva de Quetena-
Chintoraste expuesta al SSO del complejo, por lo cual se interpreta que representan una

continuacion en el tiempo del mismo régimen tecténico de compresion incaica en el Eoceno.

Los datos obtenidos para el Complejo ElI Abra sugieren la presencia de una pequefia
rotacion horaria (M en la Fig. 10-1), aunque es posible que la PSV no haya sido promediada
adecuadamente. Dado que el Complejo Fortuna carece de evidencia de rotacion sobre eje
vertical, las rotaciones en el Complejo EI Abra, si las hubiera, probablemente sean producto
del desplazamiento de la Falla Oeste durante el Oligoceno-Mioceno. Durante dicho
desplazamiento las fallas sinestrales observadas en la parte noroeste del complejo acomodaron

acortamiento este-oeste y una rotacion sobre eje vertical de estilo domind.

Como se menciono en la Seccién 8.5, una interpretacion de los datos paleomagnéticos

en el area anticlinal de San Lorenzo, sugiere una rotacién de ca. 15° en sentido horario
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posterior a la depositacion de la Fm. Icanche (53-45 Ma) y previo al emplazamiento del
Complejo Pluténico Los Picos (43-42 Ma). Sin embargo, los datos en el area de Cerros de
Montecristo no registran rotaciones sobre eje vertical entre el Cretacico Tardio y 43-42 Ma.
Por lo tanto, esta diferencia requiere que haya una rotacion diferencial entre el area del
anticlinal San Lorenzo y los Cerros de Montecristo. Es posible que una rotacién diferencial de
este tipo fuera producto de movimientos asociados a la falla de Tres Cerros (CTCF en la fig.
10-1) durante el Eoceno (Tomlinson et al. 2018). EI emplazamiento del Complejo Los Picos
produciria la remagnetizacion de los sitios ubicados en el flanco suroeste. Posterior al
emplazamiento se produciria una nueva rotacion horaria que afectaria a las dos éareas y
generaria la diferencia de rotacion observada entre ambos flancos (grupos H e 1 en la Tabla 3
y la Fig. 10-1).

Un escenario alternativo es una rotacion diferencial entre los sitios ubicados dentro del
anticlinal de San Lorenzo, con los 30° de rotacion en el sentido horario registrados en la
extremidad noreste (H en la Fig. 10-1) y 15° de rotacion en sentido horario registrados en la
extremidad sudoeste (G en la Fig. 10-1), ocurridos simultaneamente y con posterioridad a los
43-42 Ma.

En este escenario, los sitios en el extremo sudoeste del anticlinal giraron al unisono
con los sitios en el area de Cerros de Montecristo previo a 35 Ma (etapa 1 y 2, Fig. 10-2). El
emplazamiento del Complejo Fortuna imposibilitaria el acortamiento posterior a lo largo de la
falla inversa SLRF, mientras que si continuaria el desplazamiento hacia el este en la latitud
del Cerro Jaspe (etapa 2 en la Fig. 10-2). Esta situacion habria dado lugar a una rotacién cuya
magnitud aumenta progresivamente hacia el norte en sentido horario en el éarea

correspondiente al flanco noreste del anticlinal de San Lorenzo.

Las fallas dextrales E-W ubicadas en el extremo norte de los complejos Fortuna y El
Abra (Fig. 10-1) apoyan este escenario cinematico (Tomlinson y Blanco 2008). Las fallas
afectan tanto a los complejos de Los Picos como a los de Fortuna y tienen alteraciones y
mineralizaciones asociadas con las unidades mas jovenes del Complejo Fortuna (38-37 Ma).
Aunque sus desplazamientos son pequefios, su sentido dextral es cinematicamente consistente
con haberse desarrollado como resultado de la cizalla dextral E-W inducida por un aumento
hacia el norte en la cantidad de acortamiento (etapa 2 en la Fig. 10-2). El conjunto de los
datos publicados indica que entre ca. 45 Ma y 37 Ma la deformacion se caracterizd por
acortamiento E-O (Fase Incaica) y, en algunos sectores, cizalla dextral N-S, y desde ca. 36 Ma
y hasta 31 Ma se caracterizd por ser un régimen de transpresion dextral con la proto-Falla
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Oeste como la falla maestra del sistema (etapa 3 en la Fig. 10-2)(Tomlinson et al. 2018).
Teniendo en cuenta lo anterior, consideramos que este escenario alternativo es el maés
probable y, por lo tanto, llegamos a la conclusion de que los 30° de rotacion en sentido
horario detectados en los sitios del Grupo H son totalmente posteriores a la intrusion del
Complejo Los Picos (43-42 Ma) y, por lo tanto, registran los 15-20° de rotacién en el sentido
de las agujas del reloj observado en la unidad de Los Picos y en el area de Cerros de
Montecristo, que ocurrié entre 43-42 Ma y 39 Ma (etapa 1, Fig. 10-2), y una rotacion
adicional de 15° en el sentido de las agujas del reloj después de 39 Ma, probablemente a ca.
38-37 Ma (etapa 2, fig. 10-2).

La remagnetizacion de las rocas de la Formacion Tolar en el ndcleo del anticlinal de
San Lorenzo se interpreta como relacionada con los diques silicicos y su alteracion
hidrotermal asociada, que a su vez se relaciona con las intrusiones de 38-37 Ma del Complejo
Fortuna. Dado que la remagnetizacion en las rocas de la Fm. Tolar es anterior al plegamiento
principal, este evento de plegamiento también se encuentra en una etapa avanzada de la

historia de la deformacion.

Etapa 1 Etapa 2 Etapa 3 Etapa 4
43-42 a 39Ma 39 a 36Ma 35a 31Ma 30 a 16Ma
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Figura 10- 2: Modelo esquematico de las rotaciones tecténicas en el area de San Lorenzo, Cerros de Montecristo
y El Abra.
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10.2. Construccion de la base de datos
Con el objetivo de realizar un andlisis detallado de la base de datos de rotaciones, se
reunio la informacion paleomagnética publicada hasta la fecha. Los datos anteriores a 2005
son los recopilados por Taylor et al. (2005), y a ellos se agregaron los datos mas recientes

hasta 2017; se incluye todo en el Anexo 1.

Los datos obtenidos en esta tesis completan informacion relevante en un éarea para la
cual existian datos escasos, y ninguno anterior al Paleoceno, y que, por otra parte, tiene

singular importancia para evaluar las distintas hipotesis acerca del CARP.

Adicionalmente, se incluyeron algunos datos inéditos de R. Somoza, surgidos de
camparias realizadas en 1995, 1999 y 2000. Se trata de la direccion final de magnetizacion
caracteristica de 25 sitios (unos 150 especimenes), a partir de la cual se estimaron rotaciones
tectonicas, asumiendo que las magnetizaciones tienen la edad de sus rocas portadoras. El
muestreo estd comprendido principalmente en el &rea de la Carta Guavifia (Morandé et al.
2015), donde la geologia regional guarda similitudes con la de la zona de estudio: alli
metasedimentos del Paleozoico superior, estdn cubiertos discordantemente por rocas
principalmente sedimentarias jurasicas y por rocas volcanicas y sedimentarias clasticas
depositadas entre el Cretacico Tardio y el Eoceno. Una discordancia separa las unidades del
Cretacico medio de la Fm. Cerro Empexa (Cretdcico Superior; equivalente de la Fm.
Quebrada Mala en el area de estudio), discordancia que estd asociada a la deformacion
compresiva producto de la fase Peruana (Steinmann 1929). Las unidades mesozoicas,
intruidas por varios cuerpos graniticos con edades entre el Cretacico Superior y el Eoceno
Superior alto, constituyen el substrato sobre el cual se depositaron series sinorogénicas oligo-
miocenas, separadas por una amplia superficie de erosion. Se trata de depdsitos volcanicos y
sedimentarios del Oligoceno-Mioceno con evidencias de depositacion sintecténica
compresiva, asociadas con la Gltima etapa de alzamiento andino. Los depdsitos mas modernos
(Mioceno tardio alto- Plioceno) se depositaron en valles incisos, e incluyen un amplio

depdsito ignimbritico que se emplazo en las nacientes del valle de quebrada Tarapaca.

Los sitios muestreados estan situados principalmente en rocas de edad oligocena-
miocena, con algunos sitios en rocas del Jurasico a Cretacico Superior (véase Figura 10.3 y
Anexo). Se considero oportuna la inclusion de estos datos debido a que provienen de una zona
que hasta el momento carece de informacion paleomagnética (ver figura 4-5a, Capitulo 4),
situada entre los 20°30° y 19°S, y su incorporacion permite mejorar la distribucion areal de la

informacion para el andlisis subsiguiente.
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Figura 10- 3: Mapa geol6gico mostrando la ubicacién de los sitios muestreados por Somoza (inédito). Base
geologica tomada de SERNAGEOMIN (2003). La figura en el margen superior derecho muestra la ubicacion de
area (recuadro amarillo) y el area de estudio de esta tesis (recuadro rojo).
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10.3. Evolucion del CARP (Central Andean Rotation Pattern)
En este apartado se analizara la base de datos paleomagnéticos de los Andes Centrales
(Anexo 1), con la finalidad de tratar de definir el o los mecanismos generadores de las

rotaciones tectonicas (Fig. 10-4).

Como se menciond anteriormente (ver seccion 4.5) el CARP fue definido formalmente
por Somoza et al. (1996) y comprende al patron de rotaciones tectonicas registradas entre 12°
y 28-30° S. Los datos involucrados en este analisis provienen de estudios paleomagnéticos
Ilevados a cabo sobre rocas tridsicas a recientes, aflorantes entre los 12° y 33° S (Anexo 1;
Fig. 10-4). Debido a las diferencias en las magnitudes de las rotaciones tectdnicas observadas
en rocas jurasicas a eocenas en el area de estudio, el analisis se hard en funcion de las

diferentes fases de estructuracion de los Andes Centrales.
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Figura 10- 4: Base de datos de las rotaciones paleomagnéticas publicadas, registradas en rocas trisicas a
recientes (referencias en Tabla 4). Los resultados obtenidos en esta tesis se indican con diamantes (recuadro
azul). Ademas, se presentan los resultados preliminares (cuadrados) obtenidos al norte del area de estudio en
rocas jurasicas a miocenas (recuadro amarillo). Rotacion positiva es horaria, rotacion negativa es antihoraria.
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La fig.10-5 muestra las superficies raster creadas a partir de la base de datos de
rotaciones paleomagnéticas para rocas >200 Ma; 180-90 Ma (Fase Peruana); 89-36 Ma (Fase
Incaica); 35-10 Ma (Fase Quechua) y 10-0 Ma. La interpolacion se cre6 con el método clasico
de ponderacion inversa a la distancia (IDW). Se utilizé la misma escala de color para todas las
figuras (salvo la que representa la rotacion total, >200- Actual) a fin de poder facilitar la
comparacion entre los diferentes periodos.

Algunos autores han propuesto que la variacion latitudinal en la magnitud de las
rotaciones tectonicas podria estar controlada por las caracteristicas reoldgicas de los diferentes
terrenos que componen el basamento andino (Arriagada, 2018; Narea et al., 2015a; Somoza et
al., 1996; Somoza, 1994). A fin de explorar esta hipdtesis, se plotearon sobre las superficies
raster los limites de los terrenos que componen el margen andino de América del Sur segln
Ramos (2008) (Fig. 10-5).

Del analisis general de la figura 10-4 se desprende que la mayor parte de las rotaciones
que componen el CARP fueron adquiridas en etapas anteriores a los 36 Ma. Posteriormente,
las rotaciones tanto al norte como al sur del codo de Arica no superan los 15°, salvo algunos
casos muy puntuales. EI limite entre las rotaciones horarias y antihorarias se corresponde con
el codo de Arica y el limite propuesto para los terrenos de Arequipa y Antofalla (Worner et al.
2000; Loewy et al. 2004; Mamani et al. 2008; Ramos 2008), aunque parece desplazarse hacia
el sur entre los 89-36 Ma. Durante este mismo periodo se observa, ademas, rotaciones
horarias a las latitudes de Cordillera Oriental, mientras que en el antearco las rotaciones son
casi imperceptibles a estas latitudes. Esto es consistente con la edad de estructuracion de la
Cordillera Oriental y la migracion hacia el este de la deformacion (McQuarrie et al. 2005;
Eichelberger et al. 2015).
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Figura 10- 5: Superficie raster a partir de los datos de rotaciones tectonicas para los distintos periodos y su

relacion con los terrenos propuestos (modificado de Arriagada et al., 2013; Arriagada et al., 2008; Ramos, 2008).
La linea negra representa la posicion actual de la fosa oceéanica. La figura del margen izquierdo superior
muestras las estructuras principales (LCA: Lineamiento Antofagasta-Calama) y la superficie creada a partir de la
rotacion total. Las demas superficies representan la magnitud y sentido de las rotaciones experimentadas dentro
de cada ventana temporal indicada, todas con la misma escala de color (indicada debajo). Nétese que la menor
magnitud de las rotaciones en los Gltimos dos periodos se explica parcialmente por la menor duracién de sus

ventanas temporales (véase la Fig. 10-5 para apreciar estos Gltimos patrones de rotacion con una escala de color
mas apropiada para ellos). Rotacion positiva es horaria, rotacion negativa es antihoraria.
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Respecto a los diferentes bloques de basamento, se observa una buena correlacion
entre las magnitudes de las rotaciones observadas y los limites de estos, sobre todo en los
estadios previos a los 36 Ma. En general, las rotaciones presentes en el terreno de Antofalla
difieren de las ubicadas en el terreno de Arequipa (antihorarias) y las ubicadas al sur del

Lineamiento Antofagasta-Calama, las cuales presentan magnitudes mayores.

Pefa et al. (2015) propusieron que estas diferencias marcan una segmentacion en el
patrén de rotaciones. En particular, entre los 180-90 Ma el patron de rotaciones observado en
el terreno de Antofalla es bastante heterogéneo, con rotaciones horarias y antihorarias. Esto es
coherente con la inversion de las cuencas extensionales del Jurasico-Cretacico temprano

producto de la fase Peruana.

A partir de los 35 Ma, se observa una migracion de las rotaciones, las cuales aumentan
hacia el antepais, de modo consistente con la migracion de la deformacion. En la Fig. 10-6 se
presentan las superficies raster generadas para los dos periodos més recientes ilustrados en la
Fig. 10-4, utilizando una escala de color que permite visualizar mejor el patrén de rotaciones,

que presentan menor magnitud por ser mas pequefias las ventanas temporales.
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Figura 10- 6: Superficie raster creada a partir de los datos de rotaciones tectonicas para los intervalos de 35-10
Ma y 10 Ma-Actual. Se observa una migracion en el patron de rotaciones hacia el antepais. Rotacién positiva es
horaria, rotacién negativa es antihoraria.

A partir de este analisis, se determinaron las siguientes caracteristicas del CARP:

- No todas las zonas de los Andes Centrales experimentaron rotaciones
significativas.

- Las magnitudes de las rotaciones no son uniformes a lo largo del orégeno.

- Los datos mesozoicos muestran rotaciones de mayor magnitud y
heterogeneidad que los datos cenozoicos.

- La segmentacion en el patron de rotaciones parece estar controlada por los

limites de los terrenos que componen el basamento.
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10.4. Analisis del acortamiento
Como se menciond en el capitulo 5, varios modelos han sido propuestos para la
estructuracion de los Andes Centrales. Entre ellos el modelo presentado por Isacks (1988), en
el que postula que la formacion del oroclino Boliviano es producto de variaciones
latitudinales en las tasas de acortamiento en el retroarco durante el Cenozoico, es el méas
aceptado por la comunidad cientifica. En este apartado se analizara este supuesto en funcién

de los datos actualizados disponibles de tasas de acortamiento.

En las Gltimas décadas se establecio que el acortamiento andino en el centro-sur de
Bolivia y en el noroeste de Argentina comenzo a fines del Eoceno en el sector occidental de la
Cordillera Oriental (Hongn et al. 2007; Lamb y Hoke 1997b; McQuarrie 2002; Muller et al.
2002). La deformacion se extendio al plateau tectdnico y al centro y al este de la Cordillera
Oriental entre el Oligoceno tardio y el Mioceno medio a tardio. La deformacion en esta area
culminé en el Mioceno tardio como lo indica el desarrollo de la extensa peniplanicie conocida

como la superficie San Juan Oro (Servant et al. 1989; Gubbels et al. 1993b).

Durante los ultimos 10 Ma la deformacion migré hacia el este, concentrandose
sucesivamente en las zonas Interandina y Subandina. En esos tiempos, en el noroeste de
Argentina comenzoé la inversion tectonica en el Sistema Santa Béarbara. Las condiciones de
acortamiento continuaron operando localmente hasta el Pleistoceno en el sur de la Puna
(Marrett et al. 1994).

Por otra parte, las unidades morfotectonicas del extremo austral de los Andes
Centrales, es decir la franja latitudinal que comprende desde Cordillera Principal hasta Sierras
Pampeanas, parece haber concentrado toda su evolucién tectdnica durante el Cenozoico tardio
(e.g. Ramos 2004).

La magnitud de acortamiento horizontal a lo largo del sector sur de los Andes
Centrales es variable. Los valores maximos se observan en las latitudes correspondientes a las
fajas plegadas y corridas subandinas (aproximadamente entre 18° y 22,5° S) y Precordillera
de Cuyo (aproximadamente entre 30° y 32° S), mientras que el minimo valor de acortamiento
se observa en latitudes correspondientes al sur de la Puna (27-29° S). Algunos autores
visualizaron el modelo oroclinal isacksiano considerando un gradiente de acortamiento
restringido al segmento entre 18° y 28° S (e.g. Oncken et al. 2006b; Riller y Oncken 2003).
Al excluir estos andlisis la zona de la Precordillera de Cuyo, surge un incremento en gradiente
efectivo de acortamiento a lo largo del rumbo del ordgeno, entre un méximo en Sierras

Subandinas y el minimo del sur de la Puna, lo que a su vez lleva a determinar una rotacion
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oroclinal del antearco de mayor magnitud que la que fue estimada por Isacks (1988). En este
analisis se incluye la zona de la Precordillera de Cuyo, teniendo en cuenta que el limite sur del
CARRP se ubica a los 30°S.

Somoza y Tomlinson (2002b) analizaron el CARP en el retroarco del limbo sur de la
megasaliente andinocentral aplicando valores de acortamiento horizontal integrados por
Somoza et al. (2002) para distintas latitudes. La figura 10-7 muestra la ubicacion de las
secciones analizadas por dichos autores junto a algunos rasgos tectonicos de primer orden

involucrados en el estudio.

Somoza y Tomlinson (2002b) observaron que no habia variaciones sistematicas
significativas en la cantidad de acortamiento ne6geno entre 18° y 22° S (sus secciones Ay B,
Fig. 10-7a). En afios posteriores fueron publicadas nuevas estimaciones de acortamiento para
la Cordillera Oriental del sur de Bolivia (e.g. McQuarrie 2002; Muller et al. 2002). Los
valores actualizados de acortamiento en el sur de Bolivia estan en el orden de los 130-140 km
para los Ultimos 10 Ma (Somoza y Tomlinson 2002b) y unos 80 km para el intervalo 25-10
Ma (Mdiller et al. 2002, McQuarrie 2002b). Estas nuevas determinaciones no modificaron la
observacién de que el acortamiento nedgeno (25-0 Ma) no muestra variaciones significativas
en el sector externo del orégeno del sur de Bolivia. El hecho de que no se observe un
gradiente en los valores de acortamiento horizontal en este sector estd de acuerdo con la
ausencia de rotaciones tectonicas en rocas nedgenas del sector de antearco correspondiente al
norte de Chile entre 18° y 23° (Fig. 10-6) (Roperch et al. 2000; Somoza et al. 1999; Somoza y
Tomlinson 2002)

Esta informacidon estructural sugiere que, en los Gltimos 10 Ma, el blogue antearco-
Altiplano-Cordillera Oriental entre 18° y 22° S experimento translacion como cuerpo rigido
de 130-140 km hacia el antepais, acomodada por acortamiento horizontal de corteza superior
en las zonas Interandina y Subandina, y posiblemente deformacion dictil de la corteza
inferior debajo de la Cordillera Oriental y del Altiplano (Allmendinger y Gubbels 1996;
Gubbels et al. 1993; Isacks 1988). Durante el intervalo Oligoceno tardio-Mioceno tardio
(~25-10 Ma) el comportamiento cinematico integral del bloque habria sido similar, aunque en
este caso aproximadamente 80 km de acortamiento estuvieron distribuidos en Cordillera
Oriental y en el Altiplano (e.g. Miller et al. 2002). Esto ultimo indica que el verdadero bloque
rigido en este Gltimo intervalo fue el antearco, que experimento convergencia pasiva hacia el
craton, mientras que la regién Subandina se encontraba en la etapa de cuenca de antepais

activa.
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La otra zona de acortamiento importante en el limbo sur de los Andes Centrales
comprende a la seccion centrada en 32°S, que de oeste a este esta integrada por la Cordillera
Principal, la Cordillera Frontal, la Precordillera de Cuyo y las Sierras Pampeanas. El andlisis
de Somoza y Tomlinson (2002b, seccion D en figura 10-7) utiliz6 datos para latitudes 31-
32°S integrados por Somoza et al. (2002). Estudios mas recientes condujeron a resultados
similares, con un acortamiento total de unos 170 km para los ultimos 20-25 Ma, de los cuales
110-120 km corresponden a deformacion durante el intervalo 10-0 Ma (Allmendinger y Judge
2014; Ramos et al. 2004; Somoza et al., 2002). Alvarez-Marron et al. (2006) sugirieron gque
gran parte del acortamiento cenozoico tardio estimado en la Precordillera Central de Cuyo
corresponderia en realidad a deformacién paleozoica. Esta interpretacion fue refutada por
Allmendinger y Judge (2014), quienes demostraron que las geometrias de afloramiento y de
subsuelo son consistentes con las interpretaciones tradicionales de desarrollo de la faja
plegada y corrida de la Precordillera durante el Cenozoico tardio (von Gosen 1992; Jordan et
al. 1993).

La zona comprendida entre las dos fajas plegadas y corridas corresponde a los Andes
del noroeste de Argentina entre aproximadamente 23° y 29°S, donde secciones balanceadas
(mayormente sin informacion de subsuelo) sugieren que el acortamiento horizontal no ha sido
uniforme, con valores estimados de 50-70 km entre 23° y 26°S y tan solo de 15-20 km entre
27° y 29°S (Cladouhos et al. 1994; Grier et al. 1991; Jordan y Allmendinger 1986; Kley y
Monaldi 1999). Somoza y Tomlinson (2002b) visualizaron esta region como una zona
transpresiva, definida por una cupla dextral impuesta por dos zonas de acortamiento coaxial
(las fajas plegadas y corridas) desfasadas con respecto al borde occidental del sistema
orogénico (Fig. 10-6). Este desfasaje, que viene dado por las distancias a la trinchera de ~800
km para Sierras Subandinas y ~400 km para la Precordillera de Cuyo, fue invocado por de
Urreiztieta et al. (1996) para explicar el desarrollo del lineamiento de Tucuman, una zona de

transferencia transpresiva dextral en el sur de la Puna.

El modelo conceptual de Somoza y Tomlinson (2002b) se ilustra en la figura 5b
mediante una cinematica simplificada que representa el contraste de velocidades en las zonas
anterior y posterior de las fajas plegadas y corridas (vc, vat y vpc en la figura 10-7b), donde vc
representa la velocidad hacia el oeste del continente, mientras que vat y vpc son los
remanentes de velocidad en las zonas internas (Altiplano y oeste de Precordillera) luego de
que las fajas plegadas y corridas absorbieran parte de vc. De esta manera, la zona intermedia

entre 23° y 29°S tiene un perfil N-S de velocidades que aumenta gradualmente hacia el sur,
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variando entre vat en el Altiplano-Cordillera Oriental a lo largo de la franja 22-23°S, y vc en
la zona anterior al frente de deformacién de la Precordillera (Fig. 10-7b). Este aumento
gradual hacia el sur en el desplazamiento impone una componente de cizalla dextral
perpendicular al margen, la cual se suma al acortamiento andino para constituir, en el noroeste
de Argentina, una zona de deformacion anéloga a una zona transpresional limitada por dos

zonas de deformacion coaxial desfasadas (Dewey et al. 1998; Sanderson y Marchini 1984).

El elipsoide de deformacion esperado para la zona (véase cualitativamente en Fig. 10-
7¢) es semejante al propuesto por Riller y Oncken (2003) para la Cordillera Oriental-Puna,
aungue estos autores consideraron que el plano de cizalla seria paralelo al eje de simetria de la
megasaliente, a diferencia del plano de cizalla ~E-O considerado por Somoza y Tomlinson
(2002b), el que seria paralelo al transporte regional impuesto por la direccién de la deriva de
Ameérica del Sur. La direccion de extensién de este elipsoide (e en la Fig. 10-7c) es
perpendicular a los lineamientos volcanicos de rumbo NO-SE del noroeste argentino (Riller y
Oncken 2003; Acocella et al. 2011; Norini et al. 2013), que se interpretan como manifestacion
de transtension en zonas oblicuas al margen (e.g. Acocella et al. 2011). Asimismo, la
direccién de acortamiento es comparable con la direccion de acortamiento para el Nedgeno
observada en afloramientos (e.g. Marrett et al. 1994). Esta zona de transpresion dextral seria
responsable de las rotaciones tectonicas horarias del CARP en el noroeste de Argentina (Fig.
10-6) (Somoza y Tomlinson 2002b).
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Figura 10- 7: a) Elementos tecténicos usados en el andlisis de Somoza y Tomlinson (2002b), donde AT es
Altiplano, CO Cordillera Oriental, SA sector Subandino, SB Sistema Santa Barbara, PN Puna, SP Sierras
Pampeanas y PC Precordillera de Cuyo. Las secciones A, B, C y D con datos de acortamiento nedgeno
integrados por Somoza et al. (2002). ATL es lineamiento de Aconquija-Tucuman, DT es la deflexion en la
trinchera interpretada como resultado de acomodar los contrastes de acortamiento horizontal en torno a la zona
del sur de la Puna (véase Somoza y Tomlinson 2002b). El patrén con rayado irregular muestra las zonas con
actividad volcanica Mioceno tardio-Reciente, destacando las franjas transversales del volcanismo nedgeno en la
Puna. b) Elementos del modelo conceptual de transpresién para el norte de Argentina (Somoza y Tomlinson
2002b), donde la componente de cizalla simple es impuesta por la diferencia en la distancia a la trinchera entre
las dos fajas plegadas y corridas nedgenas: Subandina y Precordillera. Vc indica velocidad de la plataforma
sudamericana, mientras que Vat y Vpc son las velocidades residuales en las zonas internas de las fajas plegadas
y corridas (V¢ menos acortamiento horizontal). ¢) Elipse de deformacién cualitativa, destacando direccion de
acortamiento “s” compatible con mediciones en el norte de Argentina (Marrett et al. 1994) y direccion de
extension normal a las zonas transtensionales determinadas por los lineamientos volcanicos “e” (e.g. Acocella et
al. 2011). Las lineas continuas muestran los lineamientos de rumbo NO en la Puna (ETO corresponde al

lineamiento El Toro-Olacapato).

De lo expuesto surge que desde el Oligoceno tardio las fajas plegadas y corridas del
limbo sur del “Oroclino Boliviano” acomodaron acortamientos comparables, con unos 220
km totales en la zona del sur de Bolivia (~135 km en el intervalo 10-0 Ma) y unos 170 km en
la faja centrada en 31-32°S (~115 km en el intervalo 10-0 Ma). Segln estos valores, la
méaxima diferencia entre ambas zonas para el intervalo 25-0 Ma es de unos 50 km, lo cual
podria haber acomodado una hipotética rotacion de cuerpo rigido < 3° para el segmento de

1000 km entre ambas fajas plegadas y corridas (entre 22° y 31°S). Esta rotacion hipotética
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seria < 2° para los ultimos 10 Ma. Esto significa que la diferencia de acortamiento en las dos
fajas plegadas y corridas no es suficiente como para justificar las rotaciones observadas, por
lo cual el modelo oroclinal de Isacks (1988) no aplicaria, al menos para este sector del

noroeste argentino.

Kley (1999) por otra parte, especuld que la magnitud de la rotacion regional sufrida
por cada uno de los limbos seria de 5-10° y que la misma variaria a lo largo del rumbo del
orogeno. Ademas, en su modelo considero al Altiplano-Puna como una especie de indenter
contra el antepais, dentro del cual habria bajos valores de rotacion regional, pero que
concentraria las rotaciones mayores cerca de sus limites N y S. Si bien esto explicaria las
bajas rotaciones observadas entre los 22-19° S, no puede explicar las rotaciones superiores a
los 40° registradas en algunas zonas (Fig. 10-4), que deben ser de naturaleza local,
posiblemente asociados con fallas de rumbo y zonas de transferencia.” Tal seria el caso de
muchas de las rotaciones determinadas en el marco de este trabajo, en la Precordillera chilena.
Los modelos que proponen rotaciones locales de pequefios bloques controladas por esfuerzos
regionales (ver Capitulo 5), ya sea por cizalla cortical distribuida (Beck 1988, Dewey y Lamb
1992, Somoza et al. 1996a y b) o por cizalla penetrativa en la litosfera inferior (Beck 1998),
predicen la existencia de rotaciones cuya magnitud puede variar de un éarea a otra, e incluso
pueden existir zonas no rotadas. La magnitud de dichas rotaciones no necesariamente deberia
disminuir con la distancia al margen continental, pero las rotaciones estarian temporalmente
relacionadas con 10s eventos compresivos (Beck 1998), y ademas estarian controladas por la
reologia y estructuras previas. El deslizamiento sobre fallas preexistentes se ve favorecido
frente a la formacion de nuevas fracturas. Numerosos autores han destacado la importancia de
rasgos corticales antiguos en el control de la deformacion andina (Cladouhos et al. 1994;
Grier et al. 1991; Kley 1999; Marrett et al. 1994; Narea et al. 2015a; Randall 1998; Sheffels
1995; Somoza et al. 1996).

La cizalla cortical seria producto de la particion de esfuerzos como resultado de la
subduccién oblicua de la placa de Nazca-Farallon, la cual ha sido diacronica en el tiempo y
con velocidad de convergencia variable (Chen et al. 2019; Pardo-Casas y Molnar 1987; Pilger
1984; Somoza 1998a; Somoza y Ghidella 2012). Este tipo de modelos puede explicar la
amplia variacion espacial, temporal y de magnitud presentada por el CARP. Un ejemplo claro
de que las rotaciones estan relacionadas temporalmente con los eventos compresivos Yy
controladas por la reologia y las estructuras previas, es lo observado en las localidades

estudiadas de la Precordillera chilena.
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11. CONCLUSIONES

En esta tesis se obtuvieron nuevos datos paleomagnéticos para la zona de la
Precordillera Chilena (21-22°30’S) para el Jurasico tardio-Eoceno tardio. Para esta zona, clave
en la caracterizacion del CARP por estar situada en la zona limitrofe entre el predominio de
rotaciones horarias vs. antihorarias, existian solo datos de edad Cenozoica (Somoza et al.
1999, 2012, 2015). Los nuevos datos obtenidos, contribuyeron al mejoramiento de la base de

datos paleomagnéticos de 1os Andes Centrales.

Los resultados del Area 1 indican que las rocas del Jurasico-Cretacico Temprano
experimentaron una rotacion tectonica en sentido antihorario (-19,8 + 7,53° ), mientras que las
rocas del Cretacico Superior (SM-TB y SM-BP) presentan una direccion media indistinguible
de la direccidn de referencia. La ausencia de rotacion tectonica en las muestras de SM-TB y
SM-BP (84-83 Ma) restringe la deformacion al Cretacico medio, lo cual es coherente con la
discordancia observada en la parte norte de la Sierra de Moreno entre las Formaciones
Quehuita de edad jurasica inferior-juracica superior y Tambillo del Cretacico Superior-
Paleoceno (Ladino 1998; Ladino et al. 1997; Chong y Pardo 1993).

Los datos observados sugieren la existencia de dos pulsos magmaéticos, el primero
posterior a la depositacion de la Fm. Quehuita, correspondiente a la intrusion de filones
andesitico-daciticos con orientacién N-S. Posteriormente, se produce la deformacion vy
levantamiento de la proto-Sierra de Moreno (SMF). Un segundo pulso magmatico genera
intrusion de diques y remagnetizacion de la mayoria de los sitios, previo a la rotacion
tecténica antihoraria, ya que ambas direcciones paleomagnéticas, pre-tilt y post-tilt, presentan
la misma rotacion tecténica. En una segunda fase de compresion (Cretacico Tardio), la falla
inversa de Barrera (BRF) coloca las rocas del Jurésico-Cretadcico Temprano sobre los
depdsitos del Cretéacico Superior, causando la deformacion (sin rotacion tectonica de bloques)
de la Formacion Tambillo, reactivando el SMF y afectando al pluton de una manera frégil.

En el sector de Quebrada Chug Chug, la Fm. Tambillo presenta una rotacion horaria
de aproximadamente 12°, a diferencia de la Sierra de Moreno, donde esta unidad no presenta
rotacion. Esto parece indicar que el area de Chug Chug constituye un bloque estructural

diferente, posiblemente mas afin al Area 2, dada la magnitud de la rotacion.

En el area de Cuesta de Montecristo las diferencias en la rotacion tectonica
encontradas entre las formaciones Cuesta de Montecristo (~39°) y Quebrada Mala (~21°)

sugieren, al igual que lo observado en la Sierra de Moreno, que la deformacién del Cretécico
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Tardio temprano (Fase Peruana) produjo rotacion de pequefios bloques en el &rea de Calama.
Por otro lado, los valores de rotacion similares encontrados en la unidad pre-tecténica de
Quebrada Mala (~73 Ma), la Monzonita Cuarcifera Montecristo (post-tectonica) y la Fm. Los
Picos (43-42 Ma), sugieren una coherencia estructural, desde el Cretacico Superior (ver
Somoza et al. 2012 y 2015). Las rotaciones en el antearco estan acotadas al Eoceno Superior,
como lo demuestra la ausencia de rotaciones en el Complejo Fortuna de ~38 Ma (Somoza et

al. 2015). En esta area la fase tectonica K-T no estaria asociada a rotaciones de bloques.

Los datos obtenidos en el anticlinal San Lorenzo para la Fm. Icanche (53-43 Ma)
sugieren, que ambos limbos registran rotacion de magnitud diferente, lo que puede ser
interpretado, alternativamente, como: a) al menos dos eventos de rotacion horaria, uno previo
y otro posterior a la intrusion de la Fm. Los Picos (43-42 Ma); el flanco SO del sinclinal, mas
cercano a la intrusion, habria sido remagnetizado por ésta y por lo tanto habria registrado s6lo
la ultima rotacién; por otra parte, el flanco NE, més alejado, habria registrado las dos
rotaciones; o, b) ambos flancos se magnetizaron y rotaron contemporaneamente, pero en
distinto grado, debido al acortamiento diferencial motivado por la intrusion de la Fm. Los

Picos.

La ausencia de rotaciones en rocas cretacicas y eocenas ubicadas en el bloque oriental
de la Falla Oeste sugiere que el mismo escap6 a la deformacién comportandose como un
bloque rigido que fue desplazado sinestralmente por la Falla Oeste durante el Oligoceno
tardio-Mioceno. La rotacion horaria de 10° registrada en el Complejo Pluténico El Abra seria
de caracter local y asociada a estructuras antitéticas al desplazamiento sinestral. Las
diferencias en las rotaciones tectdnicas registradas a ambos lados de la traza de la falla

estarian relacionadas a estructuras previas y diferencias reologicas del basamento.

Del anélisis general de la base de datos de las rotaciones en los Andes Centrales, se
interpreta que el CARP evoluciond desde el inicio de la construccion de los Andes Centrales

registrando los valores mas altos de rotaciones tectonicas durante el Cretacico.

La segmentacion observada en el patron de rotaciones a lo largo del orogeno esta
asociada a la configuracion del basamento andino y su respuesta a los esfuerzos de la
tectonica de placas. La diferencia entre los valores de rotaciones observados al norte
(rotaciones bajas) y sur (altos valores de rotaciones) del Lineamiento Antofagasta-Calama
correspoderia al limite entre los terrenos de Antofalla y Chilenia.
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La diferencia en la tasa de acortamiento entre las fajas plegadas y corridas de las
Sierras Subandinas y la Precordillera en los altimos 25 Ma, es insuficiente para explicar las
rotaciones observadas. Por tanto, la forma del margen occidental de América del Sur no seria
producto del acortamiento diferencial tal como fue sugerido por Isacks (1985) y en

consecuencia se trataria de una forma original producto del collage de terrenos paleozoicos.

El término oroclino tal como fuera definido por Carey (1955) tiene una connotacion
genética que implica una curvatura adquirida posteriormente a la formacion del orégeno. A la
luz de los resultados obtenidos en esta tesis, se sugiere que el concepto de oroclino no es el
adecuado para explicar la forma del margen sudamericano. Por lo tanto, se sugiere dejar de
utilizar la denominacién de Oroclino Boliviano y reemplazarlo por un término descriptivo

como “Megasaliente Andino Central”.
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