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RESUMEN

El Complejo Plutdnico Illapel (CPI, 31°25” — 32°30’S), que es parte del cinturon magmatico del
Cretacico Inferior en la Cordillera de la Costa, Chile central, exhibe una gran diversidad en litologias y
una muy buena exposicion. Enclaves méaficos microgranulares (EMM) son particularmente abundantes en
el CPI, estando focalizados especialmente en la zona sur, dentro de la Unidad Tonalitica Principal (UTP),
donde presentan una alta frecuencia.

Los EMM proveen importante informacion acerca del rol de los magmas maficos en la génesis y
evolucién de los granitoides calco—alcalinos. El objetivo de esta investigacion es elaborar un modelo
petrogenético para la formacion y evolucion de los EMM vy, de esta forma, insertarlo dentro del contexto
general de formacion del CPI. Para esto se realizd un analisis estadistico de la distribucion y relaciones
morfoldgicas de los EMM, un estudio petrografico y de quimica mineral, tanto de los EMM como de sus
rocas de caja, y un estudio geotermobarométrico, de manera de establecer las condiciones de presion y
temperatura del emplazamiento del sistema granitoide — EMM. También se utiliz6 la informacién
geocronoldgica, isotépica y datos AMS, obtenidos previamente a este trabajo.

El estudio estadistico se bas6 en diferentes caracteristicas de los EMM, enumeradas a
continuacion: color, dimensiones, morfologia, textura, tamafio de grano, orientacién, naturaleza de los
contactos con la roca de caja y presencia o0 ausencia de bordes de reaccion. La mayoria de los EMM
estudiados tienen formas redondeadas y elipsoidales, ademas generan bordes de reaccion, tanto méaficos
como félsicos. Estos rasgos reflejan un contraste en viscosidad y reologia entre los magmas involucrados
en la formacion de los EMM, y evidencian que, originalmente, estos cuerpos eran glébulos de magma
maéfico que se enfriaron al contacto con un magma mas frio y mas félsico. Los datos de orientacién
obtenidos demuestran que los EMM se orientaron de acuerdo a un flujo vertical a subvertical.

El estudio petrografico permitié definir la UTP como un cuerpo compuesto principalmente de
monzogranitos, granodioritas, cuarzo monzodioritas y, de forma subordinada, tonalitas de anfibol y
biotita. Los EMM por otra parte, estarian compuestos principalmente por dioritas y monzodioritas, con
cuarzo monzodioritas y cuarzo dioritas subordinadas, todas de anfibol y biotita. Los mismos minerales de
la roca de caja estan presentes en los EMM, s6lo que en diferentes proporciones. Se tiene una notoria
diferencia en el tamafio de grano, donde la roca de caja es predominantemente de grano medio, mientras
que los EMM son de grano fino. Con respecto a los minerales méficos, se tiene un aumento considerable
en los EMM, especialmente en las rocas dioriticas donde el aumento se da en anfibolas, piroxenos, biotitas
y opacos. Los contactos observados son generalmente abruptos, pero existen algunos donde la roca de caja
se inyecta dentro del EMM. Es posible notar que los fenocristales de los EMM son muy similares a los
minerales de la roca de caja y, por lo general, se tiene un borde de transicion, donde minerales de la roca
de caja traspasan al EMM vy viceversa

La quimica mineral evidencia que los feldespatos, anfibolas, piroxenos y biotitas de los EMM
y sus granitoides registran un rango de composiciones muy similares. El estudio de la quimica de las
anfibolas ayudé a dilucidar las condiciones de presién y temperatura cercana al solidus del magma.
Se obtuvieron como resultados valores homogéneos entre EMM y granitoides, con una presién
promedio de 1.7 + 0.6 kbar, y un intervalo termal de 719,4 + 75°C. El emplazamiento del sistema
ocurriria en niveles corticales someros. Valores de presidn obtenidos para actinolitas estan bajo 0,5
kbar. Estos datos, asi como las evidencias texturales y petrograficas de las actinolitas, nos estarian
indicando procesos de transformacién subsolidus, posiblemente asociados a etapas de exhumacién
del CPI.

Finalmente, gracias a todos los antecedentes expuestos, se propone un modelo de formacion
y evolucidn de los EMM de la UTP, correspondientes a una mezcla de magmas en niveles corticales
profundos, y un ascenso posterior a través de estructuras tipo dique, donde los EMM sufririan un
rapido enfriamiento. Una vez en el lugar de emplazamiento, el sistema se orientaria de acuerdo a la
estratigrafia del lugar, a manera de sill. Se propone finalmente que, durante el emplazamiento de la
UTP, estaria ocurriendo paralelamente su exhumacion.
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Simplified map of the southern part of the Illapel Plutonic Complex showing sample location, solid
circles belong to transect control points and solid squares are north control points, and the AMS
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Xenoliths of country volcanic rocks, with marked angular shapes.
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Rake orientation of each MME projected on the host rock magnetic foliation plane and/ or enclave
magnetic foliation plane (AMS data from Ferrando et al., 2009) from the studied area. On each
sterograph solid square correspond to the magnetic lineation.

Distribucion de EMM y diques maficos en el CPI. Las cruces negras corresponden a zonas donde se
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negros corresponden a zona donde se encuentran EMM, los rojos son puntos donde se tienen muestras
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Central (31°25°-32°30’S) modificado y simplificado de las hojas 1:250.000 de Chile, Rivano et al.
(1993) y Rivano y Sepulveda (1991). UM: Unidad Méfica; UT: Unidad Trondhjemitica; UTP: Unidad
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de roca de caja y EMM fueron realizados en este trabajo (Anexo C), y los datos de diques son de
Hidalgo (2011).

Caracteristicas petrograficas de los minerales de los granitoides: a) ILL0859D, nic x, 20X. Cristal de
plagioclasa como inclusién de feldespato - K, generando una textura simplectitica. Cristal de
feldespato - K con textura pertitica; b) ILL0859D, nic x, 4X. Megacristal de feldespato - K, con
inclusiones de biotita, cuarzo, plagioclasa, anfibolas y opacos; ¢) ILL0877A, nic //, 10X. Cristal de
anfibola con inclusiones de cuarzo, plagioclasas y opacos, donde el centro corresponde a un
piroxeno; d) ILLO877A, nic x, 4X. Camulo de anfibolas con inclusiones de cuarzo y opacos, ademas
se observa un alteracion por clorita y titanita. Camulo rodeado por cristales de cuarzo; e) 1LL0859D,
nic //, 10X. Opacos rodeados por titanita, y asociados a biotita alterada por clorita; f) ILL0853A, nic
X, 10X. Cristal de anfibola zonada, que esta siendo remplazada por titanita; g) ILLO877A, nic //, 4X.
Cristal de anfibola que fue reemplazada casi totalmente por biotita; h) 1LL09131, nic x, 10X. Cristal
de plagioclasa zonado, cuyo centro esta alterado por sericita y arcillas; i) ILLO853A, nic //, 10X.
Opacos rodeados por cristales de biotita (algunas alteradas por clorita), y asociados a cristales de
apatitos.
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FIGURA 6.5

FIGURA 6.6

FIGURA 6.7

FIGURA 6.8

FIGURA 6.9

CAPITULO 7

FIGURA 7.1

FIGURA 7.2

Caracteristicas petrogréaficas de los minerales de los EMM: a) ILL0O879A, nic //, 10X. Cumulo de
apatitos dentro de un EMM, donde se observan ademés anfibolas, plagioclasas y opacos; b)
ILLO9130A, nic x, 10X. Megacristal de feldespato - K, con inclusiones de plagioclasas, opacos y
anfibolas; ¢) ILL0O879B, nic x, 10X. Cristal de anfibola alterado casi totalmente por clorita y titanita;
d) ILL09125A, nic //, 4X. Cumulo de anfibolas rodeado por cristales de biotitas y anfibolas; €)
ILL0879C, nic x, 4X. Cristal zonado de anfibola, junto con cristales de plagioclasas, feldespato — K 'y
opacos; f) ILL09124A, nic x, 4X. Cristal de cuarzo con un centro de clinopiroxeno, rodeado
parcialmente por anfibolas, generando una textura de cuarzo ocelli; g) ILL09121D, nic x, 20X. Cristal
de circon dentro de un cristal de feldespato —K, junto con cristales de plagioclasa y apatitos aciculares;
h) ILLO850B, nic //, 10X. Cristales de clinopiroxenos, donde en el centro se observa un cristal
parcialmente reemplazado por biotita. Ademas, se tienen opacos rodeados por titanita; i) 1LL0850B,
nic x, 10X. Cristal de ortopiroxeno que esta siendo parcialmente reemplazado por anfibolas en los
bordes. En la esquina superior izquierda se observa un clinopiroxeno, también parcialmente
reemplazado por anfibola.

Clasificacion QAP de Le Maitre et al. (1989), de pares de EMM (diamantes) — roca de caja
(triangulos). Simbologia de campos en figura 6.3.

Caracteristicas petrogréficas de los contactos entre EMM y sus respectivas rocas de caja (linea roja
corresponde a la separacion entre roca de cajay EMM): a - b) ILL0859D, nic x (a), nic // (b), 4X. Se
aprecia la notaria diferencia en el tamafio de grano entre la roca de caja (lado izquierdo del corte) y el
EMM (lado derecho). Ademas se observa un predominio de minerales félsicos bordeando al EMM; ¢
) ILLO860B, nic x, 4X. Se observan cristales tabulares (biotitas y plagioclasas) de la roca de caja
orientados alrededor del EMM, generando una textura traquitoide; d) ILLO850B, nic x, 4X. Las
plagioclasas de la roca de caja presentan una orientacion parcial con respecto al EMM; y se observan
cristales de piroxenos correspondientes al EMM dentro de la roca de caja, y fenocristales de
plagioclasas de la roca de caja dentro del EMM; e - f) ILL09123A, nic x (e), nic //, 4X. Borde
irregular, donde un feldespato- K de la roca de caja, con inclusiones de plagioclasa, se interdigita con
el EMM; g — h — i) ILL09124B, nic //, 4X. g) Roca de caja en contacto con el borde del EMM. Se
aprecia la diferencia en tamafio de grano (Roca de caja); h) continuacion del contacto, donde se tiene
un alto porcentaje de minerales méaficos correspondientes a anfibolas (borde mafico); i) el tamafio de
grano disminuye considerablemente, sumado a un menor porcentaje de maficos, y ademas se observa
un fenocristal de plagioclasa (EMM).

Clasificacién de rocas ultramaficas de las muestras de la zona sur del CPI (circulos amarillos).
Tomado de Le Maitre et al. (1989).

Caracteristicas petrogréaficas de los xenolitos ultraméficos: a - b) ILL09114, nic x (a), nic // (b), 4X.
Cristal de anfibola zonado, con inclusiones de clorita y plagioclasa; c) ILL09114, nic x, 10X. Se
observa un megacristal de feldespato potasico, con inclusiones de anfibolas, plagioclasas y apatitos. d)
ILL09120B, nic x, 4X. Cristal de anfibola, parcialmente alterado por clorita y epidota.

Composiciones quimicas de los feldespatos del Pulso Magmaético Tonalitico del CPI, tanto de roca de
caja (simbologia de cuadrados - RC), como de los EMM (simbologia de tridangulos). Tomado de Deer
etal. (1992).

Iméagenes de electrones retro - dispersados de los feldespatos de la zona sur del CPI: a) ILL08-77A
(roca de caja), cristal de plagioclasa, con un centro méas anortitico que el borde, y con una alteracion
albitica, paralela a los bordes del cristal; b) ILL09-130A (roca de caja), cristal zonado de plagioclasa,
con intercalacion de bandas de labradorita y andesina. Inclusiones de ortoclasa y 6xidos de hierro; c)
ILLO8-77A (roca de caja), cristal de plagioclasa parcialmente disuelto por ortoclasa, con un centro
albitico y bordes de andesina. El centro seria alteracion post- magmatica; d) ILL09 — 131A (roca de
caja), borde de plagioclasa en contacto con una ortoclasa. Ademas se tiene una textura mirmequitica,
con laminas de cuarzo. El borde corresponde a Andesina, pero en ciertos sectores se observan
zonaciones.; €) ILL09-131A (roca de caja) centro del cristal de (d), altamente fracturado, de
composicion mas anortitica y que parece estar siendo carcomido por la Andesina; f) ILL08 — 79C
(EMM), plagioclasa con un centro altamente fracturado, pero con un borde de composicién Andesina.
En el extremo superior izquierdo se observa un cambio de color del cristal, que se asocia a un cambio
composicional (Albita); g) 1LL09-121D (EMM), cristal de plagioclasa poiquilitico, con inclusiones de
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FIGURA 7.3

FIGURA 7.4

FIGURA 7.5

FIGURA 7.6

FIGURA 7.7
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FIGURA 7.10

CAPITULO 8

FIGURA 8.1

FIGURA 8.2

FIGURA 8.3

FIGURA 8.4

FIGURA 8.5

ortoclasa y 6xidos de hierro. Presenta un borde fracturado, que ademas tiene una composicion distinta
al resto del cristal (Bitownita); h) ILL0O9 — 131A (EMM), fenocristal de plagioclasa dentro de un
EMM, con un centro de bitownita, fracturado y bordes mas albiticos; i) 11108 — 79C (enclave), cristal
de plagioclasa parcialmente transformado a ortoclasa.

Diagrama de clasificacion de anfibolas calcicas seguin Leake et al. (1997): a) Datos de anfibolas donde
el calculo de la formula estructural se hizo a 15 cationes; b) Datos de anfibolas donde el calculo de la
férmula estructural se hizo a 13 cationes. Simbologia en la Figura 7.1.

Diagrama de clasificacion de anfibolas calcicas segin Leake et al. (1997). Gréficos de pares de EMM
(triangulos) — roca de caja (cuadrados). Datos en base a 13 cationes.

Iméagenes de electrones retro - dispersados de las anfibolas célcicas de la zona sur del CPI: a) ILL09 —
130A (roca de caja), cristal poiquilitico de anfibola, con inclusiones de O6xidos de hierro y
plagioclasas. Corresponde a una magnesiohornblenda, con una alteracion secundaria a actinolita; b)
ILLO8 — 79C (enclave), cristal poiquilitico de magnesiohornblenda, con inclusiones de cuarzo, éxidos
de hierro y apatitos. El centro del cristal corresponde a actinolita; ¢) ILLO8 — 77A (roca de caja),
cristal de magnesiohornblenda, donde se tiene en el centro restos de didpsido, rodeados por un borde
de actinolita; d) ILL09 — 120B (xenolito), centro de augita, siendo reemplazado por actinolita, y un
borde de magnesiohornblenda.

Andlisis de anfibolas calculadas a 13 cationes: a) Kv/s Na; Ti v/s Fe/ (Fe + Mg); c) Al v/s Si; d) Mg
v/s Al. La distincion de actinolita se realiza en base a la figura 7.3, mientras que las hornblendas de
alta temperatura corresponden al xenolito de hornblendita. Simbologia en figura 7.1.

a) Diagrama Q — J (Morimoto y Kitamura, 1983) con las siguientes subdivisiones para clasificar los
piroxenos: Quad (piroxenos Ca — Mg- Fe), Ca — Na, Na y otros. b) Diagrama de clasificacion para
piroxenos Ca — Mg — Fe (Morimoto et al., 1988).

Diagrama composicional biotita — flogopita segtin Deer et al. (1962). Simbologia en la figura 7.1.

Diagrama Fe — Mg - Al de discriminacién para biotitas en conjuntos anorogénicos alcalinos (Campo
A); biotitas en conjuntos peraluminosos (Campo P); y biotitas en conjuntos orogénicos calco —
alcalinos (Campo C). Modificado de Abdel — Rahman (1994).

AIT v/s Ti (a.p.f.u) de las anfibolas estudiadas. También se plotean las lineas de presion, calculadas en
base a Schmidt (1992).

Distribucién de EMM y rocas de caja de acuerdo a su composicion mineraldgica. Los sitios que se
muestran divididos son porque presentaban mas de un tipo de roca. Mapa geoldgico de Chile Central
(31°50°-32°20’S) modificado y simplificado de las hojas 1:250.000 de Chile, Rivano et al. (1993) y
Rivano y Sepulveda (1991).

Aspectos texturales de los contactos entre EMM y sus rocas huéspedes: a) Cristal de plagioclasas
transferido al EMM desde la roca huésped; b) megacristal de feldespato — K interdigitado con el
EMM y con la roca huésped.

Muestra ILL131A, contacto entre roca huésped (parte superior de la imagen) y EMM (parte inferior).
Textura simplectitica entre feldespato — K y plagioclasas.

Dependencia logaritmica de la viscosidad de enclaves de diferentes composiciones quimicas versus
viscosidad de sus rocas huésped. Notar que la temperatura donde la viscosidad de los enclaves se
vuelve mayor que su roca huésped es altamente dependiente de la composicion. La zona de transicion
comprende razones de viscosidad entre 1 y 4. Tomado de William y Tobisch (1994).

Seccién transversal esquematica de la UTP (cuerpo de color rosa), con EMM orientandose de acuerdo
al flujo vertical imperante (cuerpos oscuros elongados), mostrando un emplazamiento que implica una
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FIGURA 8.6

FIGURA 8.7

leve inclinacién regional, y una detencion del sistema (stopping), donde la UTP se orienta a manera
de sill. El cizalle que sufre la roca de caja, bajo la UTP, se acomoda por medio de fallas normales, que
en profundidad pueden estar mejor distribuidas y lubricadas, permitiendo la formacion de canales para
que el magma ascienda. El conducto principal de ascenso, o la raiz del sistema, se encuentra a la
izquierda de la seccion. Una subsidencia no uniforme puede ocurrir, generando roof pendants dentro
de la UTP. Tomado y modificado de Haederle y Atherton (2002).

Representacion de la evolucién de los EMM (no a escala). Sills de basaltos derivados del manto son
inyectados a varias profundidades en la corteza inferior, generando una zona caliente y fundiendo
parcialmente rocas corticales pre-existentes. La fraccion de fusion cortical varia a través de esta zona,
de acuerdo a la proximidad de los sills. ElI fundido cortical se mezcla con el magma basaltico vy,
después de un largo tiempo, forma glébulos de magma mafico. Los magmas generados ascienden
rapidamente a reservorios superficiales. El fundido basaltico y cortical contintia interactuando durante
el ascenso y comienza una rapida cristalizacion. Al momento del emplazamiento el magma tiene una
alta cristalinidad y se solidifica. Ver el texto para mas explicacién. Tomado y modificado de Annen et
al. (2006).

a) Mapa geoldgico de Chile Central (31°50°-32°20’S) modificado y simplificado de las hojas
1:250.000 de Chile, Rivano et al. (1993) y Rivano y Sepulveda (1991) mostrando la locacion del
perfil esquematico (linea negra); b) Perfil esquematico de la zona sur de la UTP, donde el conducto
alimentador corresponde a un dique y luego el emplazamiento ocurre a manera de sill. Los datos de
deformacién de la Formacion Lo Prado, se tomaron de Ferrando (2011). Ver el texto para mayor
explicacion.
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CAPITULO 1 - INTRODUCCION

La presente Tesis de Magister, realizada dentro del proyecto FONDECYT 1080468 “The
anatomy, nature, ascent and emplacement of the Illapel Plutonic Complex, Coastal Range, Central
Chile”, del cual el Dr. Diego Morata es investigador principal, corresponde a un estudio morfoldgico,
estadistico y petroldgico de los enclaves maficos microgranulares (EMM) del Complejo Pluténico Illapel
(CPI), especificamente de su zona sur. Esta Tesis se ha desarrollado en el marco del Programa de Magister
en Ciencias, mencion Geologia de la Universidad de Chile y consta de 9 capitulos. El capitulo 1 expone el
problema de investigacion, los objetivos y el enfoque metodolégico, ademés de presentar el marco
geografico de la zona de estudio. El capitulo 2 da a conocer el estado del conocimiento actual de los
EMM, con énfasis en los modelos propuestos para su formacion. El capitulo 3 entrega los antecedentes
geolégicos de la zona de estudio, tanto del CPI, como de su roca de caja. El capitulo 4 expone los
fundamentos teéricos de las metodologias aplicadas durante el desarrollo del trabajo. El capitulo 5
corresponde a un estudio estadistico de los EMM, y discute acerca de la relacion entre morfologia y
formacién de los EMM. El capitulo 6 se refiere al estudio petrogréfico tanto de los EMM, como de sus
rocas de caja respectivas. El capitulo 7 analiza la quimica mineral tanto de los EMM, como de sus rocas
de caja respectivas, y entrega informacion acerca de las condiciones de emplazamiento del magma en
estudio. El capitulo 8 sintetiza los antecedentes y resultados obtenidos a partir de los analisis
desarrollados, generando un modelo de evolucidon de los EMM. Finalmente el capitulo 9 entrega las

conclusiones del trabajo.

1.1 Generalidades

Se ha reconocido que los magmas maficos (derivados del manto) juegan un rol importante en la
generacion de los fundidos graniticos. Estos magmas aportarian calor en la base de la corteza continental,
donde la fusion parcial (por aporte calorico del magma méfico, mafic underplating) podria generar
cuerpos de composicion silicica (e.g. Barbarin, 2005; Kumar y Rino, 2006; Annen et al., 2006). Es
posible encontrar evidencias de las interacciones fisicas de estos magmas a través de la presencia de
enclaves méficos microgranulares, schlieren y diques basicos sinmagmaticos. Estas evidencias pueden
entregar informacion importante acerca del rol de los magmas maficos en la iniciacion y evolucién de
magmas graniticos calco - alcalinos y por lo tanto, dilucidar sus origenes son de fundamental importancia

para una correcta interpretacion de la historia de los batolitos (e.g. Barbarin, 2005).



Durante el Cretacico Inferior, el margen continental activo de la zona norte y central de Chile
(25°20’S a 35°40°S) fue el foco de un intenso volcanismo Yy plutonismo. La combinacién de este
magmatismo junto con la formacion de cuencas, subsidencia y exhumacion final en este margen activo
durante el Mesozoico, es lo que dio forma a la actual Cordillera de la Costa (Aguirre et al., 1999; Parada et
al., 2005; Vergara et al., 1995).

En este escenario, grandes volimenes de magma fueron emplazados en la Cordillera de la Costa
de Chile central durante el Cretacico Inferior. Este plutonismo es parcialmente coetaneo con un
volcamismo bimodal, subsidencia de cuencas y metarmorfismo de enterramiento, de muy bajo grado, no
deformativo (e.g Vergara et al, 1995; Parada et al, 2005; Morata et al, 2005). Uno de estos complejos
pluténicos corresponde al CPI (31°25° — 32°30’S), que es parte del cinturon magmatico del Cretécico
Inferior, y se ha seleccionado para su estudio por su excelente exposicién y diversidad en litologias. Los
EMM son particularmente abundantes en el CPI, estando focalizados especialmente en la zona sur, donde
presentan una alta frecuencia. La investigacion realizada en este trabajo se concentrard en este tipo de
inclusiones maficas, ya que podrian representar los términos mas basicos durante los procesos
petrogenéticos implicados en la construccion de el CPI. La petrografia, mineralogia modal, estudio de la
morfologia y la relacién de los EMM con su roca huésped impone ciertas condiciones para un modelo

general acerca del origen y evolucién de los EMM.

1.2 Objetivos

El objetivo general de este trabajo es el poder elaborar un modelo petrogenético de la interaccién
entre los magmas maficos y félsicos durante las primeras etapas y posterior evolucion de los magmas
graniticos calco - alcalinos. Este modelo conceptual se realizard a través del estudio de la naturaleza y
distribucién de los EMM presentes en el intrusivo. Se pretende establecer:

K/

¢+ Las distintas morfologias y distribucion de los EMM de la parte sur del CPI.

¢ El quimismo mineral de los EMM y de la roca huésped.

®

¢+ Condiciones de presion y temperatura del emplazamiento de la roca huésped y de los EMM, y

determinar si son cogenéticos o no.



% El origen de los EMM vy su relacién con los cuerpos maficos presentes en el CPI.

¢+ Correlacionar los resultados obtenidos acerca de la direccion del flujo magmatico en la parte sur
del CPI, con los datos AMS obtenidos en el trabajo de tesis de Rodolfo Ferrando (2011).

1.3 Hipdtesis de trabajo

Los EMM son considerados una de las claves para el entendimiento de la génesis y evolucion de
las rocas graniticas (e.g. Didier, 1973 ; Barbarin y Didier, 1992; Perugini et al., 2003; Donaire et al., 2005;
Castro et al., 2008). En general se observa que estos enclaves tienen una composicion quimica e isotopica
similar a su roca de caja, diferencidndose de éstas en el tamafio de grano (presentan en general un menor
tamafio) y por la abundancia de minerales maficos. Basado en estas similitudes, se considera que los
EMM presentarian alguna relacion genética con sus rocas de caja (Vernon, 1983, 1988; Donaire et al.
2005).

Existen diferentes interpretaciones de como se relacionan los EMM con sus rocas de cajas. La mas
utilizada, es que representan los productos de mixing y mingling de magmas derivados del manto con
aquellos derivados de fundidos corticales (ej. Didier, 1973; Vernon 1983, 1988 ,2004; Baxter y Feely,
2002). Otra teoria, propone un origen restitico, donde los EMM representarian los residuos parciales de
fusion parcial y no fundidos generados directamente desde la fuente (White y Chappell, 1977; Chappell et
al., 1987). Una tercera hipotesis postula que se formarian por mecanismos de diferenciacion cristal —

liquido, operando dentro de un mismo magma parental granitico (e.g. Dodge y Kistler, 1990).

En el presente trabajo se desarrollard un estudio de los EMM presentes en el borde sur del CPI,
debido a una alta frecuencia y buena exposicion. También se tomaran sitios aleatorios en el norte del CPI,
con el fin de estudiar la posibilidad de extrapolar los datos obtenidos a todo el complejo. Este estudio
pretende evaluar las hipo6tesis nombradas anteriormente y relacionar los EMM, si es posible, a los cuerpos
maficos existentes en este complejo platonico. Para esto se considerara la petrografia, quimica mineral y
se realizard un estudio estadistico de las relaciones morfoldgicas y distribucion de EMM. Ademas se
utilizara informacion existente respecto a la geocronologia, isotopia y foliacion magnética del CPI. Se
espera que los resultados obtenidos contribuyan a la comprension de los diferentes mecanismos de

evoluciéon y emplazamiento de los magmas graniticos que darian origen al CPI.



1.4 Metodologia de trabajo

X Recopilacion de informacion previa: consistio en la compilacién y analisis de
antecedentes bibliogréaficos, estudios y datos anteriores de la zona, ademas de material bibliografico

referido a petrogénesis de enclaves en rocas intrusivas.

X Campanias de terreno: se realizaron 7 campafias de terreno durante el periodo de agosto
del 2008 a febrero del 2010. Se llev6 a cabo un reconocimiento y muestreo de afloramientos a través de
todo el CPI, donde se efectué un mapeo detallado de la petrografia del complejo, se obtuvieron 174
muestras de roca (roca de cajay EMM) de las diferentes litologias expuestas, y se efectud una transecta de
20 km de largo aproximadamente, orientacion ~ N-S a lo largo del borde sur del CPI para estudiar
macroscépicamente los EMM, con especial interés en sus dimensiones, morfologia, textura, tamafio de
grano, orientacién, contactos con la roca de caja, existencia 0 no de borde de reaccion (identificando en
cada caso la naturaleza y dimensiones del mismo), y si mostraba algln tipo de alteracién. La misma
metodologia se utilizdé en 5 sitios mas, pero en la zona norte del CPl. Ademas se realizaron 65 sitios
paleomagnéticos, estudiados por Rodolfo Ferrando en su Tesis de Magister de la Universidad de Chile
(2011).

< Estudio Estadistico: con los datos de terreno (transecta y puntos aislados de la zona norte
del pluton), se realizd un estudio estadistico para observar si existian relaciones directas y/o indirectas
entre los diferentes parametros analizados. Para esto se utilizaron los programas de Microsoft Office Excel
2007, DIPS, Orient 2.1 e Illustrator CS3. Los resultados obtenidos fueron presentados y examinados a

través de graficos y mapas tematicos (Capitulo 5; Anexo Ay B; Anexo virtual I, I1'y 111).

< Caracterizacion petrografica: se realizo en cortes transparentes de muestras obtenidas
en terreno, tanto de roca de caja, como de EMM, utilizando los microscopios polarizantes Olympus -
CX31-P del Laboratorio de Microscopia del Departamento de Geologia de la Universidad de Chile. Se
determiné el tipo de roca, las asociaciones minerales y las diferentes relaciones texturales presentes en

cada muestra (Anexo C).

<> Quimismo mineral y termobarometria: previamente a los calculos termobarométricos,
se seleccionaron 18 muestras, tanto de roca de caja como de EMM, recolectadas a través de todo el CPI,
pero con especial énfasis en la zona sur. Estas muestras fueron analizadas a través de un Microscopio

Electrénico de Barrido (Scanning Electron Microscopy-SEM-) con imégenes de alto contraste y
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mediciones semicuantitativas EDX (espectroscopia de energia de rayos X) con el fin de identificar
relaciones texturales y composicionales de los minerales. Este estudio se realiz6 en el Centro de

Instrumentacion Cientifica de la Universidad de Granada, Espafia.

En las muestras procedentes del CPI, tanto roca de caja como EMM, se estudiaron tanto las
composiciones puntuales de minerales desconocidos como de los minerales méas comunes, haciendo
hincapié en cristales de anfibol y plagioclasa en contacto. Finalmente, sobre la base de las composiciones
qguimicas puntuales, se determind la férmula estructural de los diferentes minerales, siguiendo los
procedimientos de calculo especificos para cada uno de ellos (Anexo D — Anexo virtual 1V).

X Geocronologia isotdpica: si bien estos datos no son parte de la Tesis aqui presentada, si
se utilizan para realizar los analisis correspondientes. Con las mismas muestras obtenidas en las campafias
de terreno, se realizaron dataciones radiométricas, en circones y/o titanitas (método U/Pb), a fin de poder
constrefiir la edad de cristalizacién de los diferentes pulsos magmaticos existentes en el CPI. Esta

informacidn se encuentra en Morata et al. (2010).

X Presentacion de los resultados: parte de la informacidn obtenida durante el transcurso de

la Tesis se ha presentado en diferentes instancias, que se nombran a continuacion:

Distribucion y caracteristicas morfoldgicas de los enclaves méficos del borde sur del Complejo Pluténico
[llapel (CPI).

Varas, M.1., Morata, D., Arriagada, C., Ferrando, R., Higgins, M.

12° Congreso Geologico Chileno, Noviembre 2009, Santiago, Chile.

Fabricas petro-magnéticas en el Complejo Pluténico Illapel: implicancias en el mecanismo de
emplazamiento de plutones.

Ferrando, R.; Arriagada, C.; Morata, D.; Cdrdoba, L.; Varas, M.

12° Congreso Geoldgico Chileno, Noviembre 2009, Santiago, Chile.

Rhythmically layered gabbro in the Illapel Plutonic Complex (Coastal Cordillera of central Chile):
petrography and field relationships.

Morata, D., Higgins, M.; Varas, M.I.

12° Congreso Geoldgico Chileno, Noviembre 2009, Santiago, Chile.



Episodic emplacement of the Illapel Plutonic Complex (Coastal Cordillera, central Chile): Sr and Nd
isotopic, and zircon U-Pb geochronological constraints.

Morata, D.; Varas, M.I.; Higgins, M.; Valencia, V.; Verhoort, J.

VIl SSAGI South American Symposium on Isotope Geology, 2010, Brasil.

Morphology and spatial distribution of mafic microgranular enclaves in a calc-alkaline pluton:
understanding the interactions between mafic and felsic magmas during emplacement.

Varas, M.l.; Morata, D.; Higgins, M.; Arancibia, G.

Submitted to AGU fall meeting 2011.

Emplacement and development of layering during hydration reactions in the La Cordadera gabbro
intrusion, Illapel Plutonic Complex, Central Chile.
Higgins, M; Morata, D.; Varas, M.1.; Ferrando, R.; Arriagada, C.; Valencia, V.; Vervoort, J.

En proceso final de elaboracion.

Morphology and spatial distribution of mafic microgranular enclaves in a calc-alkaline pluton:
understanding the interactions between mafic and felsic magmas during ascent and emplacement.
Varas, M.l.; Morata, D.; Higgins, M.; Arancibia, G.

Trabajo en progreso para ser enviado a una publicacion ISI, 2011.

1.5 Marco geografico

1.5.1 Ubicacién

El Complejo Plutdnico Illapel (CPI) aflora en la Cordillera de la Costa, Chile central, colindando
al suroeste con la ciudad de La Ligua (comuna de la provincia de Petorca, V Region de Valparaiso) y al
norte, con la ciudad de Illapel (comuna capital de la provincia del Choapa, IV Region de Coquimbo),
extendiéndose unos pocos kilometros mas. La zona de estudio corresponde especificamente al sector sur
del CPI, ubicado en el cuadrante definido por los coordenadas UTM: 280000 — 3250000 N y 6390000 —
6450000 E (Figura 1.1).

Los afloramientos del CPI forman un cuerpo elongado en direccién NS, de aproximadamente 130

km de largo y 30 km de ancho en la parte central , que va adelganzandose hacia el sur.



1.5.2 Vias de accesos

Desde la ciudad de Santiago se accede a la zona de estudio siguiendo la ruta 5, en sentido norte,
llegando a la ciudad de La Ligua. Luego se toma la ruta E-35 y se ingresa a la zona suroeste del CPI
(Fig.1.1).

Las caracteristicas morfoldgicas del pluton limitan el muestreo de los afloramientos a zonas
cercanas a caminos rurales, por lo que existen varios sectores que resultaron ser inaccesibles para

muestreo y posterior estudio.
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Figura 1.1 — Mapa de ubicacion y acceso a la zona de estudio, indicada en un recuadro.



CAPITULO 2 - MARCO TEORICO

2.1 Introduccion

Las inclusiones méficas o enclaves, han atraido considerablemente la atencion y han generado una
gran controversia que data desde hace varios afios. Estas corresponden a agregados maficos incorporados
a una roca huésped mas félsica, y son especialmente comunes en granodioritas, cuarzodioritas y tonalitas

(Best, 2003). Algunos ejemplos de los tipos de enclaves son (Vernon, 2004):

1- Enclaves microgranulares (también llamados enclaves igneos o enclaves méficos): estan
caracterizados por presentar microestructuras igneas. Se les ha interpretado como restitas (Chappell et al.,
1987), productos de mixing y mingling (Hibbard, 1981; Vernon, 1983), resultado de cristalizacién

fraccionada (Dodge y Kistler,1990) y otros modelos que seran analizados mas adelante.

2-— Fragmentos de rocas (xenolitos): pueden ser también granos individuales (xenocristales),

gue se desglosan de las paredes de la camara magmatica y se incorporan al magma.

3- Concentraciones de minerales de grano fino, que precipitan tempranamente y se han roto e

incorporado al mismo magma o a uno mas tardio.

En cualquiera de estos ejemplos, las condiciones magmaéticas no fueron conductivas a la completa

asimilacion, o digestion, de las inclusiones méficas en el magma.

2.2 Enclaves maficos microgranulares (EMM)

Los EMM son comunes en los granitoides calco — alcalinos y son abundantes en la mayoria de los
granitoides Cordilleranos. Estos proveen evidencia del rol de los magmas méficos en el inicio y evolucion
de los magmas graniticos calco — alcalinos, por lo tanto su origen es fundamental para interpretar la
historia de los batolitos (Barbarin, 2005).



Los EMM fueron minuciosamente descritos por Phillips en 1880, y luego por Pabst, en 1928.
Ambos trabajos han sido la base para estudios posteriores en esta materia. Muchas de las caracteristicas

gue se presentan a continuacion son parte de sus observaciones:

2.2.1 Ocurrencia de los EMM

o Su abundancia generalmente no esta relacionada a los contactos del plutén (ej., Phillips,
1880; Pabst, 1928).
o Su distribucién comdnmente es irregular, pero puede ser uniforme sobre areas

relativamente grandes, y pueden estar concentrados en enjambres relacionados aparentemente a flujos
magmaticos (ej., Pabst, 1928).

o Ocurren tanto en rocas gabroicas, como graniticas en composicion, pero son raros en las
mas leucocraticas. Son mas abundantes en granodioritas, cuarzo dioritas y cuarzo monzonitas (Pabst,
1928)

) Algunos se encuentran dentro de otros EMM y otros engloban a xenolitos

metasedimentarios, ambos llamados “enclaves dobles” (Didier, 1973).

2.2.2 Formay tamafio

o Generalmente redondeados a ovoides, Aunque también es posible encontrarlos
subangulares o angulares. Algunos presentan bordes dentados o puntiagudos, con I6bulos convexos hacia
la roca huésped. Los enclaves elongados son marcadamente elipsoidales a lenticulares (Pabst, 1928).

. Presentan tamafios variables, que van desde milimétricos a métricos, incluso es posible
encontrar kilométricos. Los enclaves mas comunes en granitos van desde 10-20 cm (Barbarin y Didier,
1992).

o Tipicamente presentan contactos abruptos con el granitoide, Aunque también se
encuentran contactos difusos. A escala microscépica, granos de cuarzo y feldespato potasico del
granitoide puede extenderse ligeramente dentro del EMM, donde encierra poiquiliticamente a minerales
de plagioclasas y maficos (Pabst, 1928).

o Su grado de elongacidn esta correlacionado con la intensidad de la foliacion del flujo en la
roca huésped, sugiriendo que ambos, enclave y granitoide, fueron deformados similarmente durante el
flujo (Vernon, 1983).

) Pueden ser extremadamente elongados, sin mostrar evidencias microestructurales de
deformacién de granos o recristalizacién. Por lo tanto, la extension parece haber sido acompafiada por

movimiento relativo de cristales y fundido (Vernon, 1983).
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) Los minerales dentro de enclaves elongados presentan una orientacion preferencial similar
a los encontrados en la roca huésped foliada adyacente, pero la orientacion preferencial puede ser mayor

en los enclaves (Pabst, 1928).

2.2.3 Microestructuras

o Sus microestructuras generalmente son uniformes a lo largo de todo el enclave, Aunque
algunos presentan margenes de grano mas fino; el tamafio de grano promedio es de 0,3 mm; los minerales
maéficos son generalmente de grano mas fino que los minerales félsicos, como en la roca huésped (Pabst,
1928).

o La orientacion de los granos es generalmente azarosa, Aunque la alineacion por flujo,
especialmente de grupos de plagioclasas, es comun; la alineacion puede ser paralela a los margenes del

enclave, y puede estar desviada alrededor de los fenocristales (Taylor et al., 1980).

o Los enclaves presentan microestructuras tipicas de rocas igneas de grano fino a medio (gj.,
Phillips 1981).
o Las plagioclasas pueden presentar niicleos “corroidos” (desigualmente zonados), con o sin

pequefias inclusiones maficas redondeadas (Pabst, 1928), y anillos mas sodicos, con o sin zonaciones

oscilatorias (Vernon, 1983).

o Algunos de ellos contienen megacristales de feldespato potasico, rodeados por oligoclasa
(ej., Phillips, 1981; Hibbard, 1981).
o Pueden contener granos de cuarzo redondeados, bordeados por minerales maficos de

grano fino (ej. Pabst, 1928).
o Pueden o no mostrar evidencia de remplazo de piroxeno por hornblenda, hornblenda por

biotita, y ortopiroxeno por biotita (\Vernon, 1983).

2.2.4 Composicion

o Aunque son consistentemente mas maficos que sus granitoides huéspedes, no son
estrictamente maficos, sino que de composicion intermedia a silicica (ej. Didier, 1973).

o Quimicamente los enclaves caen sobre o cerca de las tendencias de variacion de sus
granitoides huéspedes, con un amplio rango en sus porcentajes de SiO, (Vernon, 1983).

. Presentan asociaciones minerales y abundancias relacionadas a dioritas cuarciferas,
monzonitas cuarciferas, cuarzo sianitas, tonalitas y granodioritas (ej. Didier, 1973).

o Hornblenda y biotita son los minerales méficos tipicos en los enclaves microgranulares
(Vernon, 1983).
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) Sus asociaciones minerales son generalmente las mismas que las presentes en el
granitoide circundante, pero las proporciones pueden ser diferentes y las composiciones son generalmente
ligeramente diferentes, especialmente para las plagioclasas, que es comunmente mas célcica en los
enclaves. Minerales del granitoide, como esfeno o fenocristales de hornblenda, pueden encontrarse
reflejados en los enclaves (Pabst, 1928).

o Los enclaves tienen relativamente un amplio rango de composiciones en un mismo plutén
(ej. Pabst, 1928).

En base a estas caracteristicas el término utilizado para los enclaves de este trabajo, sera enclaves

maéficos microgranulares (EMM). Se considera que los EMM presentan alguna relacion genética con sus
rocas de caja (Donaire et al., 2005).

2.3 Origen de los EMM

Para comprender donde y como se forman los EMM, es necesario revisar el comportamiento de
los magmas que los generan, ya que es la base de los modelos propuestos hasta el dia de hoy, y seré la

base para modelos posteriores:

2.3.1 Procesos de diferenciacidn magmatica

Las composiciones de magmas primarios que ascienden por buoyancia® desde el manto y de la
corteza inferior son modificadas por varios procesos de diferenciacion. Estos procesos pueden ser

descritos como (Best, 2003):

Procesos de sistemas cerrados

a. Cristalizacion fraccionada
b. Separacion fisica de fundidos inmiscibles
C. Separacion fundido — fluido

! Fuerza relativa a la gravedad que act(ia en un cuerpo cuya densidad difiere de su entorno inmediato. Buoyancia negativa es una
fuerza hacia abajo en un cuerpo mas denso que su entorno. Buoyancia positiva es lo opuesto. Buoyancia neutral prevalece
donde no existe una fuerza de red en un cuerpo cuya densidad es la misma que su entorno (Best, 2003).
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Procesos de sistemas abiertos

d. Asimilacion de un contaminante inicialmente so6lido

e. Mixing y mingling de dos 0 mas magmas contrastantes

Dos 0 més de estos procesos operan comunmente de manera simultdnea o en conjunto. Por
ejemplo, un magma en un arco continental puede evolucionar desde un magma parental primitivo por
cristalizacion fraccionada mientras que asimila rocas de la pared de la camara magmatica; el magma

resultante podria mezclarse quimicamente con otro magma.

2.3.1.1 Sistemas cerrados de diferenciacion magmatica

Si se asume que los magmas consisten en fundido mas cristales, y localmente, de una fase fluida

con volatiles disueltos, existen 3 maneras posibles de diferenciacion:

a) Separacion de cristales y fundido; cristalizacion fraccionada, o fraccionamiento (Best, 2003)

Debido al contraste quimico entre el fundido y los cristales precipitados, la segregacion de los dos
provee un medio poderoso para diferenciar un magma primitivo en partes composicionalmente
contrastantes. Los efectos del fraccionamiento en un magma parental son manifestados en fundidos
residuales evolucionados y cristales cumulados. Las rocas derivadas desde fundidos residuales presentan

composiciones relativamente evolucionadas.

En magmas evolucionados, el efecto de cristalizacion fraccionada es méas obvio en las variaciones
de elementos traza que en elementos mayores. Durante la cristalizacion progresiva de un magma,
elementos compatibles son concentrados en los solidos mientras que el liquido residual se ira
enriqueciendo en elementos incompatibles. El grado de cristalizacion en un sistema magmatico es un
control importante sobre las concentraciones de elementos traza en el liquido residual y en los solidos. El
patron de elementos traza en fundidos residuales pueden revelar informacion importante acerca de qué

fases se estan fraccionando.
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b) Separacion fisica de fundidos inmiscibles

La inmiscibilidad, como proceso, deberia ser inevitable en algin punto de la evolucién de la
mayoria de los magmas mantélicos o corticales durante la historia de enfriamiento y cristalizacion de
estos. La formacion de dos fases inmiscibles resulta en un fraccionamiento geoquimico mayor: todos los
elementos quimicos, is6topos, y varios de sus compuestos, se distribuyen entre estas dos fases, donde la

divergencia composicional es extrema (Roedder, 2003).

Una de las fases inmiscibles es universalmente rica en volatiles. Esta fase, generalmente tiene
altos contrastes de viscosidad y densidad con sus magmas silicicos parentales, y por lo tanto una rapida
separacion de las nuevas fases exsueltas es esperable. Si la separacién de fases inmiscibles fuera eficiente,
el magma residual deberia estar significativamente empobrecido en volatiles incompatibles relativos al
magma parental. En el caso de inmiscibilidad de magmas félsicos subsaturados en H,O, éstos se separan a
cierta temperatura en dos liquidos inmiscibles, uno corresponde a un fundido silicatado pobre en volatiles,

mientras que el otro es un fundido silicatado rico en volatiles (Kamenetsky, V., 2006).

C) Separacion de la fase fluida y del fundido: pegmatitas

Experimentos y observaciones en rocas indican que fluidos acuosos y carbonatados en equilibrio
con un fundido magmatico contienen concentraciones significativas de muchos componentes quimicos,
tales como Si, Na, K, Fe, y contienen también muchos elementos incompatibles. La exsolucion de
soluciones fluidas desde el fundido donde coexiste, es por lo tanto un medio significativo para modificar
su composicion. En las etapas finales de la solidificacion de muchas intrusiones de magma granitico, la
creacion de cuerpos de pegmatitas se cree que es criticamente dependiente de la separacion de una fase
fluida acuosa desde el fundido residual saturado en agua, como lo plantea el modelo de formacion de
Jahns y Burnham (1969) .

2.3.1.2 Sistemas de diferenciacion abiertos: magmas hibridos

Si dos 0 mas magmas parentales disimiles se mezclan, un magma “hijo”, hibrido, de composicion
intermedia entre ellos, es producido. Los magmas pueden derivar de distintas fuentes, como por ejemplo
un magma basaltico proveniente del manto superior 0 un magma silicico de la corteza continental
profunda; o pueden haber tenido un mismo magma parental, pero siguieron caminos evolutivos diferentes,
como magmas contrastantes en una camara composicionalmente zonada. Otros escenarios son posibles
(Best, 2003).
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a) Asimilacion de un contaminante inicialmente so6lido

Después de dejar su fuente, una parte del magma primario gque va ascendiendo puede encontrarse
con una roca de caja de diferente composicion, especialmente magmas basalticos que nacen en el manto y
entran a rocas sialicas® de la corteza. Los magmas interactian con su exterior en un intento de alcanzar un

equilibrio quimico y termal (Best, 2003).

La incorporacion de roca sélida en un magma de diferente composicion es el proceso de
asimilacion. Este proceso produce un magma contaminado, que también seria un hibrido, como los
magmas afectados por mixing. Los contaminantes pueden ser rocas de caja que se encuentran alrededor de
la camara magmatica o xenolitos dentro del magma. Dependiendo del magma, composicion del material
extranjero, temperaturas y tiempo disponible, el material extranjero se equilibra quimicamente con el
fundido en varios grados. Los minerales pueden disolverse selectivamente en el fundido y los iones
contaminantes pueden incorporarse por difusion dependiendo del tiempo y de la temperatura.
Comudnmente, la asimilacién involucra mixing con los fundidos creados por la fusién de la roca

contaminante.

La presencia de xenocristales y xenolitos en rocas magmaticas puede sugerir que estos son
contaminantes, pero los xenocristales también pueden ser originados por un mixing de magmas disimiles
(tema tratado a continuacion), y material extranjero puede ser incorporado tardiamente en el magma con
una minima contaminacion al fundido. Xenocristales deformados, que muestran extincion Gptica
ondulatoria bajo luz polarizada cruzada en cortes transparentes, u otros sélidos que muestren efectos de
deformacién son especialmente Utiles en distinguir entre materiales solidos asimilados y fenocristales en

magmas que han sufrido mixing.

b) Magma mixing y mingling

La interaccion entre magmas acidos y basicos es una caracteristica muy estudiada, especialmente
en arcos magmaticos en ambientes de subduccién (ej. Didier, 1973; Barbarin 2005, Castro et al., 2008).
Estas interacciones pueden producirse durante toda la evolucidon de un plutén o batolito cordillerano,

incluso pueden continuar durante el ascenso y emplazamiento del magma granitico en la corteza.

? Rocas ricas en Si y Al, que contienen abundantes feldespatos; usadas especialmente con referencia a la corteza continental (Best,
2003).
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Interacciones termales, quimicas y mecanicas son los principales tipos de intercambio entre
magmas coexistente (Fig. 2.1). El término “mingling” o “co-mingling”, indica interacciéon mecanica
donde los magmas originales retienen su identidad durante la mezcla, mientras que el término “mixing”
implica interacciones quimicas que completan las interacciones mecanicas para producir “rocas hibridas”
homogéneas, donde las identidades de los magmas originales son desconocidas (Barbarin y Didier, 1992).

Magmas maficos y félsicos coétaneos en
un sistema magmatico

( Contrastes Dindmica )
de temperaturay del sistema
\_ COMposicion magmatico  J

Intercambios termales )

~
p.
( Intercambios quimicos )

PR,
Intercambios mecanicos }

l

Intercambios Intercambios
combinados mecanicos
termales extensivos
£ s -
mesar.ncos Intercambios
Juimicos termales
quimicos
limitados
Mbdng Mingling

Rocas hibridas Varios tipos de
homogéneas heterogeneidades
en rocas

Fig. 2.1 - Diferentes tipos de intercambios ocurridos entre dos magmas coexistentes y contrastantes en un sistema
magmatico dindmico: sus combinaciones en los procesos de mixing o mingling (basado en Barbarin y Didier, 1992).
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) Propiedades fisicas de magmas coexistentes y procesos de interaccion (Barbarin y Didier, 1992)

En sistemas graniticos, interacciones entre magmas maficos y félsicos estan constrefiidas
principalmente por sus temperaturas iniciales, composiciones, contenido de H,O, volimenes relativos,
cristalinidad, valores absolutos de viscosidad, y posteriormente por su reologia relativa. Como estos
pardmetros intensivos e interactivos cambian simultaneamente durante la evolucion de los sistemas, varios

tipos de interacciones pueden aparecer secuencialmente.

Los magmas maficos son mas calientes y de composicién basica (45 — 50 wt% SiO,), mientras
gue los magmas félsicos de la roca huésped son mas frios y acidos (65- 75 wt% SiO,). Debido a estas
diferencias en temperaturas y composiciones, los magmas coexistentes tienen propiedades fisicas muy
diferentes. Dependiendo de los contrastes quimicos, y viscosidad efectiva de los magmas maficos a un
volumen dado, la fraccion de cristales es de uno a cuatro érdenes de magnitud mas baja que los magmas
félsicos. Los contrastes de viscosidad tienen una importante influencia en la dinamica de la hibridacién del
magma: bajos contrastes de viscosidad entre dos magmas generalmente favorecen mixing, mientras que
altos contrastes de viscosidad evitan el mixing y s6lo permiten el mingling. En cualquier caso, los

procesos de hibridacion son eficientes s6lo entre magmas con bajas viscosidades absolutas.

Sparks y Marshall (1986) propusieron un modelo reolégico donde se considera que la viscosidad y
contenido de cristales de magmas félsicos y méficos varia en funcién de su fraccién de masa. Que ocurra
mixing o mingling depende de los volimenes relativos de los magmas, asi como de sus temperaturas: una
gran proporcién de magma maéfico y equilibrio termal favorece el mixing, mientras que una gran

proporcion de magma félsico y un gran contraste de temperatura solo permitiria mingling.

Los volimenes relativos, temperaturas, y viscosidades de magmas coexistentes no sélo juegan un
rol critico en determinar la ocurrencia y eficacia de varias formas de interaccion, sino que también limitan
la extensién espacial de las areas afectadas por estas interacciones.

) Intercambio termal
El intercambio termal es mucho mas rapido que el intercambio mecéanico o quimico. La difusion

termal es tipicamente varios Ordenes de magnitud mas rapida que la difusion quimica en fundidos
silicatados (Sparks y Marshall, 1986).
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La fraccién de masa es también muy importante para la historia termal de magmas contrastantes.
Cuerpos maficos de gran tamafio alcanzan su equilibrio termal con el magma granitico s6lo después de un
tiempo relativamente largo, durante el cual intercambio quimico extensivo puede ocurrir y modificar su
identidad original (mixing), mientras que pequefios glébulos de magmas alcanzan su equilibrio termal
muy répido y se vuelven lo suficientemente rigidos para limitar e incluso evitar intercambio quimico
(mingling) (Barbarin y Didier, 1992).

o Intercambio mecanico (Barbarin y Didier, 1992)

Dado que el contraste composicional entre dos magmas es relativamente fuerte, fenocristales
cristalizados en un magma y mecanicamente transferidos a otro, no estaran en equilibrio con el nuevo
magma encajante. Algunos fenocristales recristalizan completamente, mientras que otros se disuelven
parcialmente y se les forma una corona de minerales que se encuentran en equilibrio con el magma
encajante. Los xenocristales ocurren como ctmulos de minerales maficos o como cristales redondeados
rodeados por bordes de reaccion; también pueden formar nulcleos de algunos cristales como las
plagioclasas (Barbarin, 1990). Generalmente, minerales maficos como anfibol, piroxeno y olivino del
magma mafico, ocurren como cimulos de minerales méaficos imbricados dentro del magma félsico,
mientras que fenocristales de cuarzo y feldespato — K del magma félsico, forman xenocristales con

texturas ocelar y rapakivi en el magma méfico.

o Intercambio quimico (Barbarin y Didier, 1992)

Aunque mas discreto que el intercambio mecanico, el intercambio quimico complementa el
proceso de hibridacién y juega un rol destacado en la generacion de rocas hibridas. Elementos quimicos
se transfieren entre los magmas coexistentes, desde que se encuentran hasta su consolidacion, siempre y
cuando la homogenizacion de los magmas no se cumpla. El intercambio mecanico y asimilacion de
xenocristales también altera la composicidn inicial de los magmas contrastantes. El intercambio quimico
generalmente actla después del equilibrio termal. Experimentos llevados a cabo en difusion de elementos
mayores entre fundidos de composiciones contrastantes, han demostrado una migracion sistematica y
diferencial de todos los elementos en ambos lados de la superficie de contacto. Los experimentos también
indican que esta interdifusion selectiva es mayor cuando se tiene la presencia de fases fluidas,

especialmente de H,O (Barbarin y Didier,1992, y referencias en él citadas).

La razon de transferencia quimica depende del contraste quimico y estado fisico de ambos

componentes. La razon es mas alta para el estado completamente fundido, decrece progresivamente con la
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cristalizacién de componentes maficos y se transforma en muy limitada o nula cuando el componente

maéfico alcanza el estado de completamente sélido.

Durante la interdifusion selectiva, CaO, MgO, y FeO; de los magmas méficos son introducidos en
magmas félsicos y resulta en la cristalizacion de silicatos méficos, mientras que el SiO,, K,;0, y Na,O de
magmas félsicos son introducidos en magmas maéficos y resulta en la cristalizacion de cuarzo poiquilitico
y feldespato — K. La introduccién de H,O en los magmas méaficos también induce una desestabilizacion
de minerales méficos anhidros, provocando su transformacion en minerales méaficos con H,O en su
estructura. Fenocristales de olivino o piroxeno son generalmente reemplazados por cumulos de anfibol o
biotita. Excepcionalmente, relictos de olivino o piroxeno pueden ser observados en nucleos de algunos
cimulos de minerales maficos en EMM. Este tipo de relictos de fenocristales son méas frecuentes en

enclaves magmaticos de rocas volcanicas, donde se preservan mejor debido a su enfriamiento rapido.

Debido a que los is6topos tienen las mayores tasas de difusién quimica, y el intercambio
isotopico es mucho mas rapido que el intercambio quimico (Barbarin y Didier, 1992, y referencias en él
citadas), el equilibrio isot6pico es generalmente total dentro de todo el plutdn, mientras que el equilibrio

guimico es parcial y local.

o Procesos de hibridacion (Barbarin y Didier, 1992)

Los procesos de interaccion no actlan de manera independiente, sino que estan asociados y
frecuentemente combinados. Estos procesos ocurren principalmente durante eventos de magma mixing.
Cuando los magmas maéficos y félsicos entran en contacto, el magma mafico se enfria y disocia en
pequefias burbujas. Este intercambio mecanico aumenta el &rea de contacto entre los magmas y promueve
intercambio quimico. El intercambio quimico reduce el contraste composicional y promueve la
hibridacion en zonas del magma. Este nuevo magma puede jugar un rol adicional y reaccionar con el
magma mafico, el magma félsico, o con ambos. Los procesos de hibridacion son favorecidos por la
presencia de magmas hibridos, como consecuencia de sus propiedades fisicas mas cercanas.
Homogenizacion completa s6lo puede ocurrir después de muchas etapas sucesivas de hibridacién con

formacién de mas y mas magma hibrido homogéneo.
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2.4 Modelos de origen de EMM

Actualmente, existen dos grupos de modelos para interpretar el origen de los EMM, externos y
cogenéticos. Ambos modelos podrian operar separadamente dando origen a estructuras magmaticas muy
similares, tales como diques sinplutonicos y glébulos de magma méfico. La asociacion usual observada de
EMM y rocas méficas derivadas del manto (gabros y dioritas) apuntan a un origen externo. Sin embargo,
esta observacién no se encuentra en conflicto con la posibilidad de que algunos EMM puedan haber
derivado, por inmiscibilidad de magma, de un magma silicico parental, ampliamente representado por el
granitoide encajante. Estudios experimentales revelan que la inmiscibilidad liquida es una hipotesis
plausible que debe ser tomada en cuenta para la generacion de algunos EMM (Castro et al., 2008, y

referencias en él citadas).
En los modelos externos podemos citar los siguientes ejemplos:
o Diques que intruyen a la cdmara magmatica y se separan (e.g. Frost y Mahood, 1987).
o Inyecciones en forma de ldminas maficas a lo largo de los pisos de las cAmaras magmaticas (ej.
Vernon, 1983).
o Modelo dinamico dominado por la gravedad (Castro et al., 2008).
Los modelos cogenéticos utilizados méas usuales son:
o Modelo de las restitas (material residual de la fuente) (White y Chappell, 1977).
o Modelo de diferenciacién en un sistema cerrado o modelo autolito (ej. Pabst, 1928; Dodge y
Kistler, 1990).
2.4.1 Modelos externos
2.4.1.1 Diques que intruyen a la cAmara magmatica y se separan (Frost y Mahood, 1987).
Frost y Mahood (1987), propusieron un modelo para el plutén Lamarck, ubicado en Sierra
Nevada, California, donde asumen que los magmas en interaccion mantienen una interfase fisica hasta

gue se hayan fundido o cristalizado en la medida necesaria para que el equilibrio termal se haya logrado.

Aungue esta simplificacion permite célculos sencillos, la situacion es mucho mas compleja. El
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intercambio de calor entre los magmas puede ser mucho mas rapido que la cristalizacién, o la fusion

puede ir a la par con el intercambio, resultando en magmas sobre-enfriados o sobre-calentados.

Los eventos de interacciobn magmatica mas tempranos que presentan evidencia preservada en el
pluton son los EMM que no se encuentran espacialmente asociados a intrusiones méaficas. El enfriamiento
y dispersion de pequefias cantidades de magma basaltico alto en aluminio a través de un magma
granodioritico, ocurrid relativamente temprano en la historia de cristalizacion (Fig. 2.2 - A). El
mecanismo mostrado en la figura 2.2 - A es altamente especulativo; mecanismos posibles de generacion
de enclaves incluyen una fuerte inyeccion de magma mafico en forma de dique, seguido por una
dispersion convectiva o por brechizacion de una camara magmatica composicionalmente zonada (Fig. 2.2
- Ay B respectivamente). La zonacién composicional en el pluton parece anteceder la incorporacion de

EMM e intrusiones.

Un fundido limitado de granodiorita cerca de las intrusiones que sirven como fuente de enclaves,
puede permitir una distribucion de enclaves por conveccion en la roca huésped localmente removilizada.
Algunos de los camulos de enclaves pueden formarse por depdsito, después de enfriarse en un magma
félsico casi libre de cristales (Fig. 2.2 - A); alternativamente, los cimulos podrian formarse por
emplazamiento y enfriamiento de magma maéfico en una roca félsica casi solidificada que es entonces sélo

localmente refundida en las vecindades de la intrusion (Fig. 2.2 - C).

Los diques compuestos del pluton (diorita — aplita) podrian representar pequefias cantidades de
magma mafico inyectado como dique en una etapa muy tardia de cristalizacion, cuando s6lo pequefias
cantidades de fundido granitico intersticial saturado en agua se mantiene cerca del nacleo del plutén (Fig.
2.2 - D). Grandes diferencias termales entre el magma del dique y la roca huésped enfrian el magma
mafico mientras que calientan la roca huésped, hasta que, el liquido granitico intersticial esta cerca o
sobre su liquidus o la roca huésped esté completamente fundida. La apertura del dique reduce la presion
litostatica, lo que causa que el liquido granitico, con una viscosidad relativamente baja, migre hacia el
dique. El fundido aplitico es entonces arrastrado y actia como un lubricante para intrusiones posteriores

de diques compuestos a altos niveles del plutén (Frost y Mahood, 1987).
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Fig. 2.2 — Esquema de secciones verticales mostrando tipos de interaccién entre magmas félsicos y maficos. (A)
Formacion de enclaves por mingling de pequefias cantidades de magma basaltico con magma granodioritico en una
etapa temprana de cristalizacion. EI mecanismo mostrado es altamente especulativo. (B) Intrusién de magma mafico
a través de un pluton parcialmente cristalizado, composicionalmente zonado, que contiene enclaves distribuidos
amplia y tempranamente (no se muestran). La cristalinidad de la roca huésped decrece hacia el centro debido a la
pérdida de calor en los margenes y techo, asi como también decrece en liquido de magma debido a la zonacion
composicional. (C) Diferentes estilos de interaccién alrededor de los margenes de la intrusiéon dependiendo de la
composicion inicial de cada magma, temperatura, contenido de cristales y agua, y volumen sobre los que interactGan.
(D) Diques maficos tardios que intruyen cuando el plutdn se encuentra casi solidificado, removilizando e
incorporando magma intersticial de composicion granitica, cerca del nacleo del plutén. Tomado de Frost y Mahood,
1987.

2.4.1.2 Inyecciones en forma de laminas maficas a lo largo de los pisos de las cAmaras

magmaticas (Vernon, 1983).

Este modelo, propuesto por Vernon en 1983, contempla cuerpos relativamente grandes de magma

maéfico (no necesariamente basalto) bajo un magma félsico.

La posibilidad de grandes cuerpos magmaticos de composicién mas mafica debajo de fundidos
graniticos en plutones emplazados a altos niveles de la corteza, es apoyada por la composicion de material
volcanico producido en erupciones de tipo caldera que probablemente representan el drenaje de grandes
reservorios de fundido granitico en la corteza superior. Vernon propone el modelo representando en la
figura 2.3.
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Fig. 2.3 — Esquema especulativo de una cdmara magmatica compuesta de una capa superior, convectiva y félsica, y
una inferior mas mafica (aunque no necesariamente mafica en términos formales de clasificacion de rocas). Los
glébulos de magma méfico recolectados en la interfaz son redondeados, enfriados y dispersados a través de la capa
félsica; y los de la capa félsica son arrastrados y mezclados con el magma mas mafico, acidificandolo
progresivamente. Esto deberia causar un arrastre de los enclaves progresivamente mas félsicos al magma félsico. Los
puntos representan cristales acumulandose (basado en Vernon, 1983).

Si ocurre conveccion en la capa superior correspondiente al magma félsico (Fig. 2.3), pequefios
glébulos del magma mafico subyacente podrian ser arrastrados y llevados dentro del fundido félsico,
donde permanecerian intactos debido a la diferencia en viscosidad. Si la conveccidn también ocurre en el
magma mafico subyacente (por ejemplo debido al hundimiento de magma enfriado en las paredes de la
camara y en el contacto con el fundido félsico), “laminas” de magma félsico podrian ser arrastradas y
empujadas dentro del magma mafico. La incorporacién de glébulos de magma tanto maficos como
félsicos, podria ocurrir en la interfase de las capas, donde las corrientes de conveccidén se mueven en
direcciones opuestas. Las laminas félsicas rapidamente se mezclarian con el magma maéfico,
acidificandolo. De esta forma, los glébulos del magma mas maéfico recolectados por el magma félsico
convectivo, se volverian mas félsicos en composicién, dando origen a un amplio rango de composiciones
de EMM resultantes. El fundido félsico podria volverse un poco mas basico, como consecuencia de la
interaccion quimica tanto con gloébulos de magma mafico, como con la interfase del magma, y
posiblemente incluso a través de la desintegracion fisica de algunos EMM, Aunque la extension de estos

cambios es desconocida.
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2.4.1.3 Modelo dindmico dominado por la gravedad (Castro et al., 2008).

En este modelo se propone que inestabilidades gravitacionales, en una camara magmatica
inversamente estratificada, serian las responsables de la formacion de intrusiones “techo - base” y EMM.
La figura 2.4 muestra el modelo que fue realizado en base a lo observado en el Complejo Magmatico
Valle Fértil, ubicado en Argentina. La cercana asociacion de rocas félsicas, con magmas méaficos

derivados del manto apuntan a un origen externo para la mayoria de los EMM descritos en este lugar.

Ademas de los EMM, se observan en la zona, estructuras tipo chimenea, que serian el resultado de
intrusiones de magma mafico en una masa granodiorita — tonalita, desde el techo de la camara magmatica.
Los EMM presentes en las estructuras tipo chimenea son imbricados y elongados, siguiendo una
orientacién preferencial subvertical segin los ejes mayores; tienen forma de pez con puntas agudas y
también formas similares a una gota. Fuera de las estructuras, los EMM dentro del magma granitico, son
elongados y definen una orientacién casi vertical, tienen formas tipo gotas, con una parte inferior
redondeada y una punta aguda en la parte superior. Esto es interpretado por el autor como resultado de un

movimiento vertical por hundimiento de magma mafico.

El granito huésped muestra una fabrica muy homogénea y granular, indicando que los EMM en
esta zona fueron transportados cuando el magma granitico estaba casi liquido o estéatico. Los EMM serian
mas densos que el magma huésped, por lo tanto no podrian ascender por si mismos, ademas no existe
indicacién de flujo, y el flujo magmatico es incompatible con un alto contenido de cristales, necesario para
acomodar diques maficos (por ejemplo), por lo tanto la Unica forma de dispersar los EMM es por
hundimiento. Esto ocurriria desde el techo de la camara magmaética, donde existe una interrupcion y

delaminacion de bordes enfriados desde el techo hacia abajo.
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Fig. 2.4 - Diagramaque muestrala posible evolucidn de una camara magmatica inestable, compuesta, con
un ndcleo granitico y una caparazon gabroica. La formacion de una camara magmatica compuesta e inestable
es posiblemente heredado de una composicion zonada de las plumas dela cufia mantélica (Geryay Yuen,
2003) formada como consecuencia de inestabilidades reoldgicas debido a la subduccidon de corteza oceénica
hidratada y sedimentos. Estos procesos en la cufia mantélica estan estratégicamente demostrados en este dibujo en
una secuencia de tiempo de 1 a 3. Magmas maficos de la caparazon hidratada del manto, que rodea al ndcleo félsico
de lapluma, asciendeny forman la primera intrusién bajo el arco magmatico. Magmas félsicos del nucleo de
la pluma intruyen en la cdmara magmatica méfica, dando origen a una cdmara magmatica inversamente zonada,
donde las intrusiones de “techo — base” se desarrollan. También se muestra en la figura el efecto de hundimiento de
blogques de migmatita que producen asimilacion local y el aumento observado en el contenido de K del batolito hacia
uno de sus margenes. Tomado de Castro et al. (2008).

En Valle Fértil determinaciones precisas de edad, indican que las rocas basicas son ligeramente
mas tempranas con respecto a los granitoides. Esto estaria indicando que este tipo de rocas llegaron al sitio

de emplazamiento, antes que los granitoides.

Por lo tanto la hipdtesis planteada es que el magma mafico forma parte de una intrusion
compuesta, donde el nucleo estd formado por granitos, y el borde, incluido el techo, fue formado por

magma béasico. Esto implicaria que el magma granitico se debe haber originado en una fuente mas
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profunda que el magma mafico. El escenario posible para esto es la hipdtesis de la pluma fria (Gerya y
Yuen, 2003), donde éstas arrastran material fértil, silicico bajo la cufia mantélica, donde magma basico es
generado (Fig. 2.4). El transporte de magma desde el techo de la cAmara es asistido por la formacién de
estructuras tipo pipa, donde todos los tipos de estructuras observados en el lugar apuntan a una
inestabilidad gravitatoria y a un flujo vertical por hundimiento de magma méfico, més denso, en el magma

félsico.

2.4.2 Modelos cogenéticos

2.4.2.1 Modelo de las restitas (material residual de la fuente) (White y Chappell, 1977).

Muchos granitos y rocas volcanicas relacionadas contienen una cantidad significativa de cristales
gue no cristalizaron en el fundido mismo. Estos cristales serian los residuos de la fusion parcial de las
rocas de fuente (restitas primarias) o el resultado de la recristalizacion de tales cristales residuales (restitas
secundarias). La evidencia para la presencia de restitas incluye inclusiones en algunas rocas que serian
fragmentos relativamente refractarios de la fuente, y nucleos célcicos de plagioclasas de composicion

uniforme como ocurre en muchos granitos.

El modelo de la restitas de White y Chappell (1977) se basa en que la fusion parcial en la corteza
de cualquier roca que contiene cuarzo, feldespatos, y H,0, ya sea libre o por descomposicién de una 0 mas
fases hidratadas, debe producir un fundido granitico en equilibrio con fases residuales (restita). Debido a
que la viscosidad del fundido es alta, la fase de fusién puede no ser extraida para formar un cuerpo de
magma completamente fundido. En cambio, cuando la cantidad de fundido se vuelve suficientemente alta,
la estructura rigida de la restita se rompe y la masa completa se vuelve un magma rico en cristales o rico
en inclusiones, con una viscosidad efectiva mas baja. En relacion a las rocas de origen de la misma
composicion, el magma serd menos denso, y debido a su buoyancia relativa, este magma puede ascender
para intruir como un plutén, o puede hacer erupcion. Como resultado de la alta viscosidad y resistencia a
fluir de los fundidos graniticos, la separacion de la restita es inhibida y en la mayoria, no en todos los
granitos, algo de restita permanece y forma parte del granito solidificado o de la roca volcénica. La
separacion progresiva del fundido y la restita, que ocurre durante el movimiento del magma, da cuenta de
variaciones quimicas lineales sistematicas encontradas en granitos de plutones individuales, como en

grupos de plutones.

Respecto a las inclusiones que Chappell et al. (1987) llaman “inclusiones microgranulares con

cristales grandes”, consideran que éstas son fragmentos de restita que contienen una fraccion de fundido a
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concentraciones mas bajas que el magma huésped. La presencia de esta fraccién de fundido da cuenta de
muchas de las caracteristicas petrograficas de las inclusiones que Vernon (1983) us6 para inferir un origen

igneo.

2.4.2.2 Modelo de autolito (Pabst,1928 ; Dodge y Kistler, 1990)

Este modelo postula que las inclusiones méficas (EMM) son cimulos, agregados interrumpidos y
posiblemente recristalizados formados por un magma principal, a través de cristalizacion fraccionada
temprana, seguido por una concentracion mecanica. Segin Dodge y Kistler (1990), evidencias isotdpicas

y quimicas favorecen un origen comun para las inclusiones y sus rocas huésped.

El estudio nombrado previamente, se basa en composiciones de elementos mayores, en traza e
isdtopos de las inclusiones en rocas graniticas de Sierra Nevada, California. EI que exista una relacion de
origen comin entre EMM y sus granitoides es fuertemente sugerida por la casi perfecta correlacion de
razones isotépicas de Sr iniciales entre ambos. Los datos de Nd — Sm y Rb — Sr indican que las inclusiones
estaban en equilibrio isotdpico con los materiales encajantes al momento de su formacion y esto seria
inconsistente con un link genético entre inclusiones maficas y basaltos generados en el manto (modelo de
mixing y mingling). Sin embargo, postulan que el magma granitico fue probablemente producido por un
mixing de los fundidos méaficos derivados del manto con materiales félsicos corticales (Dodge y Kistler,

1990, y referencias en él citadas,).

Finalmente sugieren que muchas inclusiones se formaron como cristalizacion fraccionada
temprana de minerales maficos hidratados, anfibol y biotita, que precipitaron del magma granitoide
(continuidad lineal de 6xidos fémicos y H,0%). Oxidos de elementos mayores, elementos traza y datos
normativos tampoco apoyan un origen de fundido residual, pero si son consistentes con un origen

cumulativo.
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CAPITULO 3- MARCO GEOLOGICO

La zona de estudio del presente trabajo se encuentra ubicada en la parte sur de los Andes
Centrales (Fig. 3.1), especificamente en la Cordillera de la Costa, entre los 31°25* —32°30” S . Esta region
es parte de un segmento (27°S — 33°S) donde la placa de subduccidn, en este caso la placa de Nazca,
disminuye su angulo de subduccién (Mpodozis y Ramos, 1989). Este sector se denomina zona de
subduccion plana o “flat slab”, y se caracteriza por ausencia de actividad volcanica en los Gltimos diez
millones de afios (Yafez et al., 2001). Existe un consenso general, donde este cambio de &ngulo de la
placa estaria relacionado a la subduccion de la dorsal asismica Juan Ferndndez (Yariez et al., 2001;
Gutscher et al., 2000; Ramos et al., 2002, y referencias en €l citadas). Al sur de los 33° S la subduccion es
particularmente pronunciada, y hacia el norte, la placa oceanica estaria inclinada en torno a los 30°
(Jordan et al., 1983). También esta zona se identifica por la ausencia de la Depresion Central, rasgo
morfoldgico que corresponde a la depresidn que separa la Cordillera de la Costa de la Cordillera de los

Andes, en sentido longitudinal en el resto de Chile (Fig. 3.1).

Las formaciones e intrusivos presentes en el segmento estudiado pertenecen a periodos
geoldgicos que van desde el Paleozoico hasta el presente. Sin embargo, debido a que el objeto de estudio
corresponde al Complejo Pluténico Illapel, emplazado durante el Cretécico Inferior, sélo se describira este

periodo, ya que es el mas relevante en la presente investigacion.

Figura 3.1: Topografia coloreada de los Andes Centrales entre las latitudes 27°-34° S, indicandose distintos
elementos tectonicos: fosa, zona de flat slab, ridge de Juan Fernandez, volcanismo activo (tridngulos rojos) y las
principales unidades morfotectdnicas (DC: Cordillera de Domeyko; WC: Cordillera Occidental; PN: Puna; CC:
Cordillera de la Costa; PPC: Cordillera Principal; FC: Cordillera Frontal; PC: Precordillera; SP: Sierras Pampeanas;
CV: Depresion Central). Se muestra ademas el vector de convergencia relativa de la placa de Nazca (DeMets et al.,
1990), las curvas de igual profundidad de la zona de Wadati-Benioff (a los 50, 100 y 150 km; Gutscher, 2002) y el
rectangulo indica la zona de estudio.
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3.1 Ambiente tectonico en Chile central durante el Cretécico Inferior

Durante el Cretacico Inferior, el margen continental activo de la zona norte y central de Chile
(25°20°S a 35°40°S) fue el foco de un intenso volcanismo y plutonismo, junto con un régimen tectonico
extensional, formacién de cuencas y subsidencia asociada (Aguirre et al., 1999; Charrier y Mufioz, 1994;
Parada et al., 2005; Vergara et al., 1995). Estos procesos han sido interpretados como resultado del
retraimiento de la fosa, generando una surgencia astenosférica bajo la Cordillera de la Costa actual, que
condujo a extension, adelgazamiento cortical, volcanismo bimodal, y actividad plutonica (Aguirre et al.,
1999; Vergara et al., 1995). Volcanismo bimodal y actividad plutonica calco-alcalina, con una progresiva
participacion mantélica, tomd lugar a lo largo del margen continental Pacifico, generando un arco
magmatico casi continuo, alrededor de 1200 km de largo (Vergara et al., 1995; Parada et al., 1999, 2007),
con una orientacion predominantemente N-S, a lo largo de lo que hoy se conoce como Cordillera de la

Costa. Este arco se ubicd al este del anterior arco Jurasico (Fig. 3.2).

Las condiciones extensionales comenzarian a cambiar a mediados del Cretacico, donde el margen
continental Sudamericano aumentaria su deriva continental hacia el oeste, y generaria episodios donde el
borde continental se cabalgaria sobre el fosa Andina, originando el desarrollo de una deformacién por
compresion (Somoza, 2008). Este periodo corresponderia a las primeras etapas de la formacion de la
Cordillera de la Costa, con el cierre de cuencas del Cretacico Inferior, como se documenta por un aumento

en la tasa de exhumacidn/erosion (Arancibia, 2004, y referencias en él citadas,).

29



30°S -

31°S

[llapel . v

32°S 4

Cabildo

33°S -

Fig. 3.2: Distribucién de los complejos intrusivos del Paleozoico al Cretécico en la Cordillera de la Costa en Chile
Central (30°S a 33°30°S). Modificado y simplificado de las hojas 1:250.000 de Chile, Rivano et al. (1993) y Rivano
y Sepulveda (1991).

Durante el Kimeridgiano- Titoniano al Albiano, se desarrollan entre los 30°S — 39°S, dos
depocentros separados. Uno se localiza al este de la actual Cordillera de la Costa y el otro en la Cordillera
Principal, separados por un arco volcanico activo llamado Lo Prado — Pelambres. La cuenca presente al
oeste del arco ha sido interpretada como una cuenca de intra — arco por Vergara (1972), Thiele y Nasi
(1982), y Charrier y Mufioz (1994), y se encontraria entre la Cordillera de la Costa y el borde occidental
de la actual Cordillera Principal, mientras que Aberg et al. (1984) y Aguirre et al. (1989) postulan que
corresponde a una cuenca marginal abortada. Sin embargo, datos geoquimicos de rocas volcanicas de la

Cordillera de la Costa indicarian que éstas fueron originadas en un arco (Vergara et al., 1995). Al este del
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arco volcanico se desarroll6 una cuenca de tras-arco. Entre los 30°S y 39°S esta cuenca es conocida como
la cuenca de Mendoza — Neuquén (Charrier y Mufioz, 1994; Charrier et al., 2007). Entonces de oeste a
este tenemos la cuenca de intra - arco Lo Prado, seguido por el arco volcanico Lo Prado — Pelambres y

luego por la cuenca de trasarco Mendoza Neuquén (Charrier et al., 2007).

3.1.1 Actividad volcanica

Cerca de los 33°S el volcanismo en el cinturon magmatico descrito, esta representado por los
componentes volcanicos de la Fm. Ajial (Jurasico Medio), Fm. Horqueta (Jurasico Superior), Grupo
Ocoita (Cretacico Inferior) (Aguirre et al, 1989) y Fm. Las Chilcas (Albiana).

La Fm. Ajial (Thomas, 1958) es predominantemente volcanica. Consiste en una secuencia inferior
dominada por lavas silicicas calco-alcalinas, una secuencia superior de depdsitos de caida piroclasticos y
algunas ignimbritas. La Fm. Horqueta (Thomas, 1958) corresponde a una unidad volcanica — sedimentaria
que se depositd bajo condiciones continentales (Vergara et al., 1995), concordantemente sobre la Fm.
Ajial. La parte inferior consiste en lavas &cidas y unas pocas ingnimbritas, y la parte superior esta
compuesta por rocas volcanoclasticas rojas y lavas andesiticas y andesitico - basalticas (Vergara et al.,
1995).

El Grupo Ocoita incluye la Fm. Lo Prado (Valanginiana a Hauteriviana) y Fm. Veta Negra
(Hauteriviana — Barremiana). La primera, definida por Thomas (1958), se dispone en concordancia sobre
la Fm. Horqueta y se constituye en gran parte por rocas volcanicas silicicas (riolitas e ignimbritas) con
rocas volcanicas de caracter mafico hacia el techo de la secuencia (Vergara et al., 1995, y referencias en él
citadas). Estas rocas han sido afectadas por un metamorfismo no deformativo de bajo grado, caracterizado
por facies minerales de esquistos verdes (Aguirre et al. 1989, 1999). Sobre ella, se dispone la Fm. Veta
Negra (Thomas, 1958), que se constituye de un gran volumen de rocas volcanicas basélticas a andesitico —
basalticas (Vergara et al., 1995). Estas rocas también han sido afectadas por metamorfismo no

deformativo de muy bajo grado (Aguirre et al. 1989, 1999).

Las rocas del Grupo Ocoita presentan una quimica bimodal. Durante el Jurdsico y Cretacico
Inferior, en la Cordillera de la Costa, entre los 32°30°S y los 34°S se calcularon mas de 2000 km® de
magmas &cidos y 9000 km® de magmas basicos, con andesitas basalticas ricas en Al,0s;, pobres en MgO,
altas en K, y con una afinidad calco-alcalina a shoshonitica (Vergara et al., 1995). Dataciones “°Ar/**Ar en
plagioclasas primarias en flujos basalticos de la Fm. Veta Negra a los 33°30°S, entregan una edad de 119
*+ 2.4 Ma y no difiere de las edades de 117 + 0.6 Ma y 114 £ 0.7 Ma obtenidas en plagioclasas—Ca
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primarias de la Fm. Arqueros en latitudes mas al norte (Aguirre y Egert, 1965), indicando una
concordancia en edades para el volcanismo en un rango de 114 — 119 Ma (Aguirre et al., 1999; Morata et
al., 2001; Fuentes et al., 2005; Morata y Aguirre, 2003).

Sobre esta secuencia volcano-sedimentaria se dispone concordantemente la Fm. Las Chilcas
(Rivano, 1996) que consiste principalmente en calizas, areniscas rojas y una cantidad menor de
intercalaciones volcano — sedimentarias. Una edad Albiano medio (aprox. 105 Ma) ha sido deducida de un
microfosil planctonico marino encontrado en calizas en los niveles inferiores de la Fm. Las Chilcas
(Martinez-Pardo et al., 1994). Edades en circones U/Pb de 109.6 + 0.1y 106,5 + 0.2 Ma y edades K—Ar en
roca total de 101 £ 3y 100 + 3 Ma, y en plagioclasas de 95 * 3, han sido obtenidas por Wall et al. (1999)
en rocas volcanicas félsicas de los niveles estratigraficos més altos de la formacion. Edades U/Pb
SHRIMP de 112 + 1.2 Ma en un flujo ignimbritico y 113 £ 0.8 Ma en un flujo de lava andesitico, que ha
sido recientemente reportado por Godoy et al. (2006) a los 34°S, podrian ser asignadas a la Fm. Las
Chilcas.

3.1.2 Actividad pluténica

Una larga actividad plutdénica presenta la zona ubicada entre los 31°S y 34°S, que es parte del
batolito costero de Chile Central (23°S hasta los 38°S). Este sector estd compuesto de tres cinturones
magmaticos discontinuos, con una orientacién preferencial N — S, y que van disminuyendo en edad hacia
el este, desde el Paleozoico Tardio hasta mediados del Cretacico (Fig. 3.2). El plutonismo Cretacico (gj.
Plutén Caleu, Complejo Pluténico Illapel), corresponde a la parte méas oriental de este segmento (Parada et
al., 2005a). Fueron emplazados en condiciones de baja presion e intruyen a secuencias volcanicas, rocas
cléasticas sedimentarias y en menor medida a calizas del Jurésico y del Cretécico Inferior (Vergara et al.,
1995).

Los granitoides Cretacicos constituyen el cinturén pluténico Mesozoico més largo de Chile
central. Presentan un espectro litolégico muy amplio, que va desde gabros a granitos, definiendo una serie
alta en K y tipicamente calco-alcalina (Parada et al., 2007). Uno de los plutones més estudiado de la
region perteneciente a la franja Cretacica, es el Caleu. Este es un plutén compuesto, de 340 km?, elongado,
con orientacion N -S, ubicado 40 km al nor-oeste de Santiago, con litologias que van desde gabro a
granodioritas (Parada et al., 1999, 2002, 2005a). Fue datado con U/Pb en circones, entregando una edad de
94.2 — 97.3 Ma. (Parada et al., 2005b). Basado en edades “°’Ar/*°Ar en anfibolas, biotitas y plagioclasas,
gue entregan un rango entre 94.9 + 1.8 y 93.2 + 1.1 Ma., Parada et al. (2005b) sugiri6é un enfriamiento

rapido subsolidus.
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La exhumacion del Plutén Caleu es parte de una exhumacion de escala mas regional, en el
Batolito Costero de Chile central (32°30° S — 33°30’S). De hecho, un evento de exhumacion de los
granitoides del Paleozoico Tardio, Jurdsico Medio y Cretacico Superior de este batolito, durante el
intervalo 106 — 90 Ma (Gana y Zentilli, 2000; Parada et al., 2005b) se ha identificado por medio de trazas
de fision. Por lo tanto, durante el emplazamiento del pluton, estaria ocurriendo paralelamente su

exhumacion.

3.1.3 Datos isotopicos

La extension progresiva entre los 31°S y 34°S, se ve reflejada en magmas que exhiben variaciones
en su signatura isotopica (Sr — Nd), donde se observa un cambio abrupto desde un fuente mantélica
enriquecida durante el Paleozoico Tardio, a una fuente con valores eNd progresivamente mas elevados, es
decir, mas primitivos, a mediados del Cretécico (Fig. 3.3) (Parada et al., 1999, 2002, 2005a; Morata et al.,
2001). El aumento en el decaimiento isotopico del magmatismo durante el Mesozoico con edades
decrecientes, puede ser explicado en funcién de una remocién progresiva de la litdsfera mantélica como
resultado de la surgencia astenosférica que acompafia a la extension. Por lo tanto, el magma del Caleu, el
mas empobrecido de todos, deberia haberse formado cuando la extension llego a su maximo (Parada et al.,
2005a).

+10 7
T X ton Caleu (95 Ma)
T \\\ _-Complejo Pluténico lllapel
+5 + _-Fm. Veta Negra (119 Ma)

Rocas volcanicas Jurasicas Figura 3.3: eNd versus razones iniciales
de ¥Sr/*Sr para los componentes
\ Paleozoicos y Mesozoicos del Batolito
0 L W Costero y  unidades  volcanicas
- Mesozoicas de Chile Central. Modificado
T N\ \ Granitoides
1 Pl sezoics Tarils Qe_Parada et al. (20(_)5a), agregando I(_)s
2 Gltimos datos obtenidos del Complejo
Plutdnico de Illapel (Morata et al., 2010).
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3.1.4 Metamorfismo de muy bajo grado

Otra caracteristica general de este cintur6n Cretacico, es la presencia sistematica de un
metamorfismo pervasivo y no deformativo de muy bajo grado que afecta a las secuencias volcanicas ya
descritas. Aguirre et al. (1999) propuso que este metamorfismo era el resultado de condiciones de
enterramiento solamente. Sin embargo, con los datos geocronolégicos del plutén Caleu (94.9 £ 1.8 y 93.2
+ 1.1 Ma., Parada et al. 2005b), se obtiene que el emplazamiento y enfriamiento de este cuerpo seria
coetaneo con el metamorfismo de muy bajo grado, datado entre 93.5 + 0.6 y 94.2 + 1.2 Ma por “Ar/*°Ar
en adularia presente en amigdalas de flujos basalticos de la Fm Veta Negra (Aguirre et al. 1999). Ademas
este metamorfismo seria también coetaneo con el cierre de cuencas que afecto a las rocas estratificadas del

Jurasico Superior y Cretacico Inferior (Arancibia, 2004, y referencias en él citadas,).

Por lo tanto la coincidencia en edad entre plutonismo y metamorfismo de bajo grado en rocas
volcanicas plantea la posibilidad de que el metamorfismo podria estar relacionado a un aumento regional
en los gradientes termales relacionados al plutonismo (Fuentes et al., 2005; Parada et al., 2005a, Morata et

al., 2005) por sobre la subsidencia.

3.1.5 Exhumacién del Batolito Costero

Tanto el progresivo empobrecimiento en la signatura isotdpica hacia valores cercanos a MORB,
como la posible subsidencia en el Cretacico, han sido interpretados como evidencia de un proceso de
adelgazamiento litosférico asociado a extension en esta area (VVergara et al., 1995; Parada et al., 1999). Las
edades de trazas de fision en apatito obtenidas en rocas paleozoicas del sector costero (Gana y Zentilli,
2000; Parada et al., 2005), cercanas a 100 Ma, son similares a las edades relacionadas a deformacion
compresiva obtenidas en la Cordillera de la Costa cerca de los 32°S (Arancibia, 2004). Estas edades
documentan un proceso de exhumacion que podria relacionarse a alzamiento e inversion tectonica, que
seria contemporaneo también con el enfriamiento y exhumacion del Pluton Caleu en la vertiente oriental
de la Cordillera de la Costa (Parada et al., 2005). La magnitud de esta exhumacién Cretacica fue mayor a
lo largo de la linea de costa actual donde el cinturon plutonico — metamorfico del Paleozoico Tardio al

Jurasico Medio se encuentra ahora expuesto (Parada et al., 2005a).
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3.2 El caso de estudio: Complejo Plutdnico Illapel (CPI)

El Complejo Plutonico Illapel (Parada et al., 1999), definido previamente como Superunidad
Illapel por Rivano et al. (1985), es parte del cinturdn magmatico del Cretacico Inferior, ubicado en la
Cordillera de la Costa, Chile central. Es un cuerpo elongado, con orientacion N-S, de aproximadamente
130 km de largo y 30 km de ancho en la parte central, con un adelgazamiento progresivo hacia el sur (Fig.
3.4). La litologia del complejo varia desde gabros de grano medio a trondhjemitas, siendo las mas
abundantes, las tonalitas y granodioritas de hornblenda, biotita y + clinopiroxeno. Las rocas maficas
presentes en el CPI corresponden a EMM, diques métricos a decimétricos, y cuerpos discretos de gabro y
diorita (Parada et al., 1999; Varas et al., 2009; Higgins et al., en preparacién). En la zona norte afloran
gabros de hornblenda que gradan desde un gabro masivo a uno bandeado, y que fueron denominados,
gabros de La Cordadera (Morata et al., 2009; Higgins et al., en preparacién). También se encuentran

grandes xenolitos de rocas metavolcanicas y metasedimentarias en el interior del CPI, a modo de roof

pendant.

31°30" S

Fig. 3.4 - Mapa geoldgico regional de Chile
central  (31°25°-32°30°S) modificado vy
simplificado de las hojas 1:250.000 de Chile,
Rivano et al. (1993) y Rivano y Sepulveda
» (1991), mostrando las unidades geoldgicas
§ que afloran. Leyenda: 1= Rocas estratificadas
e igneas del Paleozoico Superior y Triésico;
2= Rocas igneas del Jurasico; 3= Rocas
estratificadas del Jurdsico; 4= Formacion Lo
Prado (Cretacico Inferior); 5= Rocas
volcéanicas y continentales del Cretécico
Inferior; 6= Complejo Pluténico Illapel; 7=
Rocas volcénicas y continentales del
Cretacico Superior; 8= Rocas igneas del
Cretécico Superior; 9= Rocas volcénicas y
, continentales del Terciario; 10= Rocas con
g una fuerte alteracion hidrotermal; 11=
®  Depositos no consolidados del Cuaternario;
12= Principales lineamientos tectdnicos.




El CPI intruye principalmente a rocas intrusivas y volcanicas del Jurasico, y rocas volcanicas y
sedimentarias del Crétacico Inferior (Fig. 3.4). Dataciones realizadas a través del método K-Ar, en biotita
y muscovita, entregaron valores de 113 + 3 Ma, 96 £ 2 Ma (Rivano et al., 1985) y 86 £ 3 Ma (Rivano et
al., 1993). Dataciones més recientes U/Pb realizadas en titanitas magmaticas (Morata et al., 2006)
entregan valores de 105.9 + 1.5 Ma, 99.2 £ 0.6 Ma 'y 97.7 £ 0.5 Ma (Fig. 3.5), siendo consistentes con el
intervalo de edades dado por K-Ar. Sin embargo, dataciones recientes en circones, U/Pb LA — ICP — MS,
y estudios de susceptibilidad magnética (AMS), muestra que el CPI presentaria un patron de edad mucho
méas complejo, donde estaria compuesto de al menos cuatro pulsos magmaticos muy distintivos entre si,
gue también se correlacionan a traves de la petrologia (Ferrando et al., 2009; Morata et al., 2010; Higgins
et al., en preparacion). Sin embargo, los contactos entre estas unidades no son visibles en el afloramiento,
razén por la que los limites entre los pulsos pueden variar. En este trabajo se cambian los limites entre el
pulso tonalitico y el granodioritico, con respecto a los trabajos anteriores, en base a las edades
radiométricas de Rivano et al. (1993). En la figura 3.5 se observan los cuatros pulsos, descritos a

continuacion:

1 — Unidad Méfica (UM): compuesta por gabros y dioritas, con tonalitas subordinadas. Esta
unidad aflora en la zona norte y en el borde méas occidental del CPI, y esta emplazada en un basamento
constituido principalmente por rocas del Paleozoico y del Jurasico, ademas de rocas sedimentarias y
volcanicas del Cretécico Inferior. Dataciones U/Pb en circones entregan edades de 118.0 + 1.9 a 115.7 +
2.0 Ma.

2 — Unidad Trondhjemitica (UT): compuesta principalmente por trondhjemitas y leucogranitos. Se
presenta como una banda con orientacion N-S en la parte central del CPI, desde la localidad de Caimanes
hacia el norte. Aflora el este de la UM, y esta emplazada en rocas volcanicas y sedimentarias del Cretacico

Inferior. Las dataciones para esta unidad entregan edades de 110.4 + 1.8 2 109.7 + 1.5 Ma.

3 — Unidad Tonalitica Principal (UTP): este pulso seria el de mayor extension espacial. Se
compone de tonalitas con EMM (Varas et al., 2009) y granodioritas subordinadas. Aflora a lo largo de
todo el CPI y presenta una orientacion N — S. Se encuentra emplazada en el limite entre las secuencias
sedimentarias — marinas y las rocas volcanicas del Cretéacico Inferior (cuyo contacto probablemente sea la
Falla Pupio). Las edades para este pulso son de 102.4 + 1.5 Ma a 98.8 = 1.3 Ma, y tanto las tonalitas como
los EMM presentan el mismo rango de edad. Datos de AMS entregan una foliacién magnética subvertical
en la zona sur de este pulso (Ferrando et al., 2009), zona donde se realiza el estudio del presente trabajo

debido a la cantidad de EMM expuestos.
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4 — Unidad Granodioritica (UG): compuesta principalmente por granodioritas. Se extiende desde
el Estero de Caimanes hacia el norte, conformando el borde oriental del CPI, y limitada hacia el este por la

falla Manquehua. Seria el Gltimo pulso magmatico, con edades alrededor de los 90 Ma.

Diques méficos y félsicos, sinmagmaticos, decimétricos a métricos, estan presentes en las cuatro

unidades, siendo relativamente mas abundantes en sus respectivos bordes.
3.2.1 Geoquimica del CPI

Para los distintos pulsos magmaticos del CPI (Fig. 3.5) se tiene que los gabros del primer pulso
(UM) presentan razones iniciales ®’Sr/%°Sr de 0,70335 y eNd = +4.2. Las trondjhemitas de la UT,
muestran valores iniciales similares a los gabros, con #’Sr/®Sr = 0.70369 y eNd = +5.0. Las tonalitas y
granodioritas de la UTP, presentan signaturas isotépicas muy homogéneas, con valores de ¥Sr/%®Sr en un
rango de 0.70325 - 0.70361 y &Nd entre +5.6 y +4.7, valores muy similares a los EMM dioriticos y
gabroicos de la misma unidad ((Sr/%°Sr) , = 0.70332-0.70362; eNd = +5.1 a +4.7; Morata et al.,2010).
Valores isotopicos para la UG no se tienen disponibles. Estos datos coinciden con los obtenidos por
Parada et al. (1999), donde las rocas del CPI definen una tendencia tipica subalcalina, con bajas razones
de ¥Sr/*°Sr (0.7034 — 0.7039) y altos valores de eéNd (hasta +5), como se puede observar en la figura 3.3.

Basado en datos geoquimicos, Parada et al. (1999) sugiri6é que las rocas del CPI se parecen a la
llamada "suite tonalita-trondhjemita-granodiorita” o "suite TTG", y propuso que la fusion parcial de
basaltos de corteza oceanica, bajo condiciones de presion relativamente bajas, en la transicion de las facies
anfibolita — eclogita y teniendo altos gradientes geotermales, podrian generar los magmas mas primitivos
de este complejo. Las rocas félsicas habrian sido generadas entonces por una cristalizacion fraccionada
desde estos fundidos maficos primarios, bajo condiciones de baja presion, sin 0o con muy poca
contribucién de la corteza continental. Sin embargo, diferencias en las concentraciones de U — Pb y las
composiciones isotdpicas del Pb radioactivo en titanitas datadas (Morata et al., 2006) y en circones
(Morata et al., 2010) sugeriria un modelo petrogenético mas complejo para la génesis del CPI, donde su

emplazamiento ocurriria en al menos cuatro eventos distintos, no como un solo pulso magmatico.
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Fig. 3.5: Mapa geologico del Complejo Plutdnico Illapel (CPI), Chile central (31°25’-32°30°S) modificado y
simplificado de las hojas 1:250.000 de Chile, Rivano et al. (1993) y Rivano y Sepulveda (1991). UM: Unidad
Maéfica; UT: Unidad Trondhjemitica; UTP: Unidad Tonalitica Principal; UG: Unidad Granodioritica. Edades U/Pb
en circones fueron obtenidas por Morata et al. (2010), mientras que edades U/Pb en titanita son de Morata et al.

(2006).
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3.2.2 Estructuras del CPI

En la zona de estudio es posible observar numerosas fallas y lineaciones, generalmente
subverticales a verticales, y que muestran sistemas de orientacion bien definidos (Fig. 3.4). Las estructuras
mas importantes relacionadas al CPI son: la zona de Cizalle Silla del Gobernador (Arancibia, 2004), con
una orientacion NNE, ubicada en el borde oriental del complejo; y las fallas normales Manquehuea y
Pupio, ambas con una orientacion NS — NNW. La primera estd ubicada en el borde occidental del CPI,

mientras que la segunda bordea la parte sur de la UTP (Rivano y Sepulveda, 1991).

3.2.3 Emplazamiento del CPI

El intervalo de tiempo obtenido para la unidad méfica del CPl se correlacionaria con el
volcanismo mas bésico desarrollado en la Cordillera de la Costa, que presenta edades en el rango de 114-
119 Ma (Aguirre et al., 1999; Morata et al., 2001; Fuentes et al., 2005; Morata y Aguirre, 2003). Las
similitudes isotopicas y geocronoldgicas entre el volcanismo primitivo y el pulso magmatico mas antiguo
(UM), estaria indicando que los magmas del primer evento magmatico habrian sido generados y
emplazados bajo un régimen tecténico extensional. En contraste, los magmas del Gltimo pulso magmatico,
UG, se habrian generado en un régimen tectonico de comprension, de acuerdo a los modelos

geotectonicos disponibles (Gana y Zentilli, 2000; Parada et al., 2005a).

La caracteristica general de los magmas de la Cordillera de la Costa, es que presentan un cambio
abrupto desde una fuente mantélica enriquecida, durante el Paleozoico Tardio, a una fuente empobrecida
a mediados del Cretacico (Fig. 3.3) (Parada et al., 1999, 2002, 2005a; Morata et al., 2001). Similitudes en
la signatura isotopica (Sr — Nd), y en edades U/Pb en circones de los EMM vy las tonalitas de la UTP,
indican que magmas coetaneos y cogenéticos, maficos y félsicos, existieron durante la génesis y el

emplazamiento de la unidad principal (Morata et al., 2010).
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CAPITULO 4 - FUNDAMENTOS METODOLOGICOS

El presente capitulo resume los fundamentos de las metodologias empleadas para estudiar los
EMM del CPI, considerando el estudio estadistico, petrografia, técnicas analiticas utilizadas en analisis de
microscopio electronico de barrido, calculo de férmulas estructurales de los minerales, y condiciones de

presion y temperatura durante la cristalizacion de la roca de caja 'y los EMM.

4.1 Método para estudiar orientaciones de EMM

No es posible observar macroscopicamente en los EMM o en la roca de caja de la zona sur del
CPI, una foliacion mineral clara o un flujo magmatico caracteristico que permita apoyar la existencia de
una orientacion preferencial en el magma al momento del emplazamiento. Sin embargo, en el
afloramiento parece existir una orientacion preferencial para los EMM, orientacién que fue medida
utilizando los datos de rake de cada EMM (Fig. 4.1).

La medicion de los EMM fue realizada in-situ, donde los parametros medidos fueron:

- Rumbo y manteo del plano que contiene al EMM (datos tomados con regla de la mano

derecha y con brdjula).
- Rake - corresponde al &ngulo (< 90°) formado entre el eje mayor del EMM y una linea

horizontal en el plano expuesto (linea que corresponde al rumbo del plano) (Fig. 4.1). Este angulo debe

estar acompafiado de una direccién (si el &ngulo se midié con respecto al norte o con respecto al sur).
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\ manteo

linea perteneciente al plano

Fig. 4.1 — Plano aleatorio, donde la linea verde corresponde al rumbo del plano; la azul a la linea perpendicular al
rumbo (en el plano), formando un angulo de manteo con respecto a la linea horizontal (celeste). La linea roja
corresponderia al EMM, que genera un angulo con respecto al rumbo, llamado “rake”.

Como no sabemos la forma real del EMM, es decir, su forma 3-D, debemos trabajar con datos
donde sea posible realizar comparaciones con respecto a sus orientaciones. Por esta razén se utilizo la
informacidon obtenida del trabajo de Ferrando (2011), donde se estudié la anisotropia de susceptibilidad
magnética (AMS), tanto de muestras de roca de caja, como de EMM. EI AMS entrega los planos de
foliacion magnética y lineaciones magnéticas de cada muestra de roca, dato que entregan los minerales
magnéticos presentes. Utilizando estos planos de foliacion magnética, el rake de cada EMM se proyecta
desde el plano medido en el afloramiento al plano de foliacion magnética correspondiente, proyectando

también la lineacion magnética.

Para realizar la proyeccion de los EMM, primero debemos re — definirlos como una estructura
linear que se desarrolla dentro de un plano, es decir tomarlos como estructuras en dos dimensiones. Para
orientar esta linea en el espacio es necesario conocer su direccion (azimuth) y tener un angulo de un plano
conocido, como por ejemplo el manteo del plano de foliacion magnética. Por lo tanto para lograr la
proyeccion solo necesitamos conocer el azimuth del EMM. Para esto se proyecté el rake del EMM en un
plano horizontal, de donde se obtiene el azimuth de la linea proyectada. Los resultados son dependientes
del rumbo del plano de medicidn, y de la direccion del rake (si se midié desde el norte o desde el sur).

Todos los célculos se pueden revisar en el Anexo B — Anexo virtual 11y I1I.
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Pardmetros utilizados en la proyeccion:

e o — Rumbo del plano que contiene al EMM
e - Manteo del plano
o Y —Rake del EMM

e B — Angulo auxiliar desconocido

Es posible distinguir entre cuatro casos, como se ve en la figura 4.2. Primero, al adquirir los datos
de rumbo y manteo con la regla de la mano derecha, se tiene que para los rumbos entre 0°-90° (Fig. 4.2 -
a, ¢) y entre 270°-360°, estamos trabajando con manteos N-NE, mientras que para rumbos entre 90° —
270°, los manteos serian SW — W (Fig. 4.2 — b, d). Ademas, se debe distinguir si el rake se midi6 desde el
norte (Fig. 4.2- a, d) o desde el sur (Fig. 42 — b, c). Sin embargo, al analizar cada caso, las

consideraciones geomeétricas son las mismas y se describen a continuacién:

Consideraciones geométricas

senp="CB/p, = BO=CB/ g (1)
tany = ¢4/, > 0C=CA/tiny (2)
tan g = CB/c = 0c= B/ inp (3)
cos8="5/c, (4)
tan & = 54/cp (5)

Luegode (2) y (3)

cA — CB
!‘rtan}r - ftanﬁ'

tan
“Acp= Y/tan g ©

De (4) y (6)
_tan B
cos & = /tan ¥y (T

Finalmente de (7) obtenemos el angulo desconocido B
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fan § = cos & = tan y

Como se observa en la figura 4.2, es necesario calcular el azimuth de manera diferente

dependiendo del caso:

e Parael caso ay b, el azimuth de la linea proyectada seria a +

e Parael caso cy d, el azimuth de la linea proyectada seria @ + @ —

Luego de obtener el azimuth de cada EMM a través de los calculos geométricos (Anexo B —
Anexo virtual 1), se ingresaron los datos al software Orient 2.1, junto con el rumbo y manteo del plano de
foliacion magnética (Ferrando, 2011; Anexo B) correspondiente al sitio de estudio. Este software entrega
el valor del buzamiento de la linea proyectada en el plano de foliaciéon magnética (Anexo B — Anexo
virtual I11), lo que permite proyectar estos datos en una red estereografica equiangular, utilizando el
programa DIPS. Luego, utilizando Illustrator CS3, se agruparon todos los datos de la transecta y de los
puntos aislados del norte en una sola imagen, y se agregd ademas, el valor de la lineacion magnética. Esta

informacion se encuentra en el capitulo 5, especificamente en la figura 14.
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Fig. 4.2 — Proyeccidn del rake medido en el afloramiento a un plano horizontal: a) Plano con rumbo menor a 90° y
rake medido desde el norte; b) Plano con rumbo entre 90° - 270° y rake medido desde el sur; c) Plano con rumbo
menor a 90° y rake medido desde el sur; d) Plano con rumbo entre 90° — 270° y rake medido desde el norte. Los

planos con rumbo entre 270° - 360° no se muestran en la figura, sin embargo se estudian de la misma forma que los
planos con rumbos menores a 90°.




4.2 Método analitico para estudiar la quimica mineral

Los anélisis de quimica mineral se realizaron en el Centro de Instrumentacién Cientifica (CIC) de
la Universidad de Granada, Espafia, usando un Microscopio Electrénico de Barrido (SEM) Hitachi, S-510,
dotado de:

-Tensidon de aceleracion de 25 kv.

-Rangos de aumentos de 20x a 150.000x a 5 mm de distancia de trabajo.

-Control manual de todas las funciones.

-Detector de SE con resolucion de 7 nm a 25 kv.

-Detector de BSE tipo semiconductor de cuatro cuadrantes con resolucion de Z=1.
-Detector de EDX, Rontec, M Series, Edwin, Si (Li).

-Sistema de microanalisis Edwin de Rontec.

-Camara de infrarrojos GW con monitor LCD.

Con este microscopio fue posible realizar microfotografia digital BSE y microanalisis por EDX de
zonas puntuales, cualitativa y semi-cuantitativamente, para los elementos Si, Ti, Al, Fe, Mn, Mg, Ca, Na,
K, Zr.

Antes de ingresar las muestras al microscopio, fueron enviadas al Laboratorio de Preparacion de
Muestras Minerales, también del CIC, donde cada muestra ingresa a la unidad de metalizacion con oro (50
a 100 A de espesor) NANOTECH SEMPREP?2.

4.3 Analisis modal

El estudio petrografico de los EMM se hizo en base a 31 muestras de roca, 13 corresponden a
granitoides del CPI, y 16 a EMM relacionados muchas veces a sus rocas huéspedes, y 2 a xenolitos
ultraméficos. Para las muestras de granitoides que incluian partes de EMM, se realizaron descripciones

independientes.

Para la clasificacion de las rocas, primero se realiz6 un analisis modal, a través de una estimacion

visual de las proporciones minerales en corte transparente. Esta técnica es bastante imprecisa, pero entrega
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informacién primordial acerca de los minerales presentes en la muestra y texturas observadas. Luego,
escogidas al azar, se seleccionaron 8 muestras de roca, en las que se realiz6 un conteo modal de 700
puntos con un contador de puntos. Aunque ambas técnicas tienen un grado de error no menor, la
estimacion visual es mas imprecisa. Al realizar el conteo de puntos, se observd que en general, con la
técnica visual se sub-estimaba el porcentaje de plagioclasas, y en menor medida, del cuarzo, aumentando
el porcentaje de feldespato potésico. Con respecto a los minerales méaficos, las proporciones eran muy

similares. Sin embargo, al graficar los resultados, s6lo dos muestras cambiaron su rango.

Las abreviaturas utilizadas para denominar los distintos minerales, tanto en el texto como en los
anexos, son las recomendadas por Kretz (1983) en su mayoria. Las descripciones petrograficas se

encuentran en el Anexo C.

4.4 Andlisis de guimica mineral — Calculo de férmulas estructurales

En el calculo de la quimica mineral a partir de analisis de microsonda, en este caso, analisis de
SEM, primero se realiza la conversion de los datos dados en 6xidos a moles de cationes y oxigenos, y
luego la renormalizacion de éstos en base a un nimero dado de cationes u oxigenos. Usando las
cantidades de cationes normalizados, podemos finalmente llenar los sitios estructurales de cationes en los

minerales, donde se asignan de acuerdo a la formula de cada mineral.

Los minerales utilizados en esta investigacion fueron feldespatos, anfibolas, piroxenos y biotitas.
A éstos se les calculd la formula estructural respectiva para una posterior clasificacion, como se describe a

continuacion:

- Feldespatos: formula estructural en base a 8 oxigenos. En este célculo se ignora el estado

de oxidacién del hierro. La asignacion de sitios estructurales se hace en base a:
AT,Si,0q

T =Si, Al, Fe**
A =Na, K, Ca, Sr, Ba, Rb, Ph, Eu
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- Anfibolas: la férmula general para las anfibolas es

Ao1M4,M1235T50,,(0OH),
T=Si, AlY, Ti

M123 = Al, Ti, Fe, Mg, Mn
M4 = Na, Ca

A=Na, K

OH=F, CI, OH.

Los 8 sitios T son ocupados por cationes de Si y Al' y eventualmente Ti. Los 5 sitios M123
corresponden a 2 sitios M1, 2 sitios M2 y 1 sitio M3 por unidad de formula. Los sitios M1 y M3 son
ocupados por Fe?*, Mg, Mn; a su vez, los sitios M2, son ocupados por cationes de AlY', Cr, Fe**, Ti, Fe*'y
Mg. Los sitios M4 son llenados por Ca, Na, Mn, Fe?* y Mg. El Gnico sitio A por unidad de férmula puede
estar vacio (0) u ocupado por Na y K. Estas relaciones estequiométricas son la base del célculo de la
formula estructural, la que es necesaria para la clasificacion de las anfibolas (Leake et al., 1997) y para

posteriores andlisis barométricos.

Holland y Blundy (1994) indican que el célculo de la férmula estructural de anfibolas analizadas
por medio de microsonda debe ser calculada usando como base 23 cationes. Ademas se hace necesario
realizar un balance de cargas con el cual se puedan estimar las cantidades de Fe?" y Fe®" a partir del

anélisis original, donde todo el Fe esta dado como Fe?*.

El contenido de hierro férrico implica la violacion de al menos uno de los limites estequiométricos

Si <8, 2Ca <15y 2K < 16 (Leake et al., 1997). Dado este caso, la formula estructural puede ser

recalculada en base a 15 cationes, excluyendo Na y K, obteniendo el valor minimo de Fe 3 0 también

para un total de 13 cationes, excluyendo Ca, Na y K, donde se obtiene el maximo valor para el Fe**.

- Piroxenos: formula estructural en base a 6 oxigenos. Para estimar las concentraciones de
Fe 'y Fe **, se utiliza el criterio de Droop et al. (1987). La asignacion de sitios estructurales se hace en

base a:

M2;M1,T,04

M1 = Al, Cr, Fe, Mg, Mn, Sc, Ti, V
M2 = Ca, Na, Mn, Mg, Fe, Ni

T =Si, Al
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- Biotitas: formula estructural en base a 11 oxigenos. La asignacion de sitios estructurales
se hace en base a:

A;M3T4010(0H),
T =Si, Al
M = Mg, Fe, Mn, Cr, Ti, Zn, V

A =K, Na, Ba

Los célculos y sus resultados se adjuntan en el Anexo D — Anexo virtual 1V.
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CAPITULO 5-ESTUDIO ESTADISTICO DE LOS ENCLAVES MAFICOS
MICROGRANULARES DEL BORDE SUR DEL CPI

5.1 Introduccién

En este capitulo se muestran los antecedentes de campo y resultados de los andlisis estadisticos
efectuados en los EMM del CPI, especificamente en su zona borde sur. Estos andlisis permitieron
encontrar variadas relaciones entre diferentes aspectos de los EMM y a partir de esto, se construyd un
modelo conceptual para explicar la interaccién de los magmas durante el emplazamiento del CPI. Los
datos, resultados y conclusiones son la base para el trabajo en progreso “Morphology and spatial
distribution of mafic microgranular enclaves in a calc-alkaline pluton: understanding the interactions
between mafic and felsic magmas during ascent and emplacement”, que se espera publicar dentro de este

afio en una revista internacional ISI.

Los datos recopilados en el trabajo de campo se encuentran en el Anexo A — Anexo virtual I,

mientras que los calculos de las orientaciones se presentan en el Anexo B — Anexo virtual 11y I11.
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ABSTRACT

Mafic microgranular enclaves (MME) provide important information about the role of mafic magmas in
the genesis and evolution of calc-alkaline granitoids. Here we expose a systematic study of MME present
in the Main Tonalitic Unit of the Lower Cretaceous Illapel Plutonic Complex, Coastal Range of central
Chile. MME have been analysed according to their colour, dimensions, morphology, texture, grain size,
orientation, nature of contacts with the host rock and presence or absence of reaction rims. A statistical
study was made, concluding that morphology and contact relationships between MME and host granitoids
show evidence of coeval magmas. Most of studied MME have a reaction rim, with rounded and ellipsoidal
shapes. These characteristics reflects contrasting viscosity and rheology between magmas involved, and
evidence that originally, MME were mafic magma globules that quenched against a relatively cooler and
felsic liquid. Phenocrysts present in MME show evidence of mechanical mixing of crystals that may have
been dragged from the felsic magma to the more mafic one or vice versa. The many types of MME (black,
black and white, and gray) are interpreted as consequence of various stages of an interaction process
between the two contrasting magmas. Finally, we determined that MME are the result of mixing and
mingling processes between basic and acid magmas. The mafic component would be generated from a
depleted asthenospheric — dominated source. Interactions between mafic and felsic liquids would have
occurred at depth, and would remain during ascent and emplacement of MME and host granitoid, when
mafic magma globules would have mingled and oriented with respect to flow of the principal magma.
Orientation data suggest a vertical to sub-vertical flow during emplacement of MME and host granitoid.
These data indicate that the final magma emplacement may have been along fracture-produced dikes.

Keywords: Mafic microgranular enclaves, statistical study, morphology, distribution, granitoids, magma
mixing, mingling, emplacement.

1. Introduction

It has been acknowledged that mafic (mantle - derived) magmas play an important role in the
generation of granitic melt, mainly in the Cordillera-type intrusions (e.g. Barbarin, 1999, 2005). These
magmas add heat to the base of continental crust, where partial melting (due to mafic magma caloric
contribution, mafic underplating) could generate bodies of silicic composition (e.g. Baxter & Feely, 2002;
Barbarin, 2005; Annen et al., 2006). Some evidences of the physic interactions between compositionally
distinct magmas are the presence of mafic microgranular enclaves (MME), schilieren and basic
synmagmatic dikes. They can provide important information about the role of mafic magmas in the
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genesis and evolution of calc-alkaline granitic magmas, therefore their origins are of fundamental
importance in interpreting the history of the batholiths (Barbarin, 2005; Didier, 1987).

Most calc-alkaline plutons in different orogenic belts show MME as a common feature (e.g.
Didier, 1973, 1987; Barbarin, 2005; Castro et al., 2008). Frequently MME display a geochemical and
isotopic composition similar to their host granitoid, differing from them in grain size and abundance of
mafic minerals. Based on these similarities, it is considered that MME have some genetic relationship with
their host (e.g. Didier, 1973; Chappell et al, 1987; Donaire et al., 2005). There
are different interpretations on how, where and when, MME interact with their host; however the most
widely used, is that they represent the products of mixing and mingling of mantle and crust derived
magmas (Vernon, 1983; Didier, 1987; Barbarin & Didier, 1992; Castro et al., 2008). Other hypothesis
suggests a restite origin, where MME represent the residual products of partial melting or samples of
unmelted, refractory materials from the source region (e.g. Chappell et al., 1987). Dodge & Kistler (1990),
support that MME are formed from fragments of felsic host by early crystal fractionation followed by
mechanical concentration. Although the origin of MME is still debated, the most popular choice is magma
mixing and mingling model. Magma mingling indicates mechanical interaction, where original magmas
retain their identity during the mixture, whereas the term mixing, implies chemical interactions that
produce homogeneous hybrid (mafic and felsic) rocks, where identities of the original magmas are
unknown. Therefore, MME go through different interactions occurring on two or more contrasting
magmas, and these interactions depend on crystallinity and rheology of the interacting magmas (Barbarin
& Didier, 1992).

In the Coastal Range of central Chile outcrops the Illapel Plutonic Complex (IPC), emplaced
during the Lower Cretaceous (Fig. 1). This Complex exhibits a wide lithological spectrum, from small
gabbro and diorite bodies, to tonalitic — granodiorite intrusions, containing xenoliths of country rock
(mostly at the external borders of intrusions) and abundant MME. In this work we develop a systematic
study of the MME present in the southern edge of the IPC, specifically, in the Main Tonalitic Unit (MTU).
This area was chosen due to the high frequency and good exposure of the MME. We also examined some
other isolated points from the central and northern areas, to check if it is possible to extrapolate the
obtained information in the southern border to the entire IPC. The aim is define the evolution of magmatic
interaction processes that gave rise to MME through a statistical study that considers morphological
relationships, distribution and orientation of the MME.

2. Geological setting

In the western margin of the South American Plate, intense magmatic activity (volcanism and
plutonism), during Middle Jurassic to Early Cretaceous times, with progressively more mantle
participation was developed, generating an almost continuous magmatic arc along what is now known as
the Coastal Range of Central Chile (Vergara et al., 1995; Parada et al., 1999, 2007). According to these
authors, this magmatic arc took place along an extensional rifted continental margin.

Large volumes of plutonic rocks, partially coeval with a rather primitive high-K calc-alkaline
volcanism (mostly basaltic andesites and andesites), were emplaced during the Lower Cretaceous under
extensional tectonic regime in intra-arc basins in the present day Coastal Range of central Chile (e.g.
Vergara et al., 1995; Parada et al., 2005a, 2007). Extensional Lower Cretaceous magmatism was in part
coeval with basin subsidence and non-deformational burial very low-grade metamorphism with climax at
the prehnite-pumpellyite facies (Aguirre et al., 1999; Fuentes et al., 2005; Morata et al., 2005; Parada et
al., 2005a, 2005b). Changes in the tectonic regime as consequence of major changes in the Aluk
subducting plate angle under the South American Plate involved the beginning of a high-stress
compressional regime at c. 100 Ma, with development of roughly north-south reverse shear zones,
shortening, basin inversion and exhumation of Mesozoic rocks (Ramos & Aleman, 2000; Arancibia, 2004;
Parada et al., 2005a; Somoza & Zaffarana, 2008). All these processes were the responsible of the present
day configuration of the Coastal Range in central Chile.
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The Cretaceous plutonic rocks of the Coastal Batholith comprise hornblende-bearing tonalites,
trondhjemites and granodiorites which resemble rocks of the TTG suite (Parada et al., 1999). They were
emplaced under low-pressure conditions (1.5 — 3.0 kbar) into Jurassic to Lower Cretaceous volcanic
sequences, clastic sedimentary rocks and minor limestones deposited in subsiding intra-arc basins (Parada
etal., 1988, 1999, 2005a, 2005b).

2.1 Illapel Plutonic Complex (IPC)

The lllapel Plutonic Complex (Parada et al., 1999), previously defined by Rivano et al. (1985) as
the Illapel Super-unity, is part of the N-S Cretaceous trending belt (Parada et al., 1999), located in the
Coastal Range of central Chile. It is an elongated body of 130 km long and 30 km width in his central
part, becoming thinning to the south (Fig. 1). It intrudes Upper Jurassic to Lower Cretaceous volcanic and
volcaniclastic rocks of the Coastal Cordillera. The IPC ranges from medium-grained gabbros to
trondhjemites, with hornblende and biotite + clinopyroxene bearing tonalities and granodiorites as the
most abundant lithologies. There are also small mafic intrusions, as well as sparse centimetre to
decimetre-sized MME and small mafic dykes (Parada et al., 1999; Varas et al., 2009; Higgins et al., in
preparation).

The IPC was previously dated using the K-Ar method, with biotite and muscovite, giving ages
between 113+3 Ma and 962 Ma (Rivano et al., 1985). More recently U/Pb dating of magmatic titanite
(Morata et al., 2006) gave ages of 105+1.5 Ma, 99.2+0.6 Ma and 97.7+0.5 Ma, which are consistent with
the previous K-Ar age interval. Nevertheless, recent U/Pb LA-ICP-MS zircon dating reveals a more
complex age pattern, showing that the IPC comprises at least four clearly chronologically distinct
magmatic pulses, which can be also distinguished by their petrology (Morata et al., 2010).

2.2 The four magmatic units

Based on petrography and anisotropy of the magnetic susceptibility (AMS) studies, four different
plutonic units can be defined into the IPC (Ferrando et al., 2009; Morata et al., 2009, 2010; Higgins et al.,
in preparation), which are described below:

l. Mafic unit (MU) — consists of gabbros and diorites with subordinate tonalities. This unit outcrops
in the western border and the northern part of the IPC. U/Pb zircon dating gave ages of 118.0+1.9 to
115.7+2.0 Ma (Morata et al., 2010).

- Trondhjemitic unit (TU) — mostly composed by trondhjemite and leucogranite, outcropping in a
~N-S band in the central part of the IPC. U/Pb zircon dating gave ages of 110.4+1.8 to 109.7+1.5 Ma
(Morata et al., 2010).

I Main Tonalitic unit (MTU) — is the most widespread unit, dominated by tonalite with MME
(Varas et al., 2009), with subordinate granodiorites, and outcropping in a N-S direction showing a
dominantly subvertical AMS foliation in the southern part of the IPC (Ferrando et al., 2009). U/Pb zircon
dating gave ages of 102.4+1.5 Ma to 98.8+1.3 Ma (Morata et al., 2010).

V. Granodioritic unit (GU) - dominated by granodiorites. This unit outcrops principally in the eastern
border of the IPC. U/Pb zircon dating gave ages of 86.9+1.2 Ma (Morata et al., 2010).

Decimetrics to metric syn-magmatic mafic and felsic dykes are present in the four magmatic units,
being more relatively abundant in the border of the magmatic units.
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3. Methodology for study MME

The macroscopic study of MME was carried out through exceptional vertical outcrops that permit
sampling along an almost continuous 20 km profile (Fig. 2), with a =~ N-S orientation in the southern edge
of the IPC. There is an altitude difference of around 730 meters between the higher (1021 m — site 1), and
the lower (289 m — site 1X) studied sites. The host rock corresponds to a medium - grained amphibole and
biotite tonalite — granodiorite that belongs to the IPC Main Tonalitic Unit (Morata et al., 2010).

In addition to this profile, five more sites were studied further north (Fig.2), mainly in the MTU,
with outcrops showing similar field and petrographic characteristics that those from the southern border of
the IPC. MME have been analysed according to their index colour (representing mafic mineral
percentage), dimensions, morphology, texture, grain size, orientation (enclaves rake), contacts with the
host rock and presence or absence of reaction rims (identifying in each case their corresponding nature
and dimensions). Each sampling site had an exposed area of at least 2X2 meters and all MME with long
axis higher than 5 mm were considered in the study.

3.1 Field work measurements

The first step in MME classification was to group them according to their main types of
color. Following this single parameter, MME were classified as: black, gray, and black and white
enclaves. Then, for each MME, length and width was measured. Because MME are irregular,
length and width were determined by their mayor axes, as shown in figure 3.A. In the case of
small MME, measurements were made using a Geoflex (error in the measurement of 1 mm), for
larger ones, a tape measure was used (measurement error of 0.5 cm). With these data,
approximate area was calculated for each MME. Shape classification was made according to the
sphericity and roundness degree of each MME. Another parameter studied was reaction rim:
presence or absence, and dimensions and nature, GeoFlex was also used when it was
applicable. A distinction was made between felsic, mafic and “mixed” rims. The last type
corresponds to MME with a mafic reaction rim, follow by a felsic one, or vice versa (Fig. 3.B).
Irregular rims were approached to the maximum value of the reaction rim generated. Finally,
strike and dip of the plane containing the MME was taken according to the right hand convention.
The angle (rake) between the line formed by the long axis of the MME and the strike of the plane
that contains it, was also measured for each MME. A total of eight sites were selected for this
study along the =~ 20 km profile, with 518 MME measured. The same methodology was used for
the northern part, measuring 261 MME, wich gives 779 MME measured in this work.

3.2 Statistical study

All the field work data obtained was used to develop a statistical study, where the different
parameters analyzed were integrated. We determined aspect ratio (AR: length/ width) for each MME. This
parameter allows to quantify isotropy or anisotropy degree for each MME as a first indicator of
heterogeneous morphology. We also analyzed the relationship between the reaction rim (if there was any)
and the total MME exposed area. Area was calculated multiplying length by width of each MME,
assuming an enclave as a rectangular object. With this information, abundance of MME for each study site
(with a total area of four square meters) was calculated (Table 1).

Other features that were statistically studied are: relationships between reaction rim type (mafic,

felsic, mixed or none) versus colour of the respective MME; and relationships between index colour and
grain size.
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With regard to MME orientation, it is not possible to observe, either in the host granitoid or
in the MME, a clear mineral foliation or a flow foliation that support a preferred orientation. Only a
slight subvertical mineral lineation can be observed in some outcrops, given by the orientation of the
amphibole ¢ — axis. However, an anisotropy of magnetic susceptibility (AMS) study, carried out in
both MME as in host rock (Ferrando et al., 2009), indicates a clear subvertical magnetic foliations
and lineations that were used as reference planes in our study. In this sense, using magnetic foliation
planes, the rake of each MME was projected from the outcrop plane to the magnetic foliation plane define
by Ferrando et al. (2009), plotting also the magnetic lineation. For this purpose, software Orient 2.1 and
DIPS was use.

4. Mafic microgranular enclaves: morphology and distribution

MME are widespread in the MTU, having a rather heterogeneous spatial distribution, with a
decrease in abundance from the border of the intrusion to the inner parts. Moreover, at the southern
margin of the MTU, it is possible to find xenoliths from the country host rock (volcanic xenoliths) mixed
with MME (Fig. 4). These country rocks xenoliths have sharp contacts and are easy recognizable if we
compared them with rounded MME, reason why they do not interfere in the statistical study.

MME vary greatly in shape, size and color. Figure 5 summarizes the main types observed
in the MTU. Most common MME exhibit ellipsoidal shapes (a, d, e, f) with rounded to subrounded edges
(b, e, f), although it is possible to find MME with irregular shapes and sharp edges (a, c, d), even MME
ending in two tips at the top (“Batman — like” enclaves, as defined by Castro et al., 2008), or crenulated
enclaves (c). Apart for the already named MME, there are also “composite enclaves” that correspond to an
enclave enclosed in another of different grain size or texture, as can be seen in figure 5., although this
type it is not very common.

At outcrop scale can be distinguish two types of contacts between MME and their host rock: (1)
sharp contacts (Fig. 5) and (2) transitional or also called, gradual contacts. In the first type it is usual to
find apophyses of felsic magma intruding the MME, generally showing a tongue shape (Fig. 6). The
second type is characterized by a relative depletion of mafic minerals, from the center of the MME to the
edges. In both contacts, MME can generate reaction rims or finer grained margins. Reaction rims
observed in MME can be either felsic or mafic, being this last type usually composed by mafic minerals
(mainly amphiboles) growing around the enclave. In some MME is possible to identify composite (or
mixed) rims, conformed by a mafic reaction rim followed by a felsic one, as shown in figure 3.b.

Size of MME varies from millimetric to even metric values. According to their colour index, it
was possible to distinguish three main types of MME at outcrop scale:

1 — Gray MME- is the most abundant MME type, and much of them only differ from the host by its finer
grain (Figs. 5.3, ¢, d, e, and f).

2 — Black and white MME- the name for these enclaves was chosen because they present both felsic and
mafic minerals with a cumulate texture (Fig. 5.b).

3 — Black enclaves — despite being the scarcest group, at outcrop scale are the easiest ones to distinguish,
since they present a marked contrast between enclave and host rock. They also present both felsic and
mafic minerals, but the mafic ones are in greater proportion.

Grain size of MME is very heterogeneous (Table 2), ranging from fine grained (less than 1

mm), fine — medium grained (1 — 3 mm), medium grained (3 — 5 mm) and very few coarse grained (5

— 10 mm). Because this last group represents only a very low percentage of MME (0.5%), for

statistical purpose, they have been considered as part of the medium grained group. Mafic minerals

are generally finer grained than felsic minerals, as also has been observed in the host granitoid, and
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in concordance with previous studies (e.g. Vernon, 1983). It is important to remark that in all MME
studied, their grain size was always finer than in the host granitoid. This petrographic characteristic
seems to be a common feature in most of the enclaves studied around the world (e.g. Didier, 1973;
Vernon, 1983; Vernon et al., 1988; Castro et al., 2008).

Microscopically, MME have an aphanitic texture, but it is possible to find several ones
having plagioclase and amphibole phenocrysts, providing them a porphyric texture. In any case,
phenocrysts never exceed 10 mm in size, being the average size between 2 - 4 mm.

5. Results and interpretation of statistical study

5.1  Morphology of MME

Most of MME studied have an aspect ratio (AR) higher than one (Fig. 7), with a small percentage
having a strong anisotropy (AR >3). These AR values higher than one are indicative that MME are
anisotropic bodies that can be related to a preferential orientation. In fact, as shown in the last section of
this work, anisotropy of MME is probably the result of a relative movement of crystals and melt during
ascent, in relationship with a magmatic flow (e.g. Vernon, 1983, 2004), more than with a tectonic
deformation as has been proposed in other works (e.g. Williams & Tobisch, 1994; Vasallo & Wilson,
2002).

Concerning petrography, both host granitoid as MME, show a very homogeneous,
granular fabric, indicating that MME were dispersed when more silicic magma was nearly liquid. Also,
the absence of marked flow structures associated to these dispersed MME could be indicative of a host
granitoid magma poor in crystals at the moment of the interaction with the more mafic magma (Castro et
al., 2008).

5.2  Presence and significance of reaction rims

A direct relationship between area of MME and size of the reaction rim generated was established
(Figures 8 to 11), being possible to conclude that greater the size of the enclave, greater the reaction rim.
This is reinforced by data displayed in Table 3, where the smaller average MME areas belong to those
MME without any type of reaction rim. These areas are even lower than the average of the total analyzed
data. This relationship between MME size and extension of the reaction rim, can be attributed to the fact
that larger enclaves would take longer to equilibrate thermally with surrounding magma (Barbarin &
Didier, 1992). This mechanism would favor the fading contact between MME and host rock and the
generation of chilling edges of larger size. This phenomenon would also explain why some MME do not
evidence any type of reaction rim, especially in the northern part of the studied area, probably due to their
smaller size (Table 3).

Relationship between MME colour index and their respective reaction rim (felsic, mafic or mixed)
is not as clear as the relationship between MME and reaction rim extension. A 68.2% of the studied MME
from the southern part, evidence some type of the reaction rims previously described (Table 3),
meanwhile, in the northern area, reaction rims were observed only in a 34, 5% of the studied MME. In
both areas, felsic rims are the most abundant. However, if we analyzed each MME type (black, gray, or
black and white) according to the generation or absence of reaction rims (Fig. 12), we find that there is not
a great difference percentage between MME with reaction rim, and the ones without it. Hence, it is not
possible to establish a direct relationship between MME colour index and the generation of reaction rim.
This would due, probably, to the fact that generation of reaction rims would be less dependent of the
MME type, and more controlled by the time of interaction between contrasting magmas.
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5.3 Orientation of MME

The rake of each MME is projected on the host rock magnetic foliation plane and/or enclave
magnetic foliation plane, when data is available (Fig. 13). In all planes that presented a vertical dip (=
90°), most of the rakes of MME are also vertical (except in northern sites), and when planes are
subvertical, (65° — 80°), it is usual to have MME with also, subvertical rakes. There is no mayor difference
between rakes projected on granitoid magnetic foliation planes, or the ones that are projected on MME
magnetic planes (Fig. 13), probable because both magnetic foliation planes (host granitoid and MME) are
very similar.

In figure 13, magnetic lineation has been plot as a black square. In most cases, it can be observed
that rake is rather parallel to lineation. Nevertheless, in sites 111 (host granitoid) and VIII (MME) magnetic
lineations are almost perpendicular to the orientacion of MME. However, these sites are the ones that have
a greater dispersion on the orientation data, and also those who have the highest enclave frequency (Table
1). One possible explanation for these particular sites, is that felsic melt would start to behave as a
partially molten solid when it reaches a 60 — 67% of suspend solids (William & Tobisch, 1994).
According to the same authors, mafic magma would cool faster than felsic magma, consequently MME
would reach to a partially molten solid state before the felsic melt. Specifically, in sites previously
appointed, MME are found in a large number, and if we add crystals that precipitated from felsic magma,
we have a system (felsic magma + crystals + MME) that would start to behave as a solid, doing much
more difficult the orientation of MME, but that probably still could aloud the orientation of the minerals.

Although it is out of the scope of this paper, the use of elongate enclaves as tectonic markers
would not be possible in MME from the IPC, due to the features already named, as has also been shown
by Vernon et al. (1988) and Paterson et al. (2004).

5.4 MME from the south and the north

Given the results of this study, we could group the first sites from the northern area (A — B) as part
of the southern MME. From Table 1, frequency of MME from suite A, is higher than the rest of MME
from the north, that presents an average of 2,3% of MME frequency. In figure 13, the more scattered data
corresponds to the northern sites C, D, and E, showing that MME do not seem to have a preferred
orientation in these sites. Therefore, the southern part of the MTU would behave in a different way, that
the northern area, probably because this zone is the border of the unit, and it can represent the channel
feeder.

55 Genesis of MME: coeval magmas

The different granitoids and associated mafic rocks in the MTU can be explained as result of
mixing and mingling process. This is more evident in the southern part due to the abundance of MME.
Mixing process would give origin to the different types of granitoids (e.g. Barbarin, 2005) found in the
MTU, while mingling and local mixing process would produced the MME (e.g. Vernon et al., 1988;
Castro et al., 2008).

MME morphology, contact relationships, and presence of reaction rims in the MTU, show
evidence of coeval magmas, as has been described by Vernon (1983,2004): finer grain size with respect to
their host granitoid (Fig. 5); contacts, where host granitoid penetrates MME (Fig. 6); rounded and
ellipsoidal shapes (Fig. 7), and the fact that most of MME in the study generates a reaction rim (Fig. 8 —
11). All these characteristics reflect a contrast in viscosity and rheology between magmas involved, and
evidence that originally, MME were mafic magma globules that quench against a relatively cooler and
felsic magma (Vernon et al., 1988; Paterson et al., 2004; Castro et al., 2008). On the other hand,
phenocrysts present in MME can evidence a mechanical mixing of crystals that may have dragged from
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the felsic magma to the more mafic one, or vice versa (e.g. Kumar & Rino, 2006). Macroscopically,
observed phenocrysts are similar in size, to crystals in the host rock.

The many types of MME (black, black and white, and gray) (Fig. 5) are representative of
various stages of an interaction process between two contrasting magmas implicated (Perugini et al.,
2003). William & Tobisch (1994) demonstrated that when enclaves are more viscous than their host,
they become non deformable, and this would be subordinated to the composition of the enclave and
the temperature of the system, been the more mafic enclave, the one that becomes non deformable to
higher temperatures. This would explain the relationship between the type of MME and their
respective grain size (Table 2), where the more mafic the enclave, finer the grain. If we assumed that
darker enclaves correspond to more mafic ones, basic magma that gave rise to more mafic enclaves
would act as a closed system, as more mafic compositions are likely to be immiscible with host
granitic composition under subliquidus temperatures (William & Tobisch, 1994). Then, when
magmas starts to cool down, the first enclaves that would be stable and non deformable, would be
the more mafic ones.

Within the same plutonic body, different processes can form MME. For example, injection of
dikes and subsequent solid state separation and disruption (Frost & Mahood, 1987; Smith, 2000) would
generate MME that, in a solid state, interact with felsic magma. However, this process will not generate
reaction rims (Castro et al., 1991). If MME formed by injection of synplutonic dikes, it will be required
that granitic magma be near the solidus, so that dikes would break and accommodate the more dense
magma upwards by pressure gradient into a dilatant fracture (Castro et al., 2008). We do not rule out that
some of the MME from the IPC have formed in this way, especially because there is field evidence that
support it. Nevertheless, silicic magma would had to have a high crystal content, necessary for dike
formation and this probably would not provide the plastic flow necessary to disperse fragments through
the magma chamber (Castro et al., 2008). Therefore, MME formed this way, would be constrained to an
area near the dikes, and at least in the studied zone, we do not observe a spatial proximity between mafic
dikes and MME.

6. Origin of MME from the MTU

Considering morphology, distribution and contact relationships, we proposed a model for the
origin and evolution of the MME from the IPC.

As demonstrate by petrographic evidence, MME could be considered the result of mixing and
mingling processes between basic and acid magmas. These interactions would have occurred under low -
preassure conditions, 1.7+0.6 kbar, as calculated from amphibole Al-in barometry (Varas, 2011). Pressure
conditions would be acting during the emplacement of the system, but it would not correspond to the
moment when the interaction between magmas occurred, because isotopic signature both MME and host
granitoid, correspond to a mantelic signature (Morata et al., 2010). During the interaction between main
felsic magma and mafic magma globules, the last ones would mingle and orient according to the principal
magma flow during ascent and emplacement.

Mafic magma would have intrude while the more felsic magma would still be under subsolidus
conditions. This scenario can explain contact relationships between both, felsic and mafic melts, as shown
in figure 5. Mafic magma is hotter and have a basic composition, whereas felsic magma is cooler and acid
(Barbarin & Didier, 1992). This would lead to a thermal exchange when both magmas interact, where
more mafic magma would become cooler, and felsic magma would become hotter, generating gradient
and allowin a change in the viscosity of both magmas (Sparks & Marshall, 1986). With this mechanism, a
new, hybrid magma would be generated. When effective viscosity of the felsic magma is still significantly
low, the viscosity contrast of both magmas is sufficiently large to permit extensive mechanical exchange,
where, for example, phenocrysts, that are already present in one of the components, or in both, can be
transferred from one to another (Barbarin & Didier, 1992). Then, when temperature of the system starts to

57



drop, MME would become more viscous than their host (inversion point of viscosity; William & Tobisch,
1994), allowing that more mafic magma globes starts quenching, following by the hybrid magma
globules, generating different the types of MME described in this work.

During cooling of mafic magma globules, they would deform according to primary magmatic
flow and latter, they would finally act as rigid objects, acquiring a preferential orientation according to the
dominating magmatic flow. One of the conditions for the rotation of objects is that no more than a 55% of
crystals must be in the melt, so the system would still be below rigid percolation (Vigneresse & Tikoff,
1999). Under this threshold, particles in the magma can rotate and oriented. William & Tobisch (1994)
calculated that temperature interval on witch viscosity of enclaves becomes greater than the host
(depending on the composition of the enclave), ranges between 900° C — 1000°C, and is in this interval
where enclaves would become undeformable. Summarizing, when temperatures of the system (felsic and
mafic magma) are among 900 — 1000°C, depending on the composition of the enclave, MME would take
their shape; and when crystallinity of the felsic magma is up to a 55% MME would take their orientation.

Magnetic remanence studies indicate that the IPC has rotated as a single large block, in barely 5°
clockwise, without tipping (Ferrando, 2011). Therefore, orientation data (Fig. 13), that suggest a vertical
to sub-vertical flow, would correspond to the orientation during the ascent and emplacement of MME and
host granitoid. This orientation is consistent with the anisotropy of magnetic susceptibility data (Ferrando
et al., 2009), and would be in concordance with a mechanism of magma ascent and emplacement
throughout a fracture- produced dike.

7. Conclusions

Mafic microgranular enclaves from the southern area of the IPC are part of the Main Tonalitic
Unit (Morata et al., 2010). The proposed model would govern the origin of these MME; however, there is
no reason for enclaves found in other pulses to have the same origin. If a large batch of mafic magma is
introduced into the mixing system at depth only once, the first pulse of magma, would consist of mafic
granitoids that contain many MME, whereas next pulses would consist of more felsic granitoids, and
fewer MME (Barbarin, 2005). In the IPC case, a similar conclusion could be proposed because the next
magmatic pulse would be the Granodioritic Unit, that present a lower MME frequency.

Morphology, spatial distribution and orientation data of mafic microgranular enclaves indicates
that felsic magma in the southern part of the MTU, ascends and emplaces along fracture — produced dikes.
The mechanism to generate these MME would be in relation with simultaneous injection at the bottom of
this dike — like structure, of hotter mafic magma, capable to generate mingling and mixing process. We
propose that MME are the result of these mixing and mingling process between acid and basic magma.
The mafic component would have generated from a depleted asthenospheric — dominated source.
Interactions between mafic and felsic liquids would have occurred at depth, and would remain during
ascent and emplacement of MME and host granitoid. Mafic magma globules would mingled and orient
with respect to a vertical to sub-vertical flow.
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Figure Captions

Figure 1: Geologic map of central Chile (31°25* — 32°30’S) modified and simplified from the 1:250.000
geological maps of Chile, Rivano et al. (1985) and Rivano & Sepulveda (1991), showing the location of the studied
area (wide square). Legend 1= Upper Paleozoic and Triassic igneous and stratified rocks; 2= Jurassic igneous rocks;
3= Jurassic stratified rocks; 4= Lo Prado Formation (Lower Cretaceous); 5= Stratified continental and volcanic rocks
from Lower to middle Cretaceous; 6= Illapel Plutonic Complex; 7= Upper Cretaceous continental and volcanic
rocks; 8= Upper Cretaceous and K-T igneous rocks; 9= Tertiary volcanic and continental rocks; 10= Rocks with
strong hydrothermal alteration; 11= Quaternary unconsolidated deposits; 12= Major faults.

Figure 2: Simplified map of the southern part of the Illapel Plutonic Complex showing sample location,
solid circles belong to transect control points and solid squares are north control points, and the AMS tensors from
the study of Ferrando et al. (2009). Geologic map of central Chile (31°50” — 32°20°S), modified and simplified from
Rivano et al. (1993) y Rivano & Sepulveda (1991).

Figure 3: Some field observations on the MME: a) Measurement of length and width of MME through their
major axis; b) MME with a mixed reaction rim: from the center to the edges, mafic reaction rim, followed by a felsic
border. The continuous line corresponds to MME limits.

Figure 4: Xenoliths of country volcanic rocks, with marked angular shapes.

Figure 5: Different types of MME in vertical sections of the IPC. (A) MME with angular edges and oval
shapes.(B) MME with rounded edges and very good sphericity. (C) MME showing very irregular edges, combining
angular with rounded sides. (D) MME ending in two tips at the top, “Batman like”morphology (Castro et al., 2008).
(E) MME having rounded to subrounded edges, with elliptical shapes. (F) “Composite enclaves”.

Figure 6: Elongated MME with intrusion of host granitoid in the upper part.

Figure 7: Aspect ratio (Iength (cm) v/s width (cm)) diagrams of MME of the IPC from a) the southern part,
and (b) the northern sampled sites.

Figure 8: Size of felsic reaction rims versus area of MME from (a) the southern part of the IPC, number of
enclaves = 269; and b) northern part of the IPC, number of enclaves = 65.

Figure 9: Size of mafic MME reaction rim followed by a felsic one versus area of MME from the southern
part of the IPC, number of enclaves = 21.

Figure 10: Size of mafic reaction rim versus area of MME from (a) the southern part of the IPC, number of
enclaves = 63; and (b) the northern part of the IPC, number of enclaves = 25.

Figure 11: Area of MME without any type of reaction rim from (a) the southern part of the IPC, number of
enclaves = 165; and (b) northern part of the IPC, number of enclaves = 171.

Figure 12: Relationship between MME index colour and the occurrence of reaction rims (felsic, mafic and
mixed) from (a) the southern part of the study; and (b) the northern part of the study. RR: reaction rim; WRR:
without reaction rim.

Figure 13: Rake orientation of each MME projected on the host rock magnetic foliation plane and/ or
enclave magnetic foliation plane (AMS data from Ferrando et al., 2009) from the studied area. On each sterograph
solid square correspond to the magnetic lineation.
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Table Captions

Table 1: MME abundance (percentage of the area utilized by MME with respect to the total area analyzed in
each stop) in the different study sites (Fig. 2) of the Main Tonalitic Unit of the Illapel Plutonic Complex.

Table 2: Grain size of MME versus type of MME (according to colour index).

Table 3: Summary of the obtained data on the generation of reaction rims in MME from the IPC.
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Table 1: MME abundance (percentage of the area utilized by MME with respect to the total area

analyzed in each stop) in the different study sites (Fig. 2) of the Main Tonalitic Unit of the Illapel Plutonic

Complex.
| 297080/6439348 50 3.77 0.22 5.7
Il 296960/6439006 38 3.69 0.3 7.56
1] 296955/6438960 185 2.66 1.33 33.36
V 296741/6438392 43 3.73 0.26 6.6
VI 296822/6438002 43 3.61 0.38 9.52
Vi 297139/6435892 49 3.81 0.18 4.57
VI 298192/6432838 62 2.34 1.65 41.43
IX 304400/6420201 48 3.91 0.08 2.15

A 295357/6447053 59 3.46 0.54 13.41
B 297286/6452779 40 3.89 0.11 2.75
C 296138/6471749 61 3.92 0.08 2.10
D 296115/6471752 53 3.89 0.11 2.83
E 3117121/6470523 48 3.94 0.06 1.53

W UTM coordinated referred to the Provisional South American datum 1956



Table 2: Grain size of MME versus type of MME (according to colour index).

Grain size MME type
Black and white Gray Black
Number of | Percentage| Number of |Percentage| Numberof |Percentage
MME (%) MME (%) MME (%)
37. 73. 83.
Fine 66 5 353 2 101 5
43. 21. 11.
Fine - medium 76 2 105 8 14 6
19.
Medium 34 3 24 5.0 6 5.0
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Table 3: Summary of the obtained data on the generation of reaction rims in MME from the IPC.

Southern part

Number of Average area of Standard
MME % MME (cm?) deviation
Generation of felsic rims 269 51.9 112.4 471.9
Generation of felsic and mafic rims 21 4.1 106.6 124.6
Mafic reaction rims 63 12.2 92.3 316.5
Without any reaction rim 165 31.9 41.1 142.2
Total 518 100 88.1
Northern part
Number of Average area of Standard
MME % MME (cm?) deviation
Generation of felsic rims 65 249 94.5 398.5
Generation of felsic and mafic rims - - -
Mafic reaction rims 25 9.6 30.6 49
Without any reaction rim 171 65.5 125 24.7
Total 261 100 45.9
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CAPITULO 6 - PETROGRAFIA DE LOS ENCLAVES MAFICOS MICROGRANULARES

6.1 Ocurrencia, distribucion y descripcion general de los EMM y rocas méficas asociadas

El CPI, especialmente la unidad tonalitica principal (UTP), contiene abundates EMM y rocas
méficas asociadas (xenolitos y diques), como se puede observar en la figura 6.1. La distribucion de estos
EMM es bastante heterogénea, sin embargo en la zona sur del pulso magmatico presentan una mayor
frecuencia, siguiendo la tendencia general, donde la cantidad de rocas méficas, incluyendo EMM, aumenta

hacia los margenes del pluton (ej. Barbarin, 2005), Aunque en este caso, solo corresponderia al borde sur.

En la parte mas meridional de la UTP, especificamente en el margen, ademéas de EMM (Fig.6.2 —
a), se encuentran xenolitos de roca de caja (Fig. 6.2 — b), que varian desde milimétricos a algunos metros
en diametro. Se mezclan con los EMM, pero se distinguen por sus formas angulares y rectangulares. Estos
xenolitos son fundamentalmente de composicidn andesitica - basaltica , concordante con las rocas de la
Formacion Veta Negra, sin embargo un estudio mas detallado de estas rocas es necesario. También, en la
misma zona, se aprecian otro tipo de xenolitos, definidos como xenolitos ultraméficos (Fig. 6.2 — ¢) que
seran descritos mas adelante. En la figura 6.1 también observamos la ocurrencia de diques maficos
distribuidos heterogéneamente a lo largo del plutén: en la zona de estudio se concentran especialmente en
el I6bulo sur oriental (Quebrada Frutillar), que ha sido motivo de investigacion (Hidalgo, 2011) y de

donde se han obtenido datos que seran utilizados en este trabajo (Fig. 6.2 - d).

Es posible distinguir distintos tipos de EMM (Fig. 6.2 — a) en base a su tamafio de grano, textura,
estructura, contenido mineral, naturaleza y abundancia de fenocristales, composicion, morfologia externa
y contactos con la roca de caja, como se vio en el capitulo anterior. En este capitulo nos centraremos en
las caracteristicas petrograficas de los EMM, rocas de caja respectivas, xenolitos ultraméficos y diques

maficos de la zona sur.

Las descripciones petrograficas de las rocas estudiadas se encuentran en el Anexo C.
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Fig. 6.1: Distribucion de EMM y diques méficos en el CPI. Las cruces negras corresponden a zonas donde se
encuentran diques maéficos, las rojas son puntos de donde se tienen muestras de diques; los circulos negros
corresponden a zonas donde se encuentran EMM, los rojos son puntos donde se tienen muestras de EMM. El
cuadrado rojo corresponde a la zona de estudio de este trabajo. Mapa geolégico de Chile Central ( 31°25°-32°30°S)
modificado y simplificado de las hojas 1:250.000 de Chile, Rivano et al. (1993) y Rivano y Sepulveda (1991). UM:
Unidad Méfica; UT: Unidad Trondhjemitica; UTP: Unidad Tonalitica Principal; UG: Unidad Granodioritica.

80



Fig. 6.2 — Afloramiento de UTP con los diferentes tipos de rocas maficas encontradas: a) EMM dispuestos en una
pared vertical; b) xenolitos andesitico - basaltico de la Formacién Veta Negra (bordes angulares) mezclados con
EMM (bordes redondeados); c) xenolitos ultramaficos dispuestos en pared vertical; d) diques méficos de la Quebrada
Frutillar (vista en planta).

6.2 Mineralogia de los granitoides

6.2.1 Caracterizacién petrogréfica de los granitoides

El pulso magmatico correspondiente a la UTP estd compuesto principalmente de tonalitas y
granodioritas subordinadas (descripcion realizada en base a geoquimica;Morata et al., 2010) , con EMM
asociados (Fig. 6.2 - a). Sin embargo, al realizar el estudio petrografico (31 muestras estudiadas, 13
correspondientes a rocas de caja) nos encontramos con rocas de caja compuestas principalmente de

monzogranitos (30.76%), granodioritas (30.76%), cuarzo monzodioritas (30.76%) y en menor medida
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tonalitas (7.6%) (Figura 6.3), todas de anfibola — biotita. Las rocas son inequigranulares, seriadas,
hipidiomérficas, con cristales subhedrales en su mayoria. Presentan un tamafio predominante de grano
medio, con cristales en un rango de 2 — 10 mm, siendo generalmente los cristales de feldespato potasico

los de mayor tamario, y en menor medida cristales de grano fino (< 2 mm).

La mineralogia primaria es plagioclasa (35 — 53%), cuarzo (12 — 35%), feldespato potasico (0 —
25%), anfibolas (5 - 20 %), biotita (0 — 7%), piroxenos (0 — 1%), opacos (0.8 — 5%), y como accesorios,
apatito, titanita y circon (Fig. 6.4). Texturalmente todas las muestras exhiben cristales poiquiliticos, con
inclusiones en plagioclasas, feldespato potasico, cuarzo y anfibolas (Fig. 6.4 — b,c); texturas simplectiticas,
donde existe un intercrecimiento de plagioclasas y feldespato potasico (Fig. 6.4 — a); y también se observa
en la mayoria una textura antirapakivi, donde cristales de feldespato potésico engloban a cristales de
plagioclasa (Fig. 6.4 — a, b). Es posible encontrar texturas mas especificas, que se describiran mas

adelante.

Las rocas presentan un grado de alteracién que varia entre débil y fuerte, donde los principales
minerales de alteracién encontrados corresponden a clorita, y en menor medida, epidota en anfibolas y
biotitas primarias; sericita y minerales de arcilla en las plagioclasas; y biotitas secundarias en anfibolas

primarias.

6.2.2 Caracterizacidn de los minerales de los granitoides

e Plagioclasa

Es el mineral mas abundante en las muestras estudiadas. Generalmente ocurren en dos
poblaciones, una de grano fino (0,05 — 2 mm) y otra de grano medio (2 — 5 mm). Se presentan como
cristales subhedrales y anhedrales, con macla polisintética, periclina, de Carlsbad, y se pueden encontrar
zonadas de manera concéntrica (Fig. 6.4 — h). La mayoria es poiquilitica, con inclusiones de plagioclasas,
anfibolas, biotitas, opacos, y en menor medidad, titanita y epidota. Presentan una alteracion a sericita y
arcilla que varia desde leve a fuerte. Esta alteracion se da preferentemente en ndcleos o formando anillos
concéntricos a la zonacion (Fig. 6.4 — h), y es posible encontrarla de manera pervasiva en algunos
cristales. Es comln encontrar cristales de plagioclasas cuyo centro corresponde a una plagioclasa con
caracteristicas Opticas muy distintas al resto del cristal, por ejemplo cristales fracturados, con distinta

extincion.
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LEYENDA

Cuarzolita

Granitoide rico en cuarzo
Granito de feldespato alcalino
Sienogranito (granito)
Monzogranito (granito)
Granodiorita

Tonalita

Cuarzo sienita de feldespato alcalino
Cuarzo sienita

Cuarzo monzonita

Cuarzo monzodiorita (An <50%)
Cuarzo monzogabro (An >50%)
Cuarzo diorita (An <50%)
Cuarzo gabro (An >50%)
Sienita de feldespato alcalino
Sienita

Monzonita

Monzodiorita (An <50%)
Monzodiorita (An >50%)
Diorita (An <50%)

Gabro (An >50%)

Anortosita (maficos <10%)
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Fig. 6.3 — Clasificacion QAP de Le Maitre et al. (1989) de las muestras de la zona sur del CPI. Se plotean rocas de

caja (triangulos negros), EMM (rombos rojos) y diques maficos (cuadrados amarillos). Los anélisis de roca de caja y
EMM fueron realizados en este trabajo (Anexo C), y los datos de diques son de Hidalgo (2011).

Si la roca de caja esta en contacto con un EMM, las plagioclasas se orientan alrededor de este
altimo, generando una textura traquitoide (Fig. 6.7 — c,d), sin embargo esta caracteristica no siempre
ocurre. Otra textura muy comdn que origina este mineral, es la simplectitica (Fig. 6.4 — a), donde existe
un intercrecimiento entre la plagioclasa y el feldespato potasico. Algunas presentan bordes de reaccion,
donde un cristal anhedral de plagioclasa se ve rodeado por un borde, también de plagioclasa, pero con

caracteristicas opticas muy diferentes.

e Cuarzo

El cuarzo crece de forma intersticial (Fig. 6.4 — d), anhedral, en general de grano fino a medio
(0,1 — 2,7 mm). Presentan inclusiones de plagioclasas, anfibolas, biotitas, feldespato potasico, y en menor
medida titanita y opacos (textura poiquilitica). Algunas muestras exhiben una textura particular, cuarzo
ocelli, donde cristales de cuarzo son rodeados por anfibolas. Otra textura observada es la textura gréfica,

donde cristales de cuarzo se muestran intercrecidos con feldespato potasico. Esta Gltima se da en pocas de
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las muestras descritas. Es comudn encontrar cristales con extincion ondulosa, y ocasionalmente se

observan muy fracturados.

o Feldespato potasico

Por lo general son cristales anhedrales, de grano medio a grueso (2 — 10 mm). Se define como un
megacristal, que es la base de otros minerales (Fig. 6.4 — b) como plagioclasas, cuarzo, anfibolas, biotitas,
opacos, y en menor medida, piroxenos, titanita y epidota (textura poiquilitica). En algunos casos se
pueden encontrar maclados. Comdnmente no se observan alterados, sin embargo la muestra 1LL08-91

presenta una alteracion moderada a fuerte a sericita.

Estos cristales exhiben texturas antirapakivi, en que el cristal de feldespato potasico engloba a las
plagioclasas, donde ademas, la mayoria genera una textura simplectitica (Fig. 6.4 — a). Otras texturas
comunes son la grafica (cuarzo intercrecido con feldespato potasico), y pertitica (Fig. 6.4 — a), que es una

textura de exsolucién (cristales de Albira dentro del cristal de feldespato potasico).

e Anfibola

Corresponde al mineral méfico principal en todas las muestras descritas. Generalmente ocurren en
dos poblaciones, una de grano fino (0,1 — 2 mm), la mas abundante, y otra de grano medio (2 — 3,8 mm).
Se presentan como cristales subhedrales y anhedrales. Su color es predominantemente verde — amarillo,
con un pleocroismo verde oliva. Algunas se encuentran de forma cumulada (ancho aproximado de los
clmulos, 2 mm), asociados a biotita, opacos, titanita, y en menor medida epidota (Fig. 6.4 — d). Estos
cUmulos se encuentran de forma mas abundante dentro de los megacristales de feldespato potasico.

Algunos cristales se muestran zonados y/o maclados.

Tienen inclusiones de anfibolas de menor tamafio, cuarzo, biotita, plagioclasa y opacos (textura
poiquilitica). En algunos cristales se observa un centro de piroxeno rodeado por un cristal de anfibola,

generando una textura de desequilibrio (Fig.6.4 — c).
Un alto porcentaje de cristales se ve alterado por clorita, epidota en menor medida, , y/o

reemplazado por biotita (Fig. 6.4 — g). Es posible encontrar anfibolas siendo reemplazadas por titanita,

generando texturas de desequilibrio (Fig. 6.4 —f).
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e Biotita

No son muy abundantes. Se presentan como cristales anhedrales en su mayoria, y subhedrales. De
grano fino (0,5 — 2 mm), con un fuerte pleocroimo de color rojizo a café. Muestran una fuerte alteracion a
clorita (Fig. 6.4 — e, i), y en menor medida titanita y epidota. En general tienen muy pocas inclusiones,
correspondientes a opacos y secundariamente feldespato potasico, cuarzo y plagioclasas (textura
poiquilitica). Algunos cristales se ven reemplazados parcialmente por opacos, generando bordes de

descomposicién.

e Piroxenos

Son los minerales méaficos menos abundantes en estas rocas. Se encuentran por lo general en el
centro de los cristales de anfibolas (textura de desequilibrio) y corresponden en su mayoria a
clinopiroxenos (Fig. 6.4 — c).

Si la roca de caja esta en contacto con un EMM, estos minerales se hacen mas abundantes

cercanos al borde de contacto (Fig. 6.7 —d).

e Opacos

Generalmente de grano muy fino a fino (< 1,5 mm), con forma culbica, algunos bordes
redondeados, o cristales anhedrales. Estan asociados principalmente a cimulos de anfibolas o anfibolas
diseminadas (Fig. 6.4 — d). Un alto porcentaje se presenta rodeado por cristales de titanita (textura
coronitica), o por cristales de biotita (Fig. 6.4 — e, i). En la muestra 1110876A se observa un alto porcentaje

de apatitos rodeando a opacos.
Es posible encontrar algunos con inclusiones de plagioclasas o con minerales criptocristalinos.
e Minerales accesorios
Estos corresponden a titanita, apatitos y circones. La titanita, por lo general, tiene mayor tamafio
de grano (0,1 - 0,7 mm), forma subhedral y anhedral, asociada principalmente a opacos y anfibolas (Fig.

6.4 — d,e,f), y en menor medida a clorita. Los apatitos, también de grano fino (< 0,1 mm), muestran sus

caras basales y también su forma acicular (Fig. 6.4 —i). Los circones, con un tamafio de grano muy fino
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(< 0,08 mm), son los minerales accesorios mas escasos en estas rocas, son euhedrales y se encuentran por

lo general en cristales de feldespato potasico y biotitas.

6.2.3 Caracterizacion de minerales secundarios en los granitoides

Dentro de estos minerales, los més abundantes son los de arcilla y sericita que afectan
generalmente a las plagioclasas, y secundariamente a feldespatos potasicos. La arcilla se aprecia en los
cortes transparentes, a nicoles paralelos, porque da un aspecto sucio a los cristales, mientras que la sericita
se presenta como cristales de mica blanca con un tamafio mucho menor a 0,1 mm. En las plagioclasas,
esta alteracion se concentra cominmente en el nucleo de los cristales y/o como anillos concéntricos a la

zonacion o a los bordes de los cristales (Fig. 6.4 — b, d, h).

En el caso de los minerales méficos, los minerales secundarios de alteracion son clorita (mas
abundante), y epidota (Fig. 6.4 — d, e,). El grado de reemplazo puede ser parcial o total. En biotitas, la
clorita se dispone generalmente a lo largo de los clivajes, y en las anfibolas se encuentra tanto en los

bordes de los cristales, como en sus centros.
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Fig.6.4 - Caracteristicas petrogréficas de los minerales de los granitoides:

a) ILL0859D, nic x, 20X. Cristal de plagioclasa como inclusién de feldespato - K, generando una textura
simplectitica. Cristal de feldespato - K con textura pertitica.

b) ILL0859D, nic x, 4X. Megacristal de feldespato - K, con inclusiones de biotita, cuarzo, plagioclasa, anfibolas y
opacos.

c) ILLO877A, nic //, 10X. Cristal de anfibola con inclusiones de cuarzo, plagioclasas y opacos, donde el centro
corresponde a un piroxeno.

d) ILLO877A, nic x, 4X. Cimulo de anfibolas con inclusiones de cuarzo y opacos, ademds se observa un alteracion
por clorita y titanita. Cimulo parcialmente rodeado por cristales de cuarzo.

e) ILL0859D, nic //, 10X. Opacos rodeados por titanita, y asociados a biotita alterada por clorita.

f) ILLO853A, nic x, 10X. Cristal de anfibola zonada, que esta siendo reemplazada por titanita.

g) ILLO877A, nic //, 4X. Cristal de anfibola reemplazado casi totalmente por biotita.

h) ILL09131, nic x, 10X. Cristal de plagioclasa zonado, cuyo centro esta alterado por sericita y arcillas.

i) ILLO853A, nic //, 10X. Opacos rodeados por cristales de biotita (algunas alteradas por clorita), y asociados a
cristales de apatitos.
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6.3 Mineralogia de los EMM

Los EMM se pueden dividir en 4 tipos diferentes de acuerdo a su composicion (Fig. 6.3). El
grupo mayoritario estd compuesto por dioritas (50%), seguido por monzodioritas (25%), cuarzo
monzodioritas (18.75%) y en menor medida, cuarzo diorita (6.25%), todos de anfibola - biotita. Estas
rocas son inequigranulares, afaniticas en su mayoria, hipidiomorficas y con cristales anhedrales.
Presentan dos poblaciones de tamafio predominante, una de grano muy fino (< 1 mm) y otra de grano fino
(1 - 2 mm). Se pueden encontrar fenocristales de grano medio — grueso (2 — 8 mm) de feldespato potasico,

plagioclasas y/o anfibolas.

6.3.1 Caracterizacién petrogréfica de los EMM

Estos grupos composicionales se describiran por separado a continuacion:

- Dioritas

Su mineralogia primaria corresponde a plagioclasa (25 — 70%), anfibolas (15 — 55%), piroxenos (0
-15%), biotita (0.5 — 15%), feldespato potasico (0 — 7%), cuarzo (0 — 2.8%) y opacos (1 — 6.7%). Tienen
un tamafo de grano fino, con dos poblaciones, una de 0,05 — 1 mm y otra de 1 — 2 mm. Texturalmente
todas las muestras exhiben cristales poiquiliticos (Fig. 6.5 — f, i), con inclusiones en anfibolas,
plagioclasas y biotitas, ademas se encuentran algunos xenocristales de plagioclasa (6.7 — d, i). Es posible

apreciar texturas mas especificas, pero se describiran mas adelante.

- Monzodioritas

Su mineralogia primaria corresponde a plagioclasa (35 - 53%), anfibolas (18.2 — 35%), feldespato
potasico (5 — 24.4%), biotita (0.6 — 15%), cuarzo (0 — 2.4%) y opacos (1.2 - 5%). Tienen un tamafio de
grano fino, con dos poblaciones, una de cristales menores a 1 mm y otra de 1 — 2 mm. Sin embargo, en
algunas muestras se encuentran fenocristales de feldespato potésico, plagioclasas y anfibolas, con un
tamafio de grano fino — medio (2 — 7.5 mm). Texturalmente todas las muestras exhiben cristales
poiquiliticos (Fig. 6.5 — e), con inclusiones en anfibolas, plagioclasas, feldespato potéasico y biotitas;
también muestran textura simplectitica (intercrecimiento entre cristales de feldespato potésico y
plagioclasas), antirapakivi (feldespato potasico con inclusiones de plagioclasas) y evidencias de

xenocristales de plagioclasas.
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- Cuarzo monzodioritas

Su mineralogia primaria corresponde a plagioclasas (45 - 50%), anfibolas (25 — 30%), feldespato
potasico (7 — 10%), biotitas (0.5 — 7%), cuarzo (3 — 5%), piroxenos (0.5 - 5%) y opacos (2 - 5%).
Presentan dos poblaciones de tamarfio, una de grano fino (0,05 — 1 mm) y otra de grano fino — grueso (1 —
8 mm). Texturalmente todas las muestras exhiben cristales poiquiliticos, con inclusiones en anfibolas,
plagioclasas y feldespato potésico; también muestran textura simplectitica, antirapakivi y evidencias de
xenocristales de plagioclasas.

- Cuarzo diorita

Corresponde s6lo a una muestra (ILLO9 — 130B), donde la mineralogia primaria esta compuesta
de plagioclasas (58.2%), feldespato potasico (1.8%), cuarzo (4.4), anfibolas (28.8%), biotitas (0.6%),
piroxenos (0.2%) y opacos (1.8%). Presenta un tamarfio de grano fino (0,3 — 2 mm) y otro de grano medio
— grueso (2 — 5,5 mm). Texturalmente exhiben cristales poiquiliticos, con inclusiones en anfibolas,

plagioclasas y feldespato potésico, también muestra textura antirapakivi.

Todas estas rocas tienen como minerales accesorios titanita, apatito y en menor medida, circones
(Fig. 6.5 — g). La mayoria presenta una alteracién que varia entre moderada a fuerte, donde los principales
minerales de alteracién son clorita, y secundariamente, epidota en biatitas y anfibolas; sericita y arcilla en

las plagioclasas; y biotitas secundarias en anfibolas primarias.
6.3.2 Caracterizacion de minerales de los EMM
e Plagioclasa
Este mineral presenta las mismas caracteristicas que las plagioclasas de la roca de caja, sélo
difieren en el tamafio de grano, donde se tienen dos poblaciones, una de grano muy fino (0,1 — 1 mm) y
otra de grano fino - medio (1 — 3 mm). Son cristales subhedrales y anhedrales (Fig. 6.5 — e, g). Dos

muestras exhiben una diferencia mayor en estos tamafos, y corresponden a fenocristales de 1,5 — 8 mm
(Fig. 6.7 — i) (Anexo C).
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e Feldespato potasico

Tienen un tamafio de grano fino a medio (0,2 — 2,5 mm) principalmente, con algunos cristales con
un tamafio de grano medio — grueso (2,5 — 7,5 mm). Sin embargo, tal como en las rocas de caja, se define
como un megacristal base de otros minerales (Fig. 6.5 — b, g), como plagioclasas, anfibolas, biotitas y
opacos, y secundariamente, piroxenos y titanita (textura poiquilitica); también se encuentra de manera
intersticial. Presentan texturas antirapakivi (feldespato potésico englobando a las plagioclasas), donde

ademas la mayoria genera una textura simplectitica (Fig. 6.5 — b, g).

e Cuarzo

Este mineral es uno de los mas escasos en los EMM. En las muestras donde se desarrolla, lo hace
de manera intersticial, anhedral, de grano fino (< 2 mm), con inclusiones de anfibolas y en menor medida
biotitas y plagioclasas (textura poiquilitica). Una muestra exhibe una textura particular (1LL09130B),
cuarzo ocelli, que corresponde a cristales de cuarzo rodeados por anfibolas, ademas en este caso el cristal
de cuarzo tiene como centro a un piroxeno (Fig. 6.5 — f). Es comUn encontrar cristales con extincion

ondulosa, y ocasionalmente se observan muy fracturados.

e Anfibola

Corresponde al mineral méafico principal en todas las muestras descritas. Generalmente ocurren en
dos poblaciones, una de grano muy fino (< 0,5 mm), con cristales anhedrales; y otra de grano fino (0,5 -2
mm) con cristales subhedrales. S6lo una muestra presenta un tamafio mayor de grano (2 — 5,5 mm) y se
relaciona a fenocristales (ILL09130B).

Su color es predominantemente verde — amarillo, con un pleocroismo verde oliva. Se pueden
encontrar de forma cumulada, asociados a biotita, opacos, titanita, y secundariamente epidota (Fig. 6.5 —
¢, d). Algunos cristales se muestran zonados y/o maclados (Fig. 6.5 — €). Presentan inclusiones de
anfibolas de menor tamafio, plagioclasas, opacos, y en menor medida, titanita, piroxenos y biotitas
(textura poiquilitica). En algunos cristales se observa un centro de piroxeno rodeado por un cristal de
anfibola, generando una textura de desequilibrio (Fig. 6.5 — i). Un alto porcentaje de cristales se ve
alterado por clorita, en menor medida, epidota, y/o reemplazado por biotita (Fig. 6.5 — c). Es posible

distinguir cristales de anfibola siendo reemplazados por titanita, generando una textura de desequilibrio.
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e Biotita

No son muy abundantes. Son cristales anhedrales en su mayoria y subhedrales, de grano fino (0,1
— 1,5 mm) (Fig. 6.5 — d), con un fuerte pleocroimo de color rojizo a café. Muestran una alteracion
moderada a fuerte a clorita, y en menor medida epidota. En general exhiben muy pocas inclusiones,

correspondientes a opacos y plagioclasas, y secundariamente anfibolas (textura poiquilitica).

e Piroxenos

Son de grano muy fino (< 1 mm) y se encuentran por lo general en el centro de las anfibolas
(textura de desequilibrio). Son en su mayoria clinopiroxenos, pero también se distinguen ortopiroxenos
(Fig. 6.5 — i). Se observan inclusiones de opacos en los cristales (Fig. 6.5 — f). En algunas muestras se

tienen cristales de piroxeno, rodeando a plagioclasas, generando una textura subofitica.

e Opacos

Generalmente son de grano muy fino a fino (< 0,5 mm), con forma cubica, algunos bordes
redondeados, o como cristales anhedrales. Estdn asociados principalmente a anfibolas, algunos se
encuentran rodeados por titanita (textura coronitica), y en menor medida, biotita (Fig. 6.5 — h, i). Es

posible encontrar inclusiones de plagioclasas o minerales criptocristalinos.

e Minerales accesorios

Estos corresponden a titanita, apatitos, y en menor medida circones. La titanita se presenta de
forma subhedral y anhedral, asociada principalmente a opacos, anfibolas, y en menor medida a biotita y/o
clorita. En general exhiben un tamafio de grano muy fino (< 0,4 mm). Los apatitos, también de grano muy
fino (< 0,5 mm), muestran sus caras basales y también su formas aciculares. En algunas muestras es
posible encontrarlos de forma cumulada (Fig. 6.5 — a). Los circones, con un tamafio de grano muy fino (<
0,01 mm), son los minerales accesorios mas escasos en estas rocas, son euhedrales y se localizan por lo

general en cristales de biotita (Fig. 6.5 — g).

6.3.3 Caracterizacién de minerales secundarios de los EMM

Dentro de estos minerales, los mas abundantes son los de arcilla y sericita que afectan a las

plagioclasas de la misma manera que lo hacen en las rocas de caja. En el caso de los minerales maficos,
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los minerales secundarios de alteracion son clorita (mas abundante), epidota, biotita y titanita (Fig. 6.5 —
¢, h). El grado de reemplazo puede ser parcial o total. En biotitas, la clorita se dispone generalmente a lo
largo de los clivajes, y en las anfibolas se encuentra tanto en los bordes de los cristales, como en sus
centros. Las anfibolas ademas, pueden ser reemplazadas por biotitas secundarias, pero eso ocurre en un

menor porcentaje.

Fig. 6.5 - Caracteristicas petrograficas de los minerales de los EMM:

a) ILLO879A, nic //, 10X. Cumulo de apatitos dentro de un EMM, donde se observan ademas anfibolas, plagioclasas
y 0pacos.

b) ILL09130A, nic x, 10X. Megacristal de feldespato - K, con inclusiones de plagioclasas, opacos y anfibolas.

c) ILL0879B, nic x, 10X. Cristal de anfibola alterado casi totalmente por clorita y titanita.

d) ILLO9125A, nic //, 4X. Cumulo de anfibolas rodeado por cristales de biotitas y anfibolas.

e) ILL0879C, nic x, 4X. Cristal zonado de anfibola, junto con cristales de plagioclasas, feldespato — K y opacos.

f) ILLO9124A, nic x, 4X. Cristal de cuarzo con un centro de clinopiroxeno, rodeado parcialmente por anfibolas,
generando una textura de cuarzo ocelli.

g) ILL09121D, nic x, 20X. Cristal de circon dentro de un cristal de feldespato —K, junto con cristales de plagioclasa
y apatitos aciculares.

h) ILLO850B, nic //, 10X. Cristales de clinopiroxenos, donde en el centro se observa un cristal parcialmente
reemplazado por biotita. Ademas, se tienen opacos rodeados por titanita.

i) ILLO850B, nic x, 10X. Cristal de ortopiroxeno que estd siendo parcialmente reemplazado por anfibolas en los
bordes. En la esquina superior izquierda se observa un clinopiroxeno, también parcialmente reemplazado por
anfibola.
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6.4 Comparacion entre EMM vy granitoides

La primera diferencia importante que notamos entre ambas rocas es composicional, donde los
EMM presentan composiciones mas dioriticas, debido a una fuerte disminucion en cristales de cuarzo y
feldespato potasico con respecto a sus rocas de cajas (Fig. 6.6). Sin embargo, los mismos minerales de la
roca de caja estan presentes en los EMM, sélo que en diferentes proporciones, como ya se ha descrito por
varios autores (Didier, 1973 ; Barbarin, 1990, 2005).

Morfoldgicamente se tiene una notoria diferencia en el tamafio de grano, donde la roca de caja es
predominante de grano medio, mientras que los EMM son de grano fino (Fig. 6.7). También tenemos que
los cristales de los EMM son generalmente anhedrales, mientras que los de la roca de caja son

principalmente subhedrales.

75 — 1110850
— 1110855
— 1110859
c/D E F G 1110860
— 11109124
— 11109130
50 — 11109131

VA A 0 G ‘_\ﬁ:ﬁp

Fig. 6.6 - Clasificacion QAP de Le Maitre et al. (1989), de pares de EMM (diamantes) — roca de caja (triangulos).
Simbologia de campos en figura 6.3.
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Con respecto a los minerales maficos, se tiene un aumento considerable en los EMM,
especialmente en las rocas dioriticas donde el aumento se da en anfibolas, piroxenos, biotitas y opacos

(Fig. 6.7). En otras muestras de EMM el aumento es mas notorio en anfibolas principalmente (Anexo C).

Tanto las rocas de caja como los EMM exhiben texturas muy similares: se repiten cristales
poiquiliticos, texturas simplectiticas, antirapakivi, y otras mas especificas, como por ejemplo la textura
traquitoide.

Respecto a los minerales accesorios, la diferencia radica principalmente en los apatitos. En las
rocas de caja, se encuentran usualmente mostrando sus caras basales, mientras que en los EMM, se

presentan como cristales aciculares mayoritariamente.

Los contactos observados no son estrictamente abruptos, sino mas bien se interdigitan. Es posible
notar que los fenocristales de los EMM son muy similares a los minerales de la roca de caja (composicion,
forma y tamafio), y por lo general se tiene un borde de transicion, donde minerales de la roca de caja
traspasan al EMM vy viceversa (Fig. 6.7 — d, e,f). En varios contactos se observo que los minerales
tabulares de la roca de caja (plagioclasas, biotitas, anfibolas) se disponian de manera paralela al borde del
EMM (Fig. 6.7 — ¢, d). Una caracteristica muy comun de los contactos es la generacién de un borde félsico
y/o méfico, caracteristica que también se observa de forma macroscopica. Ejemplos de esto se observan en
la figura 6.7: a — b) borde compuesto casi totalmente por minerales félsicos rodeando al EMM; y en @)
roca de caja en contacto con un borde mafico de grano fino (h), seguido por el EMM de grano muy fino
(i). Por lo general, en los contactos entre rocas de caja y EMM se tiene que los cristales de feldespato
potésico aumentan su porcentaje con respecto al resto del EMM, y se muestarn como un megacristal base

para los minerales del EMM.
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Fig. 6.7 - Caracteristicas petrograficas de los contactos entre EMM y sus respectivas rocas de caja (linea discontinua
corresponde a la separacion entre roca de cajay EMM):

a-b) ILL0O859D, nic x (a), nic // (b), 4X. Se aprecia la notaria diferencia en el tamafio de grano entre la roca de caja
(lado izquierdo del corte) y el EMM (lado derecho). Ademas, se observa un predominio de minerales félsicos
bordeando al EMM.

¢ ) ILLO860B, nic x, 4X. Se observan cristales tabulares (biotitas y plagioclasas) de la roca de caja orientados
alrededor del EMM, generando una textura traquitoide.

d) ILL0850B, nic x, 4X. Las plagioclasas de la roca de caja exhiben una orientacién parcial con respecto al EMM; y
se observan cristales de piroxenos correspondientes al EMM dentro de la roca de caja, y fenocristales de plagioclasas
de la roca de caja dentro del EMM.

e - f) ILL09123A, nic x (e), nic //, 4X. Borde irregular, donde un feldespato- K de la roca de caja, con inclusiones de
plagioclasas, se interdigita con el EMM.

g — h —1i) ILL09124B, nic //, 4X. g) Roca de caja en contacto con el borde del EMM. Se aprecia la diferencia en
tamafio de grano (roca de caja); h) continuacién del contacto, donde se tiene un alto porcentaje de minerales maficos
correspondientes a anfibolas (borde mafico); i) el tamafio de grano disminuye considerablemente, sumado a un
menor porcentaje de maficos, y ademas se observa un fenocristal de plagioclasa (EMM).
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6.5 Xenolitos ultraméficos

A escala de afloramiento, estos xenolitos se distinguen por sus formas angulares (Fig. 6.2 — c), su

mineralogia de grano medio - grueso, y su indice de color (ultramafico).

Leyenda
1- Dunita
OLIVINO 2 - Peridotita piroxénica
3 - Peridotita pirox-horbléndica.
4 - Peridotita hornbléndica
5- Piroxenita olivinica
90% 6- Piroxenita/Hornblendita olivinica
7 - Hornblendita/piroxenita olivinica
8- Hornblendita olivinica
9- Piroxenita
10 - Piroxenita hornbléndica
11 - Hornblendita piroxénica
2 3 4 12 - Hornblendita.
40%
5 6 7 8 \ 10%
9 10 12
N 11 / 0o
PIROXENOS ANFIBOLAS

Fig. 6.8 — Clasificacién de rocas ultramaficas de las muestras de la zona sur del CPI (circulos amarillos). Tomado de
Le Maitre et al. (1989).

Son rocas con cristales subhedrales en su mayoria. Debido a que tienen méas de 90% de minerales
méficos (Anexo C), su clasificacién se realiza en un tridngulo para rocas ultraméficas (Fig. 6.8) y
corresponden a hornblenditas de plagioclasas. Aproximadamente un 83% corresponde principalmente a
anfibolas zonadas (Fig. 6.9 — a,b), con centros de piroxenos en algunos casos. Con respecto a los
minerales félsicos, se tienen plagioclasas anhedrales (6-8%) y feldespato potésico (2%), que se encuentran
de manera intersticial o como megacristal (Fig. 6.9 — c). Los minerales opacos se asocian principalmente

al centro de las anfibolas.

Texturalmente estas rocas presentan cristales poiquiliticos (plagioclasas y anfibolas) y textura

antirapakivi (plagioclasas englobadas por feldespato potasico).
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Sus minerales accesorios son titanita, apatito y epidota. La titanita es anhedral y generalmente
rodea a los opacos. Los apatitos son de grano fino (0.2 — 1 mm), y muestran tanto sus caras basales (Fig.

6.9 — ¢), como también sus formas aciculares, habitualmente asociados a cristales de epidota.

Con respecto a los minerales secundarios, tenemos arcilla y sericita que afectan a las plagioclasas
principalmente. La arcilla se aprecia en los cortes transparente, a nicoles paralelos, porque da un aspecto
sucio a los cristales, mientras que la sericita se presenta como cristales de mica blanca. En las plagioclasas
esta alteracion se concentra por lo general en el nicleo de los cristales. En el caso de los minerales
maficos, los minerales secundarios de alteracion son clorita (mas abundante) , epidota, y titanita (Fig. 6.9

—d). El grado de reemplazo es parcial por lo general.

Fig. 6.9 - Caracteristicas petrograficas de los xenolitos ultramaficos:

a-b) ILL09114, nic x (a), nic // (b), 4X. Cristal de anfibola zonado, con inclusiones de clorita y plagioclasa.

c) 1LL09114, nic x, 10X. Se observa un megacristal de feldespato - K, con inclusiones de anfibolas, plagioclasas y
apatitos.

d) ILL09120B, nic x, 4X. Cristal de anfibola, parcialmente alterado por clorita y epidota.
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6.6 Diques Méficos

Los diques méficos de la zona sur de la UTP se agrupan principalmente en dos sectores. El sector
actualmente en estudio (Hidalgo, 2011) y que atafie a los datos que utilizaremos, es el I6bulo oriental
(Quebrada Frutillar) (Fig. 6.1). Aqui los diques presentan una orientacion subvertical de rumbo entre
N10W y N30W, y corresponden a diques maéficos doleriticos cuya mineralogia se compone
principalmente de plagioclasa, magnetita y piroxeno. En base al estudio microscopico, se clasifican en el
campo de basaltos (Fig. 6.3), puesto que sélo en algunas de las muestras se detect6 feldespato alcalino y

en muy baja proporcion.

Texturalmente, los diques exhiben textura porfidica e intergranular definidas por una masa
fundamental de microlitos de plagioclasa con minerales opacos en los intersticios y fenocristales de

plagioclasa que, en algunos casos, crecieron en cumulos generando una textura glomeroporfidica
Se observa una fuerte alteracién a epidota localizada principalmente en los cimulos de

fenocristales de plagioclasa y en las paredes de fracturas de los diques. Una alteracion leve a clorita se

ubica en la masa fundamental de todas las muestras.
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CAPITULO 7 - QUIMICA MINERAL

Este capitulo proporciona una evaluacion semi-cuantitativa de la mineralogia e historia P —T de
los EMM Yy sus granitoides, utilizando analisis de feldespatos, anfibolas, biotitas y piroxenos realizados en
un microscopio electrénico de barrido (SEM) (Ver Capitulo 4). Se estudiaron rocas tanto del intrusivo de
la zona sur del CPI, como de los EMM, utilizando 15 muestras, 6 de las cuales corresponden a granitoides,
8 aEMM y 1 a un xenolito de hornblendita.

Ademas de entregar informacion fundamental acerca de la composicién de las fases minerales
existentes en las rocas estudiadas, podemos dilucidar, por medio de célculos geotermobarométricos, la

profundidad a la que cristalizaron estas fases, y asi comprender mejor la evolucion del sistema.

7.1 Feldespatos

Tanto en la roca de caja de la zona de estudio, como en los EMM, los feldespatos son los
minerales mas abundantes, especificamente las plagioclasas. Estos se clasifican en términos del sistema
ternario Albira (NaAlSisOg), ortoclasa (KAISizOg) y Anortita (CaAl,Si,Og) (Deer et al., 1992).

Al eliminar los datos de muestras fuera de la zona de estudio, y los analisis con errores en sus
balances de cargas o en su asignacion a los sitios estructurales respectivos, se obtuvo un total de 299
puntos para plagioclasas, y 132 puntos para feldespatos alcalinos. Estos analisis se realizaron en: roca de
caja, EMM y xenolito. Los célculos de las formulas estructurales se muestran en el Anexo D - Anexo
Virtual 1V.

7.1.1 Plagioclasas

Las plagioclasas presentes en rocas de cajas y EMM, se observa que sus composiciones son
bastante similares. Clasificadas dentro de un sistema ternario (Fig. 7.1), las plagioclasas que pertenecen al
intrusivo varian en composicion desde Ang (Albira) a Angs (Anortita), y las de EMM, varian desde An;
(Albira) a Angg (Bitownita), es decir, se abarca practicamente todo el espectro de las plagioclasas. Sin
embargo, el mayor porcentaje corresponde a Andesina y Labradorita en los EMM, sin datos de Anortita; y

Andesina, Oligoclasa y en menor medida Labradorita, en roca de caja.
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Fig. 7.1 — Composiciones quimicas de los feldespatos del Pulso Magmaético Tonalitico del CPI, tanto de roca de caja
(simbologia de cuadrados - RC), como de los EMM (simbologia de triangulos). Tomado de Deer et al. (1992).

En general se tiene que los centros de las plagioclasas son mas anortiticos, mientras que los bordes
son mas albiticos (Fig. 7.2 - a, d, e, f, g, h). Existe un caso particular, donde el centro de la plagioclasa se
encuentra muy fracturado, y entrega composiciones mayores o iguales a An;, seguido por un borde més
albitico (Fig. 7.2 — d, e, h). Estos cristales se hallan tanto en la roca de caja, como en los EMM, sin
embargo, en los EMM se presentan como fenocristales Existen algunas excepciones en cristales zonados,
como es el caso de la figura 7.2 — g, que corresponde a una plagioclasa de un EMM, donde la zona més

anortitica es un sector cercano al borde del cristal, pero que igualmente esta fracturado.

Los puntos de analisis que entregan datos de Albiras, son por lo general alteraciones posteriores
de los cristales (Fig. 7.2 — a, c).

En las rocas de caja se observan cominmente cristales con zonaciones concéntricas, donde

intercalan su composicion en bandas, unas mas anortiticas que las otras (Fig. 7.2 — b).
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Ortoclasa

Fig. 7.2 — Iméagenes de electrones retro - dispersados de los feldespatos de la zona sur del CPI:

a) ILLO8-77A (roca de caja), cristal de plagioclasa, con un centro més anortitico que el borde, y con una alteracion
albitica, paralela a los bordes del cristal.

b) ILL09-130A (roca de caja), cristal zonado de plagioclasa, con intercalacion de bandas de Labradorita y Andesina.
Inclusiones de ortoclasa y éxidos de hierro.

c) ILLO8-77A (roca de caja), cristal de plagioclasa parcialmente disuelto por ortoclasa, con un centro albitico y
bordes de Andesina. El centro seria alteracién post- magmaética.

d) ILL09-131A (roca de caja), borde de plagioclasa en contacto con una ortoclasa. Ademas se tiene una textura
mirmequitica, con l&minas de cuarzo. El borde corresponde a Andesina, pero en ciertos sectores se observan
zonaciones.

e) ILL09-131A (roca de caja) centro del cristal de (d), altamente fracturado, de composicién méas anortitica y que
parece estar siendo carcomido por la Andesina.

f) ILLO8-79C (EMM), plagioclasa con un centro altamente fracturado, pero con un borde de composicién Andesina.
En el extremo superior izquierdo se observa un cambio de color del cristal, que se asocia a un cambio composicional
(Albita).

g) ILL09-121D (EMM), cristal de plagioclasa poiquilitico, con inclusiones de ortoclasa y 6xidos de hierro. Presenta
un borde fracturado, que ademas tiene una composicion distinta al resto del cristal (Bitownita).

h) ILL09-131A (EMM), fenocristal de plagioclasa dentro de un EMM, con un centro de Bitownita, fracturado y
bordes més albiticos.

i) 11108-79C (EMM), cristal de plagioclasa parcialmente transformado a ortoclasa.
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7.1.2 Feldespatos alcalinos

Todos los feldespatos alcalinos analizados son feldespatos potasicos. Debido a que
petrograficamente no se observé la macla de la microclina, los cristales corresponden a ortoclasa, con
composiciones de Aby s 590r100.81ANg o1 para los EMM; y Aby s 620r100.80ANg o3 para roca de caja. En
el caso del xenolito analizado, la composicion fue de Abg — gsOri00-013AN0 - 04. COMO se observa en la
figura 7.1, los cristales de feldespato potasico que presentan una componente anortitica mayor, atafien

solamente a EMM.

Una caracteristica muy particular, tanto en las rocas de cajas como en los EMM, es que los
cristales de plagioclasas que se encuentran como inclusiones en cristales de feldespatos potasicos, estan

siendo parcialmente disueltos por el mismo cristal (Fig. 7.2 —c, i).

7.2 Anfibolas

Las anfibolas son el mineral ferromagnesiano mas comun, tanto en roca de caja, como en los
EMM. Con los andlisis de este mineral, primero se eliminaron todos los que presentaran errores al ser
revisados, ademas de los que presentaron un valor menor a 85% de la suma total de sus oxigenos. Los
resultados de andlisis representativos de anfibolas se muestran en el Anexo D — Anexo Virtual V. Se

trabajo con 234 puntos de andlisis correspondientes a: roca de caja, EMM y xenolito.

Las anfibolas estudiadas son anfibolas célcicas, ya que cumplen con los criterios definidos por
Leake et al. (1978), donde (Cat+Na), > 1.00, Na, se encuentra entre 0.5 y 1.5; y usualmente Ca, >1.5
(Anexo D - Anexo Virtual 1V). Se grafican en el diagrama de Leake et al. (1997), donde se obtiene que la
mayoria de las anfibolas pertenece al grupo calcico de las magnesiohornblenda, tanto la roca de caja como
los EMM, y unas pocas representan actinolita (Fig. 7.3). Las composiciones de anfibolas de EMM y de
rocas de cajas son indistinguibles, excepto por unas pocas, que corresponden al xenolito de hornblendita y
presentan bajos contenidos en Si por &tomo por férmula de unidad (a.p.f.u.), cayendo en el campo de las
tschermakitas. También del mismo grupo se tienen anfibolas con valores de (Na + K)a > 0,5, donde se

obtuvieron magnesiohastingsitas.

Es posible observar un enriquecimiento de la razén Mg/ (Mg+Fe®") al aumentar el Si por a.p.f.u,

en roca de caja, EMM y xenolito.
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Fig. 7.3 — Diagrama de clasificacion de anfibolas célcicas segln Leake et al. (1997): a) Datos de anfibolas donde el
calculo de la férmula estructural se hizo a 15 cationes; b) Datos de anfibolas donde el calculo de la férmula
estructural se hizo a 13 cationes. Simbologia en la Figura 7.1.

En la figura 7.3 se observa que la diferencia entre realizar el calculo de la férmula estructural en
base a 13 o 15 cationes, cambia ligeramente los resultados. El realizar los calculos en base a 15 cationes,
corresponde a asumir el minimo de hierro férrico en las muestras, mientras que en base a 13, se asume el
méximo existente. Los valores en base a 15 son levemente mas altos (aumenta la razén Mg / (Mg + Fe?")),
y presentan una mayor dispersion en comparacion con los datos en base a 13, por lo tanto todos los
calculos posteriores se realizaran en base a 13 cationes.

Como se esta trabajando con gran cantidad de datos, se escogieron solamente las anfibolas de los
pares EMM — rocas de caja, para poder hacer un andlisis mas detallado de la quimica de las rocas en
estudio. En la figura 7.4 se tienen 4 pares EMM — rocas de caja, donde se evidencia con mayor claridad
gue no existe una diferencia composicional significativa entre los EMM y sus rocas de caja. Ademas se

distinguen claramente los puntos de analisis correspondientes a las actinolitas.
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Fig. 7.4 — Diagrama de clasificacion de anfibolas célcicas segin Leake et al. (1997). Graficos de pares de EMM
(triangulos) — roca de caja (cuadrados). Datos en base a 13 cationes.

A pesar de que dpticamente la zonacién en anfibolas no es evidente, los analisis en el SEM
revelan que existe un alto porcentaje que presenta diferenciaciones composicionales. En la figura 7.5 se
observa que las anfibolas correspondientes a actinolitas son anfibolas secundarias (Fig.7.5 — a), o que son
el centro de las magnesiohonblendas (Fig. 7.5 — b, ¢, d). Es importante destacar que en las muestras
estudiadas, los piroxenos siempre presentaban un borde de actinolita, tanto en roca de caja, EMM, como
en el xenolito (Fig. 7.5 — d), por lo que, donde no se aprecia el piroxeno (Fig. 7.5 — b), la actinolita podria

ser un pseudomorfo de piroxeno.

Como se evidencia en la figura 7.6, las anfibolas correspondientes a magnesiohornblenda y las
definidas como de alta temperatura (xenolito de anfibolas), tienen valores mas altos en Na, K, Al y Ti,
comparadas con las actinolitas. Estas Ultimas presentan, sin embargo, altos valores en Mg y Si. También
se deduce de la misma figura, una tendencia lineal de las rocas del xenolito, donde exhiben un amplio
rango de fases quimicas, pasando desde anfibolas pobres en Si y ricas en Na, Ti y Al, por las de
composicion intermedia (magnesiohornblenda), hasta actinolita subsolidus. El patron quimico y de
variacién composicional de las anfibolas de los EMM y de sus rocas de cajas, son mas o menos similares,
lo que sugiere que probablemente cristalizaron durante un intervalo de tiempo desde el nivel magmaético
tardio al deutérico. Las anfibolas del xenolito de hornblendita (ILL09-120B), muestran un patrén bastante

diferente al resto de las anfibolas, lo que estaria indicando una historia magmatica diferente también.
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Fig. 7.5 — Imagenes de electrones retro-dispersados de las anfibolas calcicas de la zona sur del CPI:

a) ILL09-130A (roca de caja), cristal poiquilitico de anfibola, con inclusiones de 6xidos de hierro y plagioclasas.
Corresponde a una magnesiohornblenda, con alteracion secundaria a actinolita.

b) ILL08-79C (EMM), cristal poiquilitico de magnesiohornblenda, con inclusiones de cuarzo, 6xidos de hierro y
apatitos. El centro del cristal corresponde a actinolita.

c) ILLO8-77A (roca de caja), cristal de magnesiohornblenda, con restos de diépsido en el centro, rodeados por
actinolita.

d) ILL09-120B (xenolito), centro de augita, siendo reemplazado por actinolita, y un borde de magnesiohornblenda.
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Fig. 7.6 — Andlisis de anfibolas calculadas a 13 cationes: a) K v/s Na; Ti v/s Fe/(Fe + Mg); ¢) Al v/s Si; d) Mg v/s Al.
La distincion de actinolita se realiza en base a la figura 7.3, mientras que las hornblendas de alta temperatura
corresponden al xenolito de hornblendita. Simbologia en figura 7.1.

7.3 Piroxenos

Los piroxenos de las muestras estudiadas se encuentran principalmente en el centro de las

anfibolas. No son muy abundantes, sin embargo es posible encontrarlos en roca de caja, EMM vy en el

xenolito. Se trabajé con 22 puntos de analisis, los resultados del calculo de la formula estructural se

presenta en el Anexo D - Anexo Virtual IV.

Para clasificar los piroxenos existentes en las muestras, primero se deben relacionar a uno de los

cuatro grupos quimicos definidos por Morimoto y Kitamura (1983): piroxenos de Ca — Mg — Fe (Quad),

piroxenos de Na — Ca (Na — Ca), piroxenos (Na), y otros piroxenos (otros) (Fig. 7.7 — a).
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Fig. 7.7 — a) Diagrama Q — J (Morimoto y Kitamura, 1983) con las siguientes subdivisiones para clasificar los
piroxenos: Quad (piroxenos Ca — Mg- Fe), Ca — Na, Na y otros. b) Diagrama de clasificacién para piroxenos Ca —
Mg — Fe (Morimoto et al., 1988).

Al realizar la clasificacion preliminar, se obtiene que los piroxenos de nuestras muestras son
piroxenos de Ca — Mg — Fe. Por lo tanto, se procede a la clasificacién en el triangulo Wo — En — Fs
(Figura 7.7 - b), de donde se obtiene que los piroxenos analizados corresponden a clinopiroxenos,

especificamente diopsidos y augitas.
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7.4 Biotitas

Las biotitas no son muy abundantes en las rocas estudiadas, sin embargo, son muy pocas las rocas
gue no contienen a este mineral ferromagnesiano. Se realizaron un total de 58 puntos en roca de caja y
EMM. Los anélisis y célculos de sus formulas estructurales se encuentran en el Anexo D — Anexo virtual
IV. Al graficar los datos calculados en el diagrama de Deer et al. (1962), obtenemos que todos los puntos

analizados efectivamente corresponden a biotitas (Fig. 7.8).
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Fig. 7.8 — Diagrama composicional biotita — flogopita seguin Deer et al. (1962). Simbologia en la figura 7.1.

La biotita se encuentra en un mayor nimero de ambientes geolégicos que el resto de las micas.
Abdel — Rahman, en 1994, sugirié diagramas de discriminacion en base a los elementos mayores (FeO,
MgO, Al,O) de las biotitas en rocas igneas, pero en este trabajo, al estar utilizando datos de SEM, se
emplearon los cationes de Fe, Mg y Al. El resultado (Fig. 7.9) entregd que las biotitas se formaron en un

conjunto orogénico calco — alcalino, concordante con el ambiente tectonico de las rocas.

108



LEYENDA
Mg
4 79C-EMM

A 79A-EMM
o 77A-RC
131A-RC
131-EMM
75
A 121D-EMM
Ao 60B-EMM
o 60B-RC
59D-RC
+ 59D -EMM

Fe, Al

Fig. 7.9 — Diagrama Fe — Mg - Al de discriminacion para biotitas en conjuntos anorogénicos alcalinos (Campo A);
biotitas en conjuntos peraluminosos (Campo P); y biotitas en conjuntos orogénicos calco — alcalinos (Campo C).
Modificado de Abdel — Rahman (1994).

7.5 Geotermobarometria

El anélisis termobarométrico permite estimar tanto la temperatura como la presion a las cuales un
mineral se ha formado, por consiguiente nos entrega informacién de las condiciones fisicas a las cuales

estuvo sometido el magma durante su cristalizacion.

Existe una gran variedad de termobardmetros, los cuales utilizan distintos minerales y equilibrios
termodinamicos. Uno de ellos, el utilizado en este trabajo, corresponde al geobarémetro que relaciona la
cantidad de aluminio presente en la anfibola, con la presion a la cual se habria formado. Estudios
empiricos de Hammarstrom y Zen (1986) y Hollister et al. (1987) sugieren que en presencia de una
asociacion buffer apropiada, el contenido de aluminio de las anfibolas calcicas puede exhibir un relacion

aproximadamente lineal a la presién durante la cristalizacion del plutén.
Existen varias calibraciones para la barometria de aluminio en hornblenda, incluyendo:

. P(+3 kbar) =-3,92 + 5,03 Al"; r’=0,8 (Hammarstrom y Zen,1986)
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Donde se establece un limite inferior Al'=0,79, bajo el cual se obtienen presiones negativas, y no
establece limite superior. Se sugiere utilizar este geobarémetro para condiciones de baja a moderada

presion.

. P(1 kbar) = -4,76 + 5,64 Al"; r*= 0,97 (Hollister et al.,1987)

Para la aplicacion de este geobarometro se deben cumplir una serie de condiciones de manera que

el contenido de aluminio en la hornblenda sea funcién principalmente de la presion:

- Cuarzo, plagioclasa, hornblenda, biotita, ortoclasa, titanita y magnetita deben cristalizar
juntos desde el fundido. La composicion del borde de la plagioclasa debe encontrarse dentro del rango ~

Anys y Angs,

- Solo las composiciones del borde de las hornblendas deben ser usadas, ya que representan

la fraccion cristalizada con el Gltimo residuo de fundido.

. P(+ 0,5 kbar) = -3,46 + 4,23 Al"; r>= 0,99 (Johnson y Rutherford, 1989)

Este geobarometro se determina en base a los geobarometros anteriormente propuestos. Utilizando
datos experimentales, que cumplen con los requerimientos anteriores, se obtiene una ecuacion con mayor

precision.

. P(+ 0,6 kbar) = -3,01 + 4,76 Al"; r’= 0,99 (Schmidt, 1992)

En este geobarémetro, el calculo de Fe** se realiza en base a 13 cationes, a diferencia de los

trabajos anteriores, en los que se considera FeO' como FeO.

También, en funcion de la composicion de las anfibolas junto con el de las plagioclasas, Blundy y
Holland (1990) construyeron un geotermdmetro en base a una evaluacion termodinamica semiempirica de
datos experimentales de rocas con anfibolas y plagioclasas. Este geotermémetro utiliza como parametros
el contenido de Al en la anfibola, la fraccion de Albita en la plagioclasa y una presién dada. El
geotermometro se basa en la reaccion edenita — tremolita, ya que la sustitucion edenitica de las anfibolas
célcicas, (Na + K)a + Al'Y « [ + Si, es principalmente una funcion de la temperatura. Esta reaccion

puede escribirse en forma de dos reacciones que se presentan combinadas en las anfibolas:
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1) Edenita + 4 cuarzo —— tremolita + Albira

2) Pargasita + 4 cuarzo — hornblenda + Albira

La expresion de este geotermoémetro es:

0.677P - 48.98 +y

T
-0.0429 - 0.008314InK
Con . |
K = (Si-4) .y
(8- Si) Ab

Este geotermometro posee un error de = 75°C (26) en el rango de temperatura 500° - 1100°C, para
rocas saturadas en silice, con un contenido de Si en anfibolas < 7,8 a.p.f.u. y plagioclasas con valores
menores a Ang,. El valor de presion P es en kbar, T es en °K, el valor de vy, que representa la no idealidad
de las plagioclasas, es y = 0 cuando Xa,> 0,5, y=- 8,06 + 25,5 (1 - Xap)? cuando Xap < 0,5, con Xap que

representa la composicion de las plagioclasas.

El célculo de presion se realizé con todos los geobarometros, sin embargo los datos utilizados
como presion de cristalizacion y los datos para calcular la temperatura, son los entregados por el
geobarometro de Schmidt (1992), debido a su buen nivel de correlacién. No todas las muestras analizadas
cumplen con las condiciones de los geobarometros y del geotermémetro descrito. No obstante, todas
fueron analizadas, discrimando posteriormente de acuerdo a las condiciones ya explicadas. Se utilizaron

los valores de anfibolas a 13 cationes. Los célculos de cada punto analizado se presentan en el Anexo E.

En la tabla 7.1 se muestra el resumen de las muestras que cumplian con las restricciones de los
geobarometros y del geotermdmetro descrito. En la tabla 7.2 se muestran los datos de analisis que
corresponen a actinolitas. Al ser puntos que se encuentran generalmente en el centro de las anfibolas, no
se estaria utilizando correctamente el geobarémetro. Sin embargo, cumplen con los otros requisitos.
Finalmente, en la tabla 7.3, se muestran los puntos analizados que no cumplen con los requisitos

mineralégicos necesarios.
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Tabla 7.1 — Resultados de presion y temperatura para las muestras de roca de caja (RC) y enclaves maficos
microgranulares (EMM) de la parte sur del CPI. Las distintas calibraciones de geotermémetros corresponden a : P1 —
Hammarstrom y Zen (1986); P2 — Hollister et al. (1987); P3 — Johnson y Rutherford (1989); P4 — Schmidt (1992). El
geotermoémetro aplicado utilizando la presion P4 fue el de Blundy y Holland (1990). Los resultados corresponden al
valor promedio de cada muestra. Tabla de muestas de roca que cumplen con las restricciones de los geobarémetros y
del geotermdmetro utilizado.

Muestra Tipo de roca P1 (+/-3kbar) | P2 (+/-1 kbar) | P3 (+/-0,5kbar) | P4 (+/-0,6 kbar) | T(+/- 75°C)
59D - RC Monzogranito 0.8 0.6 0.5 15 664.9
60B- RC Granodiorita 1.3 1.1 0.9 1.9 729.4
77A-RC Cuarzo monzodiorita 0.9 0.6 0.6 1.6 722.2
130 - RC Granodiorita 1.3 1.1 0.9 1.9 751.8
131a-RC Monzogranito 0.6 0.3 0.3 1.2 708.6
Promedio 1.6 715.4
59D- EMM Diorita 0.7 0.5 0.5 14 712.0
79C- EMM Monzodiorita 1.4 1.2 1.0 2.0 744.7
121d- EMM Cuarzo monzodiorita 0.9 0.7 0.6 1.6 689.9
123 - EMM Cuarzo monzodiorita 1.3 1.1 0.9 1.9 747.1
130A - EMM | Diorita 14 1.2 1.0 2.1 723.1
Promedio 1.8 723.4

Tabla 7.2 — Resultados de presion y temperatura para las muestras de roca de caja (RC) y enclaves maficos
microgranulares (EMM) de la parte sur del CPI. Las distintas calibraciones de geotermémetros corresponden a : P1 —
Hammarstrom y Zen (1986); P2 — Hollister et al. (1987); P3 — Johnson y Rutherford (1989); P4 — Schmidt (1992). El
geotermémetro aplicado utilizando la presion P4 fue el de Blundy y Holland (1990). Los resultados corresponden al
valor promedio de cada muestra. Tabla de puntos de actinolita.

Muestra Tipo de roca P1 (+/-3kbar) | P2 (+/-1 kbar) | P3 (+/-0,5 kbar) | P4 (+/-0,6 kbar) | T(+/- 75°C)
79C - EMM Monzodiorita 1.6 14 1.2 2.1 687.6
77A-RC Cuarzo monzodiorita -1.2 -1.7 -1.1 -0.4 629.6
121D - EMM | Cuarzo monzodiorita -1.6 -2.2 -1.5 -0.8 539.5
Promedio 0.3 618.9
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Tabla 7.3 — Resultados de presién y temperatura para las muestras de roca de caja (RC), enclaves maficos
microgranulares (EMM) y xenolito de la parte sur del CPIl. Las distintas calibraciones de geotermémetros
corresponden a : P1 — Hammarstrom y Zen (1986); P2 — Hollister et al. (1987); P3 — Johnson y Rutherford (1989);
P4 — Schmidt (1992). El geotermémetro aplicado utilizando la presién P4 fue el de Blundy y Holland (1990). Los
resultados corresponden al valor promedio de cada muestra. Tabla de muestas de roca que no cumplen con las
restricciones de los geobarémetros y del geotermémetro utilizado. La casilla marcada en rojo presenta valores de
desviacion estandar muy altos.

Muestra Tipo de roca |P1 (+/-3kb) | P2 (+/-1kb) |P3 (+/- 0,5kb) | P4 (+/-0,6 kbar) | T(+/- 75°C)
60B- EMM Monzodiorita 0.9 0.6 0.6 1.5 725.8
79A - EMM Gabro 15 14 11 2.2 763.0
Hornblendita 1.9 1.8 1.4 2.5 677.0
131A-EMM Monzodiorita 1.0 0.8 0.7 1.7 698.4
136A -RC Tonalita 1.6 1.4 1.2 2.2 668.7
Promedio 2.0 706.6

En la tabla 7.3 se puede observar que las muestras que no cumplian con los requisitos para utilizar
los geobardmetros, también son muestras que presentan valores distintivos en los datos de quimica
mineral analizados previamente, como por ejemplo la muestra 11L09 — 136 o la muestra ILL09 — 120B. En
el andlisis petrogréafico, la muestra ILL0O9 — 136 es una roca muy alterada, y sus anfibolas tienen un
reemplazo importante a anfibolas secundarias (actinolitas). Respecto a la muestra ILL09 - 120B, descrita
como un xenolito de hornblendita, muestra un rango muy amplio de composiciones tanto de anfibolas,
como de plagioclasas. Por las razones expuestas, estos datos no se consideran como valores de presion de

cristalizacién del sistema magmatico.

Al obviar los datos antes mencionados, obtenemos un promedio de presion de 1,6 + 0,6 kbar para
las rocas de caja, y una temperatura de 715,4 £ 75°C, mientras que para los EMM, se tiene una presion de
1,8 + 0,6 kbar, y una temperatura de 723,4 £ 75°C (Tabla 7.1). Para las anfibolas correspondientes a
actinolitas (datos de tabla 7.2), obtenemos un promedio de presién de 0.3 + 0,6 kbar; y debido a que
algunos de los puntos analizados tienen valores de Si > 7.8 (Fig. 7.3), el geotermémetro de Blundy y

Holland (1990) estaria incorrectamente utilizado.

Ernst y Liu (1998) descubrieron que el contenido de Alr en anfibolas célcicas aumenta con la
presion y temperatura, mientras que el contenido de TiO, aumenta con la temperatura y es casi
independiente de la presion. Al graficar los datos de Alr v/s Ti (a.p.f.u.), es posible ver el resultado de las
presiones, ya que adicionalmente se utiliza el célculo de Schmidt (1992) para graficar los valores de la

presion (Fig. 7.10).
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Fig. 7.10 — Al;v/s Ti (a.p.f.u) de las anfibolas estudiadas. También se plotean las lineas de presidn, calculadas en
base a Schimdt (1992).

De la figura 7.10 se observa que los datos se concentran principalmente entre 1 — 3 kbar. Esto es
consistente con los valores ya calculados. Ademas, los datos que se encuentran bajo 0,5 kbar son

actinolitas, lo que confirma que corresponderian a anfibolas secundarias.

Con respecto a la muestra ILL09 — 120B, xenolito de hornblendita, se observa la misma tendencia
vista en la figura 7.6, donde se tiene un amplio espectro quimico. En este caso existen anfibolas
cristalizadas a todas las presiones expuestas. Esto puede deberse a un re —equilibrio de la roca a medida

que este xenolito se integraba al magma.
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CAPITULO 8 - DISCUSIONES

8.1 Introduccion

Este capitulo presenta la sintesis de los resultados del estudio estadistico, petrografia, quimica
mineral y termobarometria de los enclaves maficos microgranulares (EMM) de la Unidad Principal
Tonalitica (UTP) del Complejo Plutonico Illapel, para entender su evolucion, interpretar los mecanismos
involucrados en la generacion de los EMM vy proponer un modelo de evolucion desde su génesis hasta su

emplazamiento.

8.2 Origen de los EMM

El origen de los EMM ha sido ampliamente debatido. En el caso de estudio, los EMM presentan
caracteristicas mineraldgicas y composicionales muy similares, morfologias y datos de geocronologia e
isotopia que estarian indicando una formacion de la roca de caja y de los EMM a partir de magmas
félsicos y maficos, respectivamente. Edades U/Pb de los EMM coinciden con las de su roca de caja (102.4
+1.5a98.8 £ 1.3 Ma, Morata et al., 2010), y datos de quimica mineral presentan rangos de composicion
similares para ambas rocas en feldespatos, anfibolas, piroxenos y biotitas (ver Figuras 7.1; 7.3; 7.4; 7.6;
7.7, 7.8 y 7.9). Estos antecedentes constituyen un fuerte argumento contra un origen restitico (White y
Chappell, 1977; Chappell et al., 1987), porque si los EMM fueran restitas, tanto su mineralogia como edad
de cristalizacion diferiria en un grado no menor, ademas que se necesitarian evidencias de recristalizacion

en los minerales, situacién que no se observa en los EMM estudiados.

Los EMM examinados tienen un alto porcentaje de generacion de bordes de reaccién, ya sean
maéficos, félsicos o solamente disminucion del tamafio de grano. Esta caracteristica contradice la
formacién de EMM por cristalizacion fraccionada (e.g. Dodge y Kistler, 1990), donde los enclaves no
presentan un contraste termal con su roca de caja (Donaire et al., 2005), es decir, no deberian originar

bordes de reaccion.

Por lo tanto, los mecanismos genéticos involucrados en la formacion de los EMM propuestos en

esta tesis, son mecanismos de mezcla de magmas.
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8.2.1 Evidencias de mixing, mingling y enfriamiento

La morfologia de los EMM vy sus relaciones de contacto con su roca huésped en la zona de
estudio, muestran evidencia de mezcla de magmas: tamafio de grano fino, interdigitacion entre roca
huésped y EMM, formas redondeadas y elipsoidales, sin evidencias de deformacion en estado solido, y
generacion de bordes de reaccidn. Estas caracteristicas reflejan un contraste en viscosidad y reologia entre
los magmas involucrados, ademas de una rapida cristalizacion y un enfriamiento local del magma méfico
después de una pérdida rapida de calor al magma félsico encajante (Sparks & Marshall. 1986; Vernon,
1988; Paterson et al., 2004; Kumar & Rino, 2006; Castro et al., 2008).

El tamafio de los EMM domina su historia termal. Los de mayor tamafo alcanzan un equilibrio
termal con el magma félsico s6lo después de un tiempo relativamente largo (Barbarin y Didier, 1992, y
referencias en él citadas). Durante este periodo, puede ocurrir intercambio quimico extensivo y modificar
su identidad original (mixing). Los EMM maés pequefios alcanzan su equilibrio termal muy réapido v,
conforme a Sparks & Marshall (1986), se volverian lo suficientemente rigidos para limitar, e incluso

evitar, el intercambio quimico (mingling).

Los EMM se pueden dividir en 4 tipos diferentes de acuerdo a su composicion, donde las dioritas
y monzodioritas probablemente corresponden a los EMM definidos macroscépicamente como negros y
grises, mientras que las cuarzo monzodioritas y las cuarzo dioritas corresponderian a los “blanco —
negro”. No se observa una distribucién preferencial de acuerdo a su composicion, sino mas bien, se
distribuyen de manera heterogénea dentro de la UTP (Fig. 8.1). Estos distintos tipos de EMM
representarian varios procesos de interaccion entre los dos magmas contrastantes implicados (Perugini et
al., 2003). William & Tobisch (1994) demostraron que cuando los enclaves son mas viscosos que su
magma huésped, se vuelven no deformables, lo que estaria subordinado a la composicién del enclave y a
la temperatura del sistema, siendo el mas méfico, el méas estable (no deformable) a altas temperaturas (Fig.
8.4). Este proceso explica la relacion entre el tipo de EMM y su tamafio de grano, de modo que mientras
méas mafico sea el enclave, méas fino el grano, implicando, por lo tanto, un enfriamiento relativamente

rapido del magma mafico.
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(1991).
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Microscopicamente, los contactos entre rocas de caja y EMM no son estrictamente abruptos, sino
mas bien se interdigitan (Fig. 8.2). En estos contactos generalmente se tiene un borde de transicion, donde
minerales de la roca de caja traspasan al EMM vy viceversa, particularidad que también se observa
macroscopicamente. Ademas fenocristales de EMM exhiben caracteristicas muy similares a los minerales
de la roca de caja (composicidn, forma y tamafio). Esto evidencia una transferencia mécanica de cristales
de un magma a otro (e.g. Vernon, 2004; Kumar y Rino, 2006), lo que siginifica que el magma félsico
estaba en un estado magmatico cuando interactué con el magma de los EMM. Dado que el contraste
composicional entre ambos magmas es relativamente alto, minerales que han sido transferidos de un
magma a otro no estarian en equilibrio con el nuevo magma. Algunos cristales recristalizaran por
completo, mientras que otros se disolveran parcialmente, siendo rodeados por minerales que si se
encontraran en equilibrio con el magma circundante (Vernon, 1983, 1984; Barbarin & Didier, 1992). Por
ejemplo, en los EMM se tienen bordes de plagioclasas més albiticos sobre ndcleos més calcicos, o

piroxenos rodeados por cuarzo (ver Figuras 7.2 y 6.5, respectivamente).
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Fig. 8.2 - Aspectos texturales de los contactos entre EMM vy sus rocas huéspedes: a) Cristal de plagioclasas
transferido al EMM desde la roca huésped; b) megacristal de feldespato — K interdigitado con el EMM y con la roca
huésped.

Las texturas observadas en los EMM, han sido explicadas en términos de mingling y mixing en
otros plutones (e.g. Vernon, 1983, 1984; Barbarin, 1990; Baxter & Feely, 2002). Estas texturas son
feldespatos antirapakivi, tanto en EMM como en rocas de caja, apatitos aciculares y mezclados,
megacristales de feldespato poétasico, cuarzo ocelli y cumulos méficos. Las que mas resaltan son los
megacristales de feldespato potasico observados en roca de caja, EMM y en algunos contactos entre ellos,
donde se presentan como un mineral transicional (Fig. 8.2 — b; 8.3); y los apatitos aciculares en los EMM.
Ambas texturas se formarian a partir del enfriamiento rapido del magma maéfico (ej. Wyllie et al., 1962;

Castro et al., 1991). Durante la cristalizacion temprana del magma maéfico, los primeros minerales en

118



nuclear serian maficos (Naney & Swanson, 1980). Luego, en la etapa tardia, se tendria un crecimiento
intersticial de feldespato potasico y cuarzo, que actuaria como un “puente” entre el EMM vy la roca de
caja. Este crecimiento intersticial también se daria tanto dentro de los EMM, como dentro de las rocas de

caja al ser una fase tardia de cristalizacion.

Otra textura muy comun en la roca huésped, es la simplectitica. Sin embargo, también se observa
en los contactos con EMM, como se advierte en la figura 8.3. Esta textura evidencia una cristalizacion
simultanea entre el feldespato potasico del EMM vy plagioclasas de la roca huésped. En la misma figura, el
contacto entre ambas rocas tiene una ausencia de minerales méaficos, generando un borde félsico. Los
bordes de reaccién félsicos y maéficos, que rodean a los EMM podrian ser explicados como una
transferencia de elementos por difusion (Barbarin & Didier, 1992, y referencias en él citadas). La relacion
entre tamafio de borde de reaccion y tamafio de EMM es también explicado por la difusion quimica, ya
gue mientras mas grande sea el EMM, més tiempo se demora en enfriarse, dando paso a un intercambio
quimico en los bordes, que es lo que observamos en la figura 8.3. Para un entendimiento mayor del
intercambio quimico ocurrido entre los EMM estudiados y su roca de caja es necesario un analisis

geoquimico puntual, que queda fuera del alcance de este trabajo.

Fig. 8.3 — Muestra ILL131A, contacto entre roca huésped (parte superior de la imagen) y EMM (parte inferior).
Textura simplectitica entre feldespato — K y plagioclasas.

El intercambio mécanico y asimilacion de xenocristales alteraria las composiciones iniciales de

los magmas contrastantes, promoviendo un intercambio quimico entre los magmas (mixing), que depende
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del contraste quimico y estado fisico de ambos componetes. El intercambio es mayor para el estado
totalmente fundido, decrece progresivamente con la cristalizacion del componente mafico y se vuelve muy
limitado o nulo cuando el componente mafico llega a su estado totalmente sélido (Barbarin & Didier,
1992).

Al mezclarse un magma maéfico con uno félsico, puede introducirse H,O al magma méfico a partir
de la fusion de minerales hidratados provenientes del magma félsico. Esta situacién induce una
desestabilizacion de los minerales méaficos anhidros provocando su transformacion en minerales méaficos
con H,0 en su estructura (Barbarin & Didier y referencias en él citadas, 1992), tal como se observa en los
piroxenos de los EMM (ver Figura 6.4 —; 6.5 — i), que estan siendo parcial o totalmente reemplazados por
anfibolas que no cristalizaron directamente a partir de un fundido, sino a través de un proceso de reaccién
entre un fundido hidratado y fases minerales anhidras preexistentes, principalmente piroxeno y 6xidos Fe-
Ti. Otro ejemplo serian las biotitas que rodean a éxidos de hierro (ver Figura 6.4 — i) observados en las
rocas de caja principalmente. Este proceso, definido como reaccion de hidratacion incongruente en
equilibrio (Beard et al., 2004, 2005), implica la transferencia de componentes desde el magma félsico al
méfico conforme a reacciones del tipo: fundido tonalitico hidratado + piroxeno + Oxidos Fe-Ti %

plagioclasa Ca < anfibol + cuarzo * plagioclasa Na

8.2.2 Evidencias de re — equilibrio mineral

Mineraldgicamente, los EMM y sus rocas de caja sélo difieren en las proporciones modales.
Esta caracteristica parece ser un reflejo de re - equilibrio modal mineralégico, donde los EMM
retienen mayores cantidades de minerales méficos, probablemente durante la interaccion mafico —
félsico (Kumar y Rino, 2006).

Feldespatos, anfibolas, piroxenos y biotitas de EMM vy roca huésped registran un rango de
composiciones muy similares. Las composiciones de anfibolas de los pares EMM — roca huésped
(Fig. 7.4), son la evidencia mas fuerte para postular un re - equilibrio parcial de los minerales por
difusion quimica. Esto ocurriria durante la syncristalizacién de los EMM y la roca huésped, a través
del fundido residual, que estaria parcialmente inducido por la exsolucion de fluidos acuosos
magmaticos y transferencia de volatiles de uno a otro magma durante el mixing, y/o por fluidos
hidrotermales circulantes bajo condiciones subsolidus (Barbarin y Didier, 1992; Kumar y Rino,
2006).
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8.3  Sitio de cristalizacion de los EMM vy sus granitoides

La diferencia en presion y temperatura de cristalizacion de los EMM (1,8 + 0,6 kbar — 723,4
*+ 75°C) y sus rocas de caja (1,6 = 0,6 kbar — 715,4 £ 75°C) no es significativa, y sugiere que el
mixing y mingling del magma méafico y félsico debe haber ocurrido en o por debajo de 1.7 + 0.6
kbar. Si consideramos la densidad de la corteza continental superior con un valor de 2,7 Kg/m?,
obtenemos que la cristalizacion ocurre a 4 — 5 km de profundidad y en un intervalo termal de 719,4
+ 75°C. Este nivel seria el nivel de emplazamiento del sistema, pero no de formacién, ya que la
signatura isotopica, tanto de los EMM, como de la roca de caja, corresponde a una signatura
mantélica (Morata et al., 2010).

Que el sistema se emplace a niveles someros corticales, implica que sobre la UTP,
tendriamos aproximadamente 5 km de rocas corticales, que podrian ser parcialmente asimiladas
dentro de la cAmara magmatica, como se evidencia por los roof pendant de rocas metavolcénicas y

metasedimentarias, pertenecientes a la Formacion Veta Negra.

La UTP contiene unos xenolitos ultraméaficos, descritos como hornblenditas, que se
incorporaron al pulso magmatico en algiin momento de su historia. Estas rocas tienen un rango de
presion bien distintivo (Fig. 7.10), llegando incluso a presiones cercanas a los 6 kbar. Dada la
naturaleza cumulitica de la hornblendita, podriamos asumir que su origen estaria asociado a procesos
de acumulacion durante los primeros estadios de la cristalizacion, a profundidades del orden de 15 —
16 km; ademas la signatura isotopica de los EMM y sus rocas de cajas (Morata et al., 2010) sugieren
un origen mantélico, por lo que se propone que los procesos de interaccion entre magmas félsicos y
méficos podrian haber comenzado, en una primera etapa, en un nivel cortical profundo (Fig. 8.6),
continuando durante el ascenso, a través de estructuras verticales tipo diques y finalizando en los

niveles corticales mas someros, donde se produjo finalmente el emplazamiento de la UTP.

Por otro lado, es importante destacar los valores de presion obtenidos para las actinolitas
(Tabla 7.2), que estan bajo 0,3 £ 0,6 kbar. Estos calculos termobarométricos, asi como las evidencias
texturales, nos estarian indicando procesos de transformacion subsolidus, posiblemente asociados a

las etapas de exhumacion del CPI.
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8.4 Relaciones entre procesos de mezcla

Los magmas maficos son més calientes, con bajas viscosidades y de composicion bésica (45 — 50
wt% SiO,), mientras que los magmas félsicos son mas frios, con una viscosidad relativamente més alta, y
acidos (65- 75 wt% SiO;) (e.g. Barbarin & Didier, 1992). Cuando ambos se encuentran, por ejemplo por
inyeccion de magma mafico en el piso de una cdmara magmatica félsica (e.g. Vernon, 1983), se produce
un intercambio termal, Ilegando eventualmente a un equilibrio térmico que dependera de las proporciones
iniciales de los magmas, sus temperaturas y composiciones. A la temperatura de equilibrio, el magma
inicialmente més frio habra reducido su viscosidad debido al calor y la disolucién de algln cristal pre-
existente, mientras que el magma mafico habrd aumentado su viscosidad a raiz del enfriamiento y
cristalizaciéon (Sparks & Marshall, 1986). Cuando ambos magmas presentan una viscosidad semejante,
ocurre el intercambio mécanico de cristales (Barbarin & Didier, 1992), observado en los EMM estudiados
(Fig. 8.2).

Existe un punto de inversion de la viscosidad, donde el magma mafico se vuelve mas viscoso que
el félsico (Sparks & Marshall, 1986; William & Tobish, 1994). Esta propiedad es dependiente de las
proporciones iniciales y temperatura de los magmas. Si se tienen bajas proporciones de magma félsico, la
viscosidad del magma maéfico serd menor, a pesar de un sobrecalentamiento del magma félsico, que sin
embargo presenta viscosidades mucho menores a las iniciales. A una mayor fraccién de magma félsico, la
viscosidad del magma mafico aumentara hasta llegar a un punto critico, donde superara la viscosidad del
magma félsico. Incluso, a una mayor fraccion de magma félsico, la cristalizacion del magma maéfico
aumentard rapidamente, asi como su viscosidad, y pasara a ser un sélido parcialmente fundido. La
transicion a este material sélido se piensa que ocurre a partir del 60% de cristalinidad (Sparks & Marshall
y referencias en él citadas, 1986). En la figura 8.4 se muestra este punto de inversion y se correlaciona con
las diferentes composiciones de los EMM (William & Tobish, 1994).

El aumento de viscosidad del magma méfico va acompafiado de un enfriamiento (Fig. 8.4), que es
el que permite la cristalizaciobn magmatica. Durante este proceso, los glébulos de magma mafico se
deformaran de acuerdo al flujo de la cdmara magmaética, y una vez llegado al estado de sélidos
parcialmente fundidos actuardn como objetos rigidos, orientandose de acuerdo al flujo magmatico

imperante.
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Fig. 8.4 — Dependencia logaritmica de la viscosidad de enclaves de diferentes composiciones quimicas versus
viscosidad de sus rocas huéspedes. Notar que la temperatura donde la viscosidad de los enclaves se vuelve mayor
que su roca huésped es altamente dependiente de la composicion. La zona de transicion comprende razones de
viscosidad entre 1 y 4. Tomado de William y Tobisch (1994).

Una de las condiciones necesarias para la rotacion de objetos es que el porcentaje de cristales en el
fundido debe ser menor al 55%, de manera que el sistema se encuentre bajo el limite de percolacion rigida
(Vigneresse y Tikoff, 1999), es decir, donde las particulas pueden rotar y orientarse. William y Tobish
(1994) calcularon gue, en un rango de 900 — 1000°C, los enclaves se vuelven no deformables (Fig. 8.4).
En consecuencia, cuando la temperatura del sistema (magma félsico y méafico) alcanza los 900 — 1000°C,
dependiendo de la composicion, los glébulos de magma méafico adoptaran su forma final; luego cuando la
cristalinidad de estos globulos alcance un 60%, se convertiran en sélidos parcialmente fundidos, es decir,
pasan a ser EMM; y cuando el porcentaje de cristales en el magma félsico sea mayor a 55%, los EMM

definiran su orientacion final.
8.4.1 Procesos de hibridacion

La baja viscosidad, las diferencias minimas en reologia y el equilibrio termal entre el magma
mafico y félsico produciran una conveccion en el sistema (Hupper et al., 1984), que a su vez permitira un
intercambio quimico que va reduciendo los contrastes composicionales, dando origen a una zona de
magma hibrida (Sparks y Marshall, 1986; Barbarin y Didier, 1992; Kumar y Rino, 2006). Este magma
interactla con el sistema, reaccionando ya sea con el magma méfico, félsico o con ambos. Es importante
recalcar que el intercambio quimico es 10° — 10° veces mas lento que el intercambio termal, por lo tanto el

sistema habré alcanzado el equilibrio termal, cuando comience a generarse el magma hibrido (Sparks y
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Marshall, 1986; Frost y Mahood, 1987; Kumar y Rino, 2006). La sucesion y repeticion de este proceso y
la constante evolucion de los miembros finales del sistema, explican los diferentes tipos de EMM

encontrados en la UTP.

8.4.2 Orden de cristalizacion de los minerales de los EMM

Los minerales de los EMM no cristalizaron bajo condiciones homogéneas de enfriamiento, como
se evidencia por la quimica mineral y relaciones texturales. Esto ha sido descrito en otros lugares y, por
ejemplo, Castro et al. (1991) propuso un modelo de varias etapas de cristalizacion en enclaves méaficos

tonaliticos, aplicable a nuestros EMM:

| etapa — proceso de enfriamiento lento donde se desarrollan fenocristales. En el caso de estudio,
los fenocristales son de plagioclasa de composicion anortitica y piroxenos. Después y/o durante esta etapa,
y antes de la segunda, se incorporan xenocristales del magma huésped. En nuestro caso, plagioclasas y

anfibolas principalmente.

Il etapa — proceso de cristalizacion bajo condiciones de enfriamiento rapido. En esta etapa ocurre
una alta densidad de nucleacién para los minerales que estan cristalizando, generando tamafios de grano
fino. En el caso de estudio, los minerales serian plagioclasas, hornblendas, biotitas y apatitos. Las

hornblendas y biotitas pueden agruparse alrededor de los fenocristales de la primera etapa.

111 etapa — lento proceso de cristalizacion que involucra liquidos residuales. Las fases dominantes
en nuestro caso, serian feldespato potéasico y Albita. El feldespato potasico desarrolla grandes cristales
poiquiliticos (megacristales), y la Albita creceria bordeando centros de plagioclasas mas anortiticos. La
presencia de estos minerales implica la existencia de un fundido residual una vez que el enfriamiento

rapido ocurrié (Castro et al., 1991).

8.5 Ascenso y emplazamiento de los EMM

Estudios de remanencia magnética indican que el CPI ha rotado como un Unico gran bloque, en
apenas 5°, sentido horario, sin basculamiento (Ferrando, 2011). Por lo tanto, los datos de orientacion de
los EMM en la zona sur de la UTP (Fig. 13 - Cap. 5), que indican que el sistema sufrié un flujo vertical a

subvertical, corresponderian a la orientacion de los EMM y del magma félsico durante su ascenso y
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emplazamiento. Esta orientacion es consistente con datos de anisotropia de susceptibilidad magnética
(Ferrando et al., 2009), y estaria en concordancia con un mecanismo de ascenso y emplazamiento del
magma, a través de una fractura tipo dique, donde el tiempo de ascenso seria de horas a dias (Vigneresse,
2004). Durante el ascenso, los procesos de interaccion (termales, quimicos y mecanicos) siguen actuando,
y se mantendran mientras existan gradientes termales y composicionales, hasta la consolidacién final del
sistema (Barbarin y Didier, 1992). Se ha reconocido que los méargenes de las cdmaras magmaticas
corresponden a zonas de solidificacion, donde el calor se pierde de manera mas rapida (Langmuir, 1989),
por lo tanto, la mayor concentracion de EMM la encontraremos en los bordes de estas estrucuturas, en

nuestro caso, en los bordes de los diques.

Cuando la viscosidad del sistema es tal que no le permita seguir ascendiendo, éste se
detendrd y continuara cristalizando, hasta su completa solidificacion. Conforme a este mecanismo,
podriamos proponer que, al menos en la zona de estudio, la cdAmara magmatica seria un enjambre de
diques. Sin embargo, el I6bulo oriental Frutillar presenta una relacién estratigrafica de
emplazamiento tipo sill, como también se observa un poco maés al norte, donde ademas, los datos de
orientacion de los EMM (sitio E de la transecta — Fig.13 Cap. 5) son subhorizontales, por lo que el
emplazamiento del sistema debe haber ocurrido como se muestra en la figura 8.5, siguiendo el
modelo propuesto por Haederle y Atherton (2002), donde un plutén compuesto se emplaza como un
dique, y luego se orienta a manera de sill, siguiendo la estratigrafia de la roca encajante. En este
modelo, las rocas encajantes que quedan bajo el cuerpo granitico, se acomodan a través de fallas

verticales.

A la luz de los resultados obtenidos en este trabajo, es importante destacar que el estudio de
la orientacion de los EMM es una herramienta Gtil para dilucidar la forma de ascenso y
emplazamiento del cuerpo donde estan contenidos, principalmente cuando no es posible definir en

terreno una clara foliacion mineral, o un flujo magmatico distinguible.
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Fig. 8.5 — Seccidn transversal esquematica de la UTP (cuerpo de color rosa), con EMM orientandose
de acuerdo al flujo vertical imperante (cuerpos oscuros elongados), mostrando un emplazamiento que implica
una leve inclinacién regional, y una detencidn del sistema (stopping), donde la UTP se orienta a manera de
sill. El cizalle que sufre la roca de caja, bajo la UTP, se acomoda por medio de fallas verticales, que en
profundidad pueden estar mejor distribuidas y lubricadas, permitiendo la formacion de canales para que el
magma ascienda. El conducto principal de ascenso, o la raiz del sistema, se encuentra a la izquierda de la
seccion. Una subsidensia no uniforme puede ocurrir, generando roof pendants dentro de la UTP. Tomado y
modificado de Haederle y Atherton (2002).

8.5.1 Diques maficos de la UTP

Los diques estudiados presentan una orientacidon subvertical, bordes de enfriamiento e
interdigitacion con la roca de caja (Hidalgo, 2011), es decir, muestan evidencias texturales y
relaciones de terreno que indican condiciones de emplazamiento synmagmatico con la UTP. Sin
embargo se localizan principalmente en el 16bulo oriental del pulso, con una total ausencia en los
sitios estudiados de EMM.

Para que un dique pueda romper y acomodarse en un magma granitico, este ultimo debe estar
cerca del solidus (Castro et al., 2008), por lo tanto, el emplazamiento de los diques debe haber

ocurrido cuando el sistema méafico — félsico estaba ya detenido, probablemente durante la etapa
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tardia de cristalizacion. En algunos de los diques estudiados se observan EMM (Fig. 6.2),
probablemente como resultado de una segmentacion del mismo digue. Sin embargo estos EMM no
tendrian, aparentemente, una relacién con los EMM estudiados, sino que estarian sélo referidos a la
fragmentacion del dique, esto por su cercania con el dique mismo, y por la ausencia total de diques

en los sitios estudiados.

8.6 Modelo de evolucion para los EMM

Como se muestra en la figura 8.6, una de las maneras de modelar el origen y evolucion de los
EMM de la UTP, es a partir de la inyeccion de magma baséltico derivado del manto. Esta inyeccion puede
ocurrir como enjambres de diques (Frost y Mahood, 1987) o como una sucesion de sills (Annen et al.,
2006). El magma mafico produciria fusién de las rocas corticales a través de intercambio termal (e.g.
Druitt et al., 1999); estas rocas deberian ser basaltos hidratados derivados del manto, para que el resultado
de la fusion sean rocas de composicion intermedia a silicica, como tonalitas y granodioritas (Jackson et al.,
2003). Ademas, de esta forma, se puede explicar la signatura isotopica mantélica de la UTP determinada a
la luz de las relaciones iniciales de Sry eNd (Morata et al., 2010). Basandonos en el modelo propuesto por
Annen et al. (2006), la localizacion de la inyeccidn de basalto y generacion de fundido, seria en el sitio
denominado “zona caliente”, ubicado en la corteza inferior, en la zona més cercana al Moho, donde ocurre

una mayor fraccién de fundido cortical.

El fundido cortical comienza a mezclarse con el magma mafico, rico en H,0 (Annen et al., 2006),
y luego con el magma hibrido formado a partir del mixing entre ambos fundidos contrastantes. La fraccion
de masa del magma maéfico se mantiene mucho mayor que el fundido anatéctico por un largo periodo de
tiempo, donde el proceso de mixing, favorecido por el predominio del magma mafico de alta temperatura,
produce magmas hibridos homogeneizados. Cuando la inyeccion de magma méafico se detiene, las rocas
de la corteza contintan fundiéndose y produciendo magmas anatécticos por un largo periodo de tiempo
(Huppert y Sparks, 1988). EI componente félsico, es decir, el fundido cortical, comienza a ser mas
abundante, y su fraccion de masa aumenta en gran cantidad con respecto al componente méfico. El
proceso convectivo generado en la camara magmatica durante el equilibrio termal continda y permite s6lo
intercambio mecanico entre los magmas, fragmentando el magma méfico (Barbarin y Didier, 1992) y
posiblemente el magma hibrido, en glébulos de menor tamafio, distribuyéndolos en la cdAmara magmatica
(mingling). Los magmas generados mediante este mecanismo, son ricos en H,O, consecuentemente tienen

una baja viscosidad y densidad, y ascienden rapidamente a zonas de la corteza superior (Annen et al.,
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2006), ademas de favorecer los procesos de reaccion incongruente en equilibrio (Beard et al., 2004, 2005)

anteriormente discutidos.

La cristalizacion en esta primera etapa es muy baja, debido a las altas temperaturas del sistema, y
durante el ascenso magmatico cualquier cristal, xenolito de roca de caja o restita, puede ser reabsorbido,
generando una diversidad textural y composicional mayor (Annen et al., 2006) o puede mantenerse como

un xenocristal.

Durante el ascenso, las interacciones entre ambos magmas se mantienen. Una vez que el magma
intersecte con su liquidus — saturado en H,O, comenzara una rapida cristalizacion (Annen et al., 2006). En
el caso de los globulos de magma méfico, éstos se volveran méas viscosos como consecuencia de la rapida
pérdida de calor y alta densidad de nucleacion, factores que estan directamente relacionados con el tamafio

de grano, en este caso generando una textura de grano fino.

Mientras el sistema asciende a través de estructuras tipo dique, los glébulos de magma mafico van
cristalizando. Una vez alcanzado un porcentaje de cristales de 60%, se convierten en sélidos parcialmente
fundidos (Sparks y Marshall, 1986, y referencias en él citadas) que se alinean con el flujo magmatico
vertical. Mientras el magma félsico se encuentre bajo el 55% de cristalizacion, tanto los cristales como los
EMM aun pueden rotar y orientarse (Vigneresse y Tikoff, 1999). Una vez pasado este umbral, el sistema
se vuelve lo suficientemente viscoso para seguir ascendiendo, deteniéndose aproximadamente a los 4 — 5
km de profundidad, donde el sistema comienza un emplazamiento tipo sill, desde los diques hacia el este,
forjando la actual morfologia observada en la UTP. En este lugar, ocurre un proceso mas lento de
cristalizacién donde los liquidos residuales generan los grandes cristales poiquiliticos de feldespato

potasico observados en EMM vy sus rocas de caja.

En la ultima etapa de cristalizacion del sistema, cuando ocurren las interacciones entre los liquidos
residuales y la roca que ya ha alcanzado un estado sélido, también ocurre el emplazamiento de diques
méficos, principalmente en el l6bulo oriental. Este emplazamiento puede dividirse en dos etapas, la
primera cuando el nivel de cristalinidad del sistema sea alto pero no total (mayor a 55% de cristales), y la
segunda, cuando el nivel de cristalinidad sea total. Los diques inyectados durante la primera etapa seran
fragmentados “in situ”, y generardn segmentos de paredes rectas y otros con bordes lobulados, ademés de
EMM, mientras que los diques de la segunda etapa, tendran bordes totalmente rectos y representaran los

Gltimos eventos de intrusion de magma maéfico en el pulso tonalitico.
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Los minerales de alteracion observados en los EMM, sus rocas huéspedes y también en los diques
maéficos (sericita, clorita y epidota principalmente) se atribuyen a un evento de alteracion posterior, sin
relacion con el proceso de cristalizacion de la UTP. Esta alteracion ocurriria una vez que la UTP se

encuentra en estado sélido.

Fig. 8.6 — Representacion de la evolucion de los EMM (no a escala). Sills de basaltos derivados del manto son
inyectados a varias profundidades en la corteza inferior, generando una zona caliente y fundiendo parcialmente rocas
corticales pre-existentes. La fraccion de fusion cortical varia a través de esta zona, de acuerdo a la proximidad de los
sills. El fundido cortical se mezcla con el magma basaltico y, después de un largo tiempo, forma globulos de magma
mafico. Los magmas generados ascienden rapidamente a reservorios superficiales. El fundido baséltico y cortical
contindia interactuando durante el ascenso y comienza una rapida cristalizacion. Al momento del emplazamiento el
magma tiene una alta cristalinidad y se solidifica. Ver el texto para mas explicacion. Tomado y modificado de Annen
et al. (2006).
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8.7 Evolucién regional

La informacion existente para el periodo de emplazamiento de la UTP (102.4 + 1.5 a2 98.8 + 1.3
Ma; Morata et al., 2010), indica un cambio mayor en la tectonica regional de Chile central (e.g. Gana y
Zentilli, 2000; Arancibia, 2004; Parada et al., 2005b; Somoza, 2008), donde se pasa de un régimen

extensional a uno de compresion.

Durante el Cretacico Inferior se postula una corteza adelgazada como resultado de la surgencia
astenosférica que acompafia la extension (Parada et al., 1999, 2005a, y referencias en él citadas). Sin
embargo, a medidados del Cretacico comenzaria un engrosamiento cortical, como respuesta a un evento
de compresion. La edad de la UTP corresponde justamente al periodo de transicion entre ambos procesos,
pero al no tener datos irrefutables de compresién dentro del pulso magmatico, se propone un modelo de

formacién de EMM y de la UTP, donde estos procesos no juegan un rol fundamental.

En zonas de subduccion, el manto situado sobre la placa buzante se enriquece en agua en funcién
de la deshidratacion de la corteza oceanica subyacente. El agua liberada a partir de la deshidratacion de
minerales hidratados de la corteza oceanica, asciende hacia el manto litosférico de la placa superior
rebajando el solidus de las rocas mantélicas y produciendo fusion isotermal. Estudios experimentales
indican que los magmas parentales derivados del manto varian en composicién desde basaltos a andesitas

magnésicas, y que pueden ser hidratados o anhidros (Annen et al., 2006, y referencias en él citadas).

En el modelo propuesto (basado en Annen et al. 2006), los basaltos parentales del manto, se
emplazan como una sucesion de sills en la corteza inferior generando una zona caliente cortical profunda.
Estos cuerpos producen fusion parcial de rocas pre — existentes, posiblemente rocas también relacionadas
a basaltos hidratados derivados del manto. A medida que ambos magmas interactdan, se forman magmas
de composion intermedia (tonalitas y granodioritas), y globulos de magma mafico distribuidos
heterogéneamente en la cdmara magmatica. El tiempo de incubacion entre el emplazamiento de los sills,
generacion de fusion cortical e interaccion de ambos magmas, de manera de generar un volumen de

magma félsico correspondiente a la UTP, puede tomar millones de afios (Annen et al. 2006).

Luego, probablemente como consecuncia de cambios en el régimen tecténico imperante, el
sistema podria ascender rapidamente, emplazandose en niveles corticales someros, a 4 — 5 km de
profundidad, conforme a los datos de barometria obtenidos a partir de los contenidos de Al en anfibolas.

Esos 5 kilémetros de roca sobre la UTP, especificamente en la zona sur, probablemente corresponden a la
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Formacion Veta Negra, como se evidencia por los roof pendant de rocas metavolcanicas y
metasedimentarias pertenecientes a la Formacion; y en el borde occidental, corresponderian en parte
a la Formacion Lo Prado, que segun Ferrando (2011), estaria probablemente deformandose de
manera coetdnea al emplazamiento de la UTP (Fig. 8.7). Durante el ascenso magmatico las
interacciones entre ambos magmas contintan, dando paso a los diferentes tipos de EMM descritos y a la
cristalizacion de la UTP del CPI.

Se ha documentado un evento de exhumacion de los granitoides del Paleozoico Tardio, del
Jurasico Medio y del Cretécico Superior, durante el intervalo 106 — 90 Ma (Gana y Zentilli, 2000; Parada
et al., 2005b), identificado por medio de trazas de fision. Por lo tanto, durante el emplazamiento de la
UTP, estaria ocurriendo paralelamente su exhumacion, siendo un simil a lo descrito por Parada et al.
(2005) para el pluton Caleu. Esto se veria reflejado petrograficamente en la cristalizacion de las actinolitas

a expensas de los piroxenos magmaticos previamente formados.

Existe la posibilidad de que los magmas que originaron la UTP se hayan formado de manera
diferente, por ejemplo a partir de la surgencia astenosférica propuesta para el Cretacico Inferior (Parada et
al., 1999). Sin embargo, el origen de los EMM seguiria siendo el resultado de la mezcla entre un magma

maéfico derivado del manto y un magma félsico, con una clara signatura mantélica.
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Fig. 8.7 —a) Mapa geoldgico de Chile Central ( 31°50°-32°20°S) modificado y simplificado de las hojas 1:250.000 de
Chile, Rivano et al. (1993) y Rivano y Sepulveda (1991) mostrando la locacidn del perfil esquematico (linea negra);
b) Perfil esquematico de la zona sur de la UTP, donde el conducto alimentador corresponde a un dique y luego el
emplazamiento ocurre a manera de sill. Los datos de deformacion de la Formacién Lo Prado, se tomaron de Ferrando
(2011). Ver el texto para mayor explicacion.
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CAPITULO 9 - CONCLUSIONES

Los EMM se encuentran distribuidos de manera heterogenea en la UTP, concentrdndose
principalmente en los bordes de la intrusion. Son muy diversos en forma, tamafio y color, exhibiendo por
lo general bordes redondeados a sub-redondeados, tamafio de grano fino y formas elipsoidales. La
mayoria genera bordes de reaccion, ya sean félsicos, méaficos o mixtos (borde méafico seguido por uno

félsico).

De acuerdo a su indice de color se dividieron en 3 tipos, que luego fueron asignados a las
diferentes composiciones de los EMM: dioritas y monzodioritas, asociadas a EMM negros y grises;

cuarzo monzodioritas y cuarzo dioritas, asociadas a EMM blanco negro.

La morfologia, distribucion espacial y los datos de orientacion de los EMM, indican que existen
dos magmas interactuando, félsico y méafico, que darian forma a la Unidad Tonalitia Principal y sus EMM,
respectivamente. Estos magmas ascenderian y se emplazarian a través de estucturas tipo dique, tal como lo
indica la orientacion predominantemente vertical a subvertical de los EMM. La signatura isotopica
mantélica de ambos tipos de rocas (roca huésped y EMM) evidencian que las primeras interacciones entre

ambos magmas, debe haber ocurrido a profundidad.

En el analisis petrografico y quimico de las muestras, se evidencia un proceso de cristalizacién en
varias etapas. La primera ocurre durante un enfriamiento lento, con generacion de fenocristales, seguido
por un enfriamiento rapido, donde nuclean la mayoria de los minerales de los EMM, y finaliza con una

cristalizacion lenta, donde estan involucrados liquidos residuales.

Ademas el estudio en detalle de la quimica de las anfibolas, tanto de los EMM como de la roca
huésped, ayudo a dilucidar las condiciones de presion y temperatura cercano al solidus del magma, es
decir durante su emplazamiento, que ocurriria a niveles corticales someros (4 — 5 km de profundidad) y en
un intervalo termal de 719,4 + 75°C. Algunas anfibolas, actinolitas principalmente, entregaron valores
de presion menores a 0,5 kbar, evidenciando una alteracién del sistema posterior a su emplazamiento, y en

profundidades atin mas someras, probablemente como resultado de la exhumacién de la UTP.

La mineralogia, texturas, quimica mineral, caracteristicas morfol6gicas, datos isotopicos y
geocronoldgicos de los EMM estarian indicando un origen donde interactuan magmas maficos y félsicos.

Estos antecedentes permiten proponer un modelo para el origen y evolucion de los EMM de la Unidad
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Tonalitica Principal del Complejo Plutonico Illapel, donde sills de basaltos derivados del manto son
inyectados a varias profundidades en la corteza inferior, generando una zona caliente y fundiendo
parcialmente rocas corticales pre-existentes. El fundido cortical se mezcla con el magma basaltico v,
después de un largo tiempo, forma glébulos de magma mafico. Los magmas generados ascienden
rapidamente a reservorios superficiales. El fundido basaltico y el cortical contindan interactuando durante
el ascenso y comienza una réapida cristalizacion. Al momento del emplazamiento, el magma tiene una alta
cristalinidad y sigue enfridandose. Debido al régimen tectonico imperante al momento del emplazamiento

del pulso, es probable que también estuviera ocurriendo su exhumacion.

El ascenso de la unidad tonalitica principal ocurrié a través de estructuras tipo dique; sin embargo,
una vez alcanzado los 5 km de profundidad, este cuerpo se empieza a orientar paralelo a las rocas
encajantes del lugar (Formacion Veta Negra, Cretacico Inferior), es decir a manera de sill, dando origen a

la morfologia observada actualmente.

El modelo propuesto podria ser utilizado para EMM en otras areas, especialmente en zonas de
subduccion. Ademas, como los EMM, no sélo los estudiados, sino los existentes en diversos plutones (e.g.
Barbarin, 2005; Parada et al., 2005; Kumar y Rino, 2006), generalmente evidencian procesos de
enfriamiento rapido durante su ascenso y emplazamiento a niveles someros de la corteza, podrian ser una

caracteristica tipica de granitoides epizonales.

Otro punto a enfatizar, es el uso de EMM como indicadores de flujo, especialmente en lugares
donde no se evidencia una foliacion magmatica marcada. Sin embargo, es necesario tener otros planos de
foliacion, ya sea foliacion magnética, o planos reales de los EMM, de manera de poder medir la

orientacion real de los EMM, y no la aparente.
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ANEXO A — DESCRIPCIONES MORFOLOGICAS DE LOS EMM

Las descripciones de los EMM realizadas en terreno, se adjuntan en el Anexo virtual I, como un
archivo excel version 2003. Esta modalidad se debe a la gran cantidad de datos que se tienen (792 EMM

estudiados).
El anexo esta dividido por sitio de estudio, es decir, parada I, Il, II, 1V, V, VI, VII, VIII, IX de la

zona sur, y parada A, B, C, D y E de la zona norte. Donde en cada hoja se describe el color, largo, ancho,

formay borde de reaccion de cada EMM.
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ANEXO B — CALCULO DE LAS ORIENTACIONES DE LOS EMM

Al igual que en el anexo A, todos los datos de la orientacion obtenida en terreno de cada EMM se
anexa en un archivo excel version 2003, como Anexo virtual Il. El anexo esta dividido por sitio de
estudio, es decir, parada I, I1, I1, 1V, V, VI, VII, VIII, IX de la zona sur, y parada A, B, C, Dy E de la zona
norte.

En este anexo se encuentra:

- Rumbo del plano del EMM = alfa (en grados)
- Manteo del plano del EMM = delta (en grados)

- Rake del EMM = gamma (en grados), la direccion de su medicion, norte o sur.

Ademas se presentan los calculos realizados para proyectar los EMM desde su ubicacién en el
afloramiento al plano de foliacion magnética. Estos calculos se indican en el Capitulo 4 del presente
trabajo.

A continuacién se entregan los planos de foliacion magnética y las lineaciones magnéticas
obtenidas del trabajo de Ferrando (2011), las que se utilizaron en el programa Orient 2.1, junto con el
azimuth de cada EMM calculado en el Anexo virtual 11, y donde se obtuvieron el azimuth y buzamiento de

cada EMM proyectado en el plano de foliacion magnética:

Tabla B.1 — Datos de AMS de la roca de caja

Sitio AMS Foliacion roca de caja (polo) Lineacion roca de caja
Sitios Roca de caja D [ D |
1X MRO06¢c 177,7 4 279,9 71,6
\alli MR23 19,6 23,2 132 41,6
VII sin dato sin dato sin dato sin dato sin dato
VI sin dato sin dato sin dato sin dato sin dato
V MRO03 33,2 18,6 157,5 59,2
I\ MR22 28,9 46,9 160,2 31,7
&Il MR21 308,6 1,9 217,9 19,3
| MRO1c 23,6 4 117,5 43,4
A MR37 254 14,6 147,6 64
B MR39 158,9 0,7 251,3 73,2
Cc-D MR57 269,3 138 176,8 10,2
E MR58 196,7 70,3 23,2 19,6
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Tabla B.2 — Datos AMS de EMM

Sitio AMS Foliacion EMM (polo) Lineacion EMM
Sitios EMM D | D |
1X MRO6e 170,9 5,9 76,8 34,4
VIII MR24 41,2 2,7 132,7 30,2
VIl sin dato sin dato sin dato sin dato sin dato
VI sin dato sin dato sin dato sin dato sin dato
\% sin dato sin dato sin dato sin dato sin dato
I\ sin dato sin dato sin dato sin dato sin dato
&Il MR20 330,9 18,2 2315 26,6
| MRO1le 19,6 10,2 118,8 41,7
A sin dato sin dato sin dato sin dato sin dato
B sin dato sin dato sin dato sin dato sin dato
C-D sin dato sin dato sin dato sin dato sin dato
E sin dato sin dato sin dato sin dato sin dato

El resultado entregado por el progama Orient 2.1 de azimuth y buzamiento de cada EMM se
entrega en el Anexo virtual 111, como un archivo excel version 2003. El anexo esta dividido solo en los
sitios que se tenian datos de AMS, es decir, paradas I, Il y Il (sitios anexados por la proximidad entre

ellos), V, VIII, IX, A,B, Cy D (sitios anexados por la proximidad entre ellos), y E.
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ANEXO C — DESCRIPCIONES PETROGRAFICAS

En este anexo se presentan las descripciones petrograficas en corte transparente de las muestras
localizadas en la zona sur del CPI, especificamente en la unidad tonalitica principal. Estas descripciones
fueron realizadas en el Laboratorio de Microscopia del Departamento de Geologia de la Universidad de

Chile, y en el Laboratorio de Microscopia Optica de la facultad de Ciencias de la Universidad de Granada.

De las 31 muestras descritas, 13 corresponden a rocas de caja del CPI, 16 a EMM, relacionados
muchas veces a sus correspondientes rocas de caja, y 2 a xenolitos maficos. Para las muestras de roca de

caja del CPI que incluian partes de EMM se realizaron descripciones independientes.

Para la clasificacion de las rocas, primero se realiz6 un analisis modal a través de una estimacion
visual de las proporciones minerales en corte transparente. Esta técnica es bastante imprecisa, pero entrega
informacidon primordial acerca de los minerales presentes en la muestra y las texturas observadas. Luego,
escogidas al azar, se seleccionaron 8 muestras de roca (marcadas con un *), en las que se realizé un conteo
modal de 700 puntos a traves de un contador de puntos. Aungue ambas técnicas, conllevan un grado de
error, la estimacion visual es mas imprecisa. Al realizar el conteo de puntos, se observo que en general,
con la técnica visual se subestimaba el porcentaje de las plagioclasas, y en menor medida, el del cuarzo,
aumentando el porcentaje de feldespato potasico. Con respecto a los minerales méaficos, las proporciones

eran muy similares. Sin embargo, al graficar los resultados, solo dos muestras cambiaron su rango.

Las abreviaturas utilizadas para denominar los distintos minerales, tanto en el texto como en los
anexos, son las recomendadas por Kretz (1983) en su mayoria, excepto las marcadas con *, que se

utilizaron en este trabajo:

Anf* Anfibola Ep epidota Kfs feldespato - K Ap Apatito
Bt biotita Qtz cuarzo Pl plagioclasa IIm ilmenita
Ttn titanita Zrn circon Chl clorita Prh prehnita
Pmp pumpellyita Px piroxeno Ep epidota

La escala del tamafio de grano considerado en este trabajo, es la siguiente:

Grano muy grueso: >30 mm
Grano grueso: 5-30 mm

Grano medio: 2-5 mm

Grano fino: <2 mm (reconocibles)
Grano muy fino: <0,05 mm
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Rocas de caja (RC)

ILLO8 — 50A — RC*
Roca inequigranular, seriada, con una poblacién de cristales entre 2 — 5 mm (grano medio), pero la mayoria se encuentra entre 0,2
— 2 mm (grano fino — medio). Hipidiomérfica, con cristales subhedrales a anhedrales.
Mineralogia — Pl (52,4%) — presenta dos poblaciones, una de grano fino (0,3 — 1 mm) y otra de grano fino - medio (1 — 5 mm).
Macla polisintética y periclina, algunas se encuentran zonadas. Inclusiones de clorita, anfibolas y opacos. Alteracion leve a
moderada a sericita y arcilla, preferentemente en nicleos, pero también se puede observar en los bordes de los cristales. Algunos
centros de los cristales de mayor tamafio presentan caracteristicas dpticas distintas al resto del cristal.
Kfs (16,6%) — Cristales anhedrales, con tamafios de 1 — 5 mm, con inclusiones de plagioclasas, cuarzo y anfibolas cloritizadas;
algunos se encuentran maclados.
Qtz (16,4%) — Cristales anhedrales, de grano fino (0,5 -1 mm). Unos pocos presentan inclusiones de plagioclasas. En general se
presentan como cristales intersticiales.
Anf (8%) — Cristales anhedrales, de grano fino (0,1 — 2 mm), de color verde, con pleocroismo color verde oliva. Generalmente se
encuentran de forma cumulada, asociados a biotitas, opacos y titanita. Exhiben inclusiones de anfibolas de grano mas fino, cuarzo,
biotita y plagioclasa; en algunos casos presentan un centro de piroxeno. Un alto porcentaje esta siendo alterado por clorita.
Bt (3,6%) — cristales anhedrales, de grano fino (0,5 — 1,8 mm), con un fuerte pleocroismo de color rojizo a café, y una fuerte
alteracion a clorita.
Px (1%) — solo se presentan en el centro de anfibolas. Corresponden a clinopiroxenos de grano fino, 0,3 — 0,5 mm, subhedrales.
En general se concentran cercanos al enclave.
Opacos (1,2%) — generalmente de grano muy fino (menores a 0,2 mm), con forma cibica.
Accesorios (0,8%) - corresponden a titanita, apatito y circén. La titanita es la que mayor tamafio exhibe (0,3 mm) y se presenta
subhedral, en su mayoria asociada a los opacos. Los circones son anhedrales y se encuentran en feldespato - K y biotita; los
apatitos muestran sus caras basales y también su forma acicular.
Estructuras — se observa un enclave que se describe como la muestra 1LL0850B.
Texturas de la roca — Poiquilitica (inclusiones en anfibolas, plagioclasas y feldespato - K); traquitoide en los bordes del enclave
(plagioclasas orientadas); evidencias de xenocristales de plagioclasas; de desequilibrio (anfibola rodeando a piroxenos).
Nombre — Cuarzo monzodiorita de anfibolas

ILLO8 —53A — RC*
Roca inequigranular, seriada, con una poblacion de cristales entre 1 — 3 mm (grano fino - medio) y otra entre 0,1 -1 mm (grano
fino). Hipidiomorfica, con cristales subhedrales.
Mineralogia — Pl (48%) — cristales subhedrales, de grano fino a medio, entre 0,2 - 3 mm, con macla polisintética y periclina,
algunas se encuentran zonadas. Tienen una alteracion moderada a fuerte a sericita y arcilla, preferentemente en nicleos o
formando anillos concéntricos a la zonacién; algunos centros corresponden a carbonatos. Inclusiones de biotita, anfibolas, opacos
y plagioclasas. Algunos centros de las plagioclasas se presentan muy alterados y con una extincién distinta al resto del cristal.
Kfs (17,8%) — Cristales subhedrales, de grano fino a medio (0,8 a 2 mm), y con inclusiones de cuarzo, biotita y plagioclasas;
algunos se encuentran maclados.
Qtz (20,6%) — Cristales anhedrales, en general de grano fino (0,2 -1,4 mm), pero se encuentran unos de grano medio (1,5 - 2,5
mm). Unos pocos presentan inclusiones de anfibolas, biotitas y piroxenos. Se distribuyen de manera intersticial.
Anf (6,8%) — Cristales subhedrales, de grano fino (0,2 — 1,4 mm), de color verde, con un fuerte pleocroismo color verde oliva.
Algunas exhiben sus caras basales. Un pequefio porcentaje esta siendo reemplazado por biotita. Generalmente se encuentran de
forma cumulada, en grupos pequefios (1 mm de ancho), asociados a biotita, titanita, clorita y epidota. Algunos cristales se
presentan zonados. Exhiben inclusiones de biotita, plagioclasas, titanita y anfibolas de grano mas fino; un bajo porcentaje presenta
un centro de piroxeno.
Bt (5,4%) — cristales subhedrales, de grano fino - medio (0,5 — 2,5 mm), con un fuerte pleocroismo de color rojizo a café, y la
mayoria alterados por clorita.
Opacos (0,8%) — generalmente de grano muy fino (0,1 a 0,8 mm), con forma clbica, algunos con bordes redondeados o
anhedrales. Asociados en su mayoria a los cimulos de anfibola, y algunos presentan un borde de titanita. Epidota también se
asocia a los opacos.
Accesorios (0,6%) - corresponden a titanita, apatito y circén. La titanita con un tamafio variable (0,3 a 0,7 mm); los apatitos
muestran sus secciones basales. Se presentan en general dentro de los cimulos de anfibolas o asociados a cristales de anfibolas y
0opacos.
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Texturas de la roca — simplectitica (entre feldespato - K y las plagioclasas); poiquilitica (inclusiones en anfibolas y plagioclasas);
cuarzo ocelli (cristales de cuarzo rodeados por anfibolas); antirapakivi (cristales de feldespato - K rodeando a las plagioclasas);
evidencias de xenocristales de plagioclasas.

Nombre — Granodiorita de anfibolas

ILLO8 —54B - RC
Roca inequigranular, seriada, con una poblacion de cristales entre 1 — 3 mm (grano fino - medio) y otra entre 0,05 -1 mm (grano
muy fino - fino). Con fenocristales de 2 a 6 mm de feldespato - K. Hipidiomorfica, con cristales subhedrales.
Mineralogia — PI (45%) — presenta dos poblaciones de cristales, una de grano fino (0,05 a 1 mm), y otra de grano fino - medio (1
- 3 mm). Presentan macla polisintética y periclina, algunas se encuentran zonadas. Tienen una alteracion moderada a fuerte a
sericita y arcilla, preferentemente en nucleos o formando anillos concéntricos a la zonacidn. Inclusiones de anfibolas, epidota y
titanita. Algunos centros de las plagioclasas se presentan mas alterados y con una extincion distinta al resto del cristal.
Kfs (20%) — Cristales subhedrales. Se presentan como fenocristales, con un tamafio de grano de 2 — 6 mm (grano medio a grueso),
y con inclusiones de plagioclasas, cuarzo, anfibolas, titanita, epidota, biotita y opacos.
Qtz (15%) — Cristales anhedrales, de grano fino a medio (0,1 -2,5 mm). Algunos presentan inclusiones de anfibolas, plagioclasas
y titanita. Un pequefio porcentaje muestra extincién ondulosa.
Anf (15%) — Cristales subhedrales, de grano fino (0,1 — 2,2 mm), de color verde, con un fuerte pleocroismo color verde oliva.
Algunas exhiben sus caras basales. Generalmente se encuentran de forma cumulada, en grupos pequefios (2 mm de ancho),
asociados a los opacos y biotitas principalmente. Algunos cristales se presentan zonados. Exhiben inclusiones de titanita, opacos,
epidota y plagioclasas; en algunos casos presentan un centro de piroxeno o centros cloritizados.
Bt (3%) — de grano fino (0,2 a 1,7 mm). La mayoria esta siendo fuertemente alterada por clorita. Presenta inclusiones de opacos.
Algunas ya no presentan pleocroismo.
Opacos (1%) — generalmente de grano muy fino (0,07 a 0,6 mm), con forma cubica y bordes redondeados, o anhedrales. Se
encuentran asociados a los cimulos de anfibolas. Algunos tienen inclusiones de plagioclasas.
Accesorios (1%) - corresponden a titanita, apatito y circon. La titanita tiene un tamafio variable (0,1 a 0,7 mm), anhedral, y se
presenta asociada a anfibolas o se encuentra en los contactos de plagioclasas y feldespato - K. Los apatitos muestran una forma
prismatica y los circones se encuentran generalmente dentro de las anfibolas y feldespato - K.
Texturas de la roca — simplectitica (entre feldespato - K y las plagioclasas); poiquilitica (inclusiones en anfibolas, feldespato - K,
cuarzo y plagioclasas); antirapakivi (feldespato- K con inclusiones de plagioclasas); evidencias de xenocristales de plagioclasas;
coronitica (cristales de titanita rodeando a los opacos).
Nombre — Cuarzo monzodiorita de anfibolas

ILLO8 —55A —RC
Roca inequigranular, seriada, con una poblacion de cristales entre 1 — 6 mm (grano fino - medio), y otra entre 0,01 — 1 mm (grano
fino). Hipidiomorfica, con cristales subhedrales a anhedrales.
Mineralogia — PI (35%) — de grano fino a medio, entre 0,2 - 3 mm, con macla polisintética y periclina, algunas se encuentran
zonadas. Con inclusiones de piroxeno, anfibolas, opacos y titanita. Tienen una alteracion moderada a fuerte a sericita y arcilla,
preferentemente en nicleos o formando anillos concéntricos a la zonacion. Algunos centros de las plagioclasas se presentan méas
alterados y con una extincion distinta al resto del cristal.
Kfs (25%) — Cristales subhedrales. Se presentan como fenocristales, con tamafios de 1 — 6 mm, y con inclusiones de plagioclasas,
anfibolas, piroxenos, biotita, opacos y cuarzo; algunos se encuentran maclados.
Qtz (15%) — Cristales anhedrales, de grano fino - medio (0,3 -2,4 mm). Unos pocos presentan inclusiones de anfibolas y
plagioclasas. Algunos con extincion ondulosa.
Anf (10%) — Cristales subhedrales, de grano fino (0,1 — 1,4 mm), de color verde, con un fuerte pleocroismo color verde oliva.
Generalmente se encuentran de forma cumulada, con un ancho de 2 a 4 mm, asociados a opacos, titanita, biotita y en menor
medida a epidota. Algunos cristales se presentan zonados. Exhiben inclusiones cuarzo, opacos y plagioclasas; en algunos casos
presentan un centro de clinopiroxeno o un borde.
Bt (5%) — de grano fino (0,2 — 1,6 mm). Presentan inclusiones de feldespato - K, plagioclasas y de opacos rodeados por titanita.
Algunas ya no presentan pleocroismo, y la mayoria se encuentra cloritizada.
Px (1%) — solo se presentan en el centro de anfibolas. Corresponden a clinopiroxenos.
Opacos (2%) — generalmente de grano muy fino (0,01- 0,4 mm), con forma clbica o anhedrales. Se encuentran asociados a los
cumulos de anfibolas o a anfibolas diseminadas. Un alto porcentaje esta rodeado por titanita.
Accesorios (1%) - corresponden a titanita, apatito y circon. La titanita tiene un tamafio variable, entre 0,1 a 0,7 mm, se presenta
anhedral, asociada generalmente a las anfibolas, opacos o entre los contactos de plagioclasas y feldespato - K. Los apatitos se ven
prismaticos; gran cantidad de circones de 0,05 mm y menores dentro de anfibolas.
Estructuras — se observa un enclave que se describe como la muestra ILL0855A.1.
Texturas de la roca — simplectitica (entre feldespato - K y las plagioclasas); poiquilitica (inclusiones en anfibolas, feldespato - K,
cuarzo y plagioclasas); antirapakivi (feldespato - K con inclusiones de plagioclasas); de cuarzo ocelli (cristales de cuarzo dentro
de las anfibolas); evidencias de xenocristales de plagioclasas; coronitica (cristales de titanita rodeando a los opacos); grafica
(cuarzo intercrecido con feldespato - K).
Nombre — Monzogranito de anfibolas
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ILLO8 -59D-RC*
Roca inequigranular, seriada, con dos poblaciones de cristales, una de grano fino (0,2 — 2 mm), y otra de grano medio — grueso (2
— 10 mm). Hipidiomdrfica, con cristales euhedrales y subhedrales en su mayoria.
Mineralogia — Pl (36%) — se tienen dos poblaciones de tamafio, uno de grano medio (2 — 5 mm), con cristales subhedrales;
inclusiones de anfibolas, plagioclasas, biotitas y epidotas; con macla polisintética, periclina, de Carlsbad y la mayoria se encuentra
zonada; las otras son de grano fino (0,3 — 2 mm), también subhedrales, con inclusiones de epidota, y con macla polisintética, un
alto porcentaje esta zonado. Ambas poblaciones presentan alteracion moderada a fuerte a sericita y arcilla, preferentemente en
nlcleos o formando anillos concéntricos a la zonacion.
Kfs (23,2%) — cristales anhedrales, de grano fino - grueso (1 a 10 mm), se presentan en la roca como fenocristales. Con
inclusiones de plagioclasas, anfibolas, cuarzo, biotita, piroxenos y opacos. Su mayor concentracion ocurre en el contacto con el
enclave.
Qtz (20,2%) — cristales subhedrales, de grano fino (0,5 — 2 mm), con inclusiones de anfibolas, biotitas feldespato - K, plagioclasas
y opacos. Algunos muestran extincion ondulosa.
Anf (12%) — se tienen dos poblaciones, una de grano fino (0,2 — 0,5 mm), de cristales anhedrales, en general asociados a cimulos
de opacos, titanita y clorita dentro del megacristal de feldespato - K, especificamente en los bordes; y otra de grano fino — medio
(0,5 — 3,8 mm), de cristales subhedrales, donde la mayoria presenta sus caras basales, macladas (macla de Carlsbad). Son de color
verde, con un fuerte pleocroismo color verde oliva a amarillo. Algunas se muestran zonadas. Se tienen inclusiones de opacos,
titanita, biotitas y plagioclasas.
Bt (4,4%) — cristales subhedrales, de grano fino (0,2 — 1,2 mm), donde la mayoria se presenta alterada por clorita. Con inclusiones
de opacos y plagioclasas.
Opacos (3,2%) — se presentan como cumulos principalmente, de grano muy fino - fino (0,05 — 0,4 mm), con forma clbica o
anhedrales, y en general rodeados por titanita.
Accesorios (1%) - corresponde a titanita subhedral, de grano fino (0,2 mm aprox.), donde un alto porcentaje se presenta rodeando
a los opacos; apatitos (los mas abundantes), de 0,03 mm, de forma acicular y también mostrando sus secciones basales.
Estructuras — contacto con enclave méfico, que se describe como la muestra ILL08 -59D.1. El borde del enclave es de
aproximadamente 1 cm, y esta compuesto practicamente solo por minerales félsicos; las plagioclasas del intrusivo se presentan
orientadas alrededor.
Texturas de la roca — simplectitica (entre feldespato - K y las plagioclasas); poiquilitica (inclusiones en anfibolas, feldespato - K,
cuarzo, biotitas y plagioclasas); antirapakivi (feldespato - K con inclusiones de plagioclasas); pertitica (exsolucion de Albira en
feldespato - K); titanita — plagioclasa ocelli (titanita rodeada solo por cristales félsicos); traquitoide (plagioclasas orientadas
alrededor del enclave)
Texturas Nombre -Monzogranito de anfibolas

ILLO8 —60BRC*
Roca inequigranular, seriada, con dos poblaciones de cristales, una de grano fino (< 2 mm), y otra de grano medio — grueso (2 — 8
mm). Hipidiomorfica, con cristales euhedrales y subhedrales en su mayoria.
Mineralogia — Pl (44,8%) — cristales subhedrales, de grano fino — medio (0,25 — 3 mm); inclusiones de anfibolas, plagioclasas y
opacos; con macla polisintética, periclina y la mayoria se encuentra zonada; presentan alteracion moderada a sericita y arcilla,
preferentemente en nicleos o formando anillos concéntricos a la zonacion. Existen algunos cristales cuyos centros presentan
caracteristicas dpticas muy distintas al resto del cristal.
Kfs (11,8%) — cristales anhedrales, de grano medio - grueso (2,5 - 8 mm), se presentan en la roca como megacristales. Con
inclusiones de plagioclasas, anfibolas, cuarzo, biotita y opacos.
Qtz (24,2%) — cristales anhedrales, de grano fino (< 1,2 mm), con inclusiones de plagioclasas y biotitas. Algunos muestran
extincion ondulosa.
Anf (10%) — cristales subhedrales, de grano fino - medio (1 —5 mm). Son de color verde, con un fuerte pleocroismo color verde
oliva a amarillo. Algunas se muestran zonadas y/o macladas. Se tienen inclusiones de opacos, biotitas y plagioclasas. Se asocian
por lo general en cimulos, con biotitas y opacos. En algunos cristales se presenta una alteracion leve a moderada por clorita, y en
menor medida epidota y titanita.
Bt (6,8%) — cristales anhedrales, de grano fino - medio (0,25 — 2,5 mm), donde la mayoria se presenta alterada por clorita. Con
inclusiones de opacos y plagioclasas. Se asocian a las anfibolas y opacos.
Opacos (1,6%) — cristales subhedrales, de grano muy fino (<0,05 mm), con forma cubica y/o bordes redondeados, o anhedrales, y
en general rodeados por titanita. Algunos presentan inclusiones criptocristalinas. Se encuentran agrupados por lo general.
Accesorios (0,8%) - corresponde a titanita subhedral, de grano fino (0,4 mm aprox.), donde un alto porcentaje se presenta
rodeando a los opacos; apatitos de grano muy fino (<0,1 mm) de forma acicular y también mostrando sus secciones basales; y
circones de grano muy fino (< 0,05 mm).
Estructuras — contacto con enclave mafico, que se describe como la muestra ILL08 - 60B. Los minerales tabulares de la roca de
caja (biotita, plagioclasa y anfibolas) se disponen paralelos al borde del enclave.
Texturas de la roca — criptocristalina (inclusiones en opacos); poiquilitica (inclusiones en anfibolas, feldespato - K, cuarzo,
biotitas y plagioclasas); traquitoide (plagioclasas orientadas alrededor del enclave); pertitica (exsolucién de Albira en feldespato -
K); simplectitica (entre feldespato - K y las plagioclasas); antirapakivi (feldespato - K con inclusiones de plagioclasas).
Texturas Nombre -Granodiorita de anfibolas
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ILLO8 — 76A — RC
Roca inequigranular, seriada, con dos poblaciones, una de grano fino (0,1 — 1 mm) y otra de grano fino a grueso (1 — 9
mm).Hipidiomérfica, con cristales anhedrales.
Mineralogia — PI (40%) — cristales anhedrales, de dos poblaciones de tamafio, una de grano fino (0,3 - 1 mm), y otra de grano fino
- medio (1 - 5 mm), ambas con macla polisintética, periclina y algunas muestran zonacién concéntrica. Inclusiones de anfibolas,
plagioclasas, opacos y epidota. Presentan alteracién leve a sericita y arcilla, preferentemente en nlcleos o formando anillos
concéntricos a la zonacidn; algunas presentan bordes de plagioclasa que crecen alrededor de cristales anhedrales; otras tienen
centros con caracteristicas opticas muy distintas al resto del cristal.
Kfs (25%) — cristales anhedrales, de tamafio de grano fino — medio (1,2 — 2,5 mm). Se presenta como megacristal, como base de
otros minerales, con inclusiones de cuarzo, biotita, plagioclasas, anfibolas y opacos.
Qtz (20%) — cristales anhedrales, de tamafio de grano fino (0,3 — 2 mm). Inclusiones de plagioclasas, anfibolas y feldespato - K.
Crece de forma intersticial, y muy fracturado.
Anf (7%) — cristales subhedrales, con un tamafio de grano fino — medio (0,2 -3 mm). Presentan un color verde con fuerte
pleocroismo a amarillo y verde oliva; algunos cristales se encuentran maclados. Inclusiones de plagioclasas, biotita, titanita,
epidota y opacos. Se encuentran cimulos de 2,5 mm de ancho, en general dentro de los cristales de feldespato - K, asociados a
plagioclasas, biotitas y opacos. Presentan una leve alteracion de clorita.
Bt (6%) — cristales subhedrales, de tamafio de grano fino (0,2 — 1,3 mm), con un fuerte pleocroismo de color rojizo — café.
Inclusiones de plagioclasas y cuarzo. Un alto porcentaje ya no presenta pleocroismo. Los cristales se encuentran alterados
fuertemente por clorita.
Opacos (1%) — una poblacion corresponde a cristales euhedrales, con forma cubica y menores a 0,03 mm; mientras que otros son
subhedrales, ctbicos y algunos con bordes redondeados, y con un tamafio de 0,2 — 0,5 mm. Se encuentran por lo general rodeados
por apatitos.
Accesorios (1%) — titanita, apatito y circones. La titanita es anhedral, asociada a la clorita en general, y también al borde de los
opacos; los apatitos, euhedrales, de grano fino (0,1 mm aproximadamente), son hexagonales; y los circones, son euhedrales y con
un tamafio de grano de 0,08 mm, aproximadamente.
Texturas de la roca — Poiquilitica (inclusiones en anfibolas, feldespato - K, cuarzo, biotitas y plagioclasas); consertal (entre
cristales de feldespato - K); pertitica (bandas de Albira en feldespato - K); simplectitica (intercrecimiento de plagioclasa y
feldespato - K); de desequilibrio - bordes de reaccion (bordes de plagioclasa sobre plagioclasas anhedrales); antirapakivi (feld. K
crece rodeando a la plagioclasa); xenocristales de plagioclasas.
Nombre — Monzogranito de anfibolas y biotitas

ILLO8 —77A—RC
Roca inequigranular, seriada, con una poblacion de cristales entre 1 — 5 mm (grano medio) y la otra entre 0,1 — 1 mm (grano fino).
Hipidiomdrfica, con cristales subhedrales a anhedrales.
Mineralogia — Pl (45%) — cristales subhedrales, de grano fino a medio, entre 0,3 - 2,7 mm, con macla polisintética y periclina,
algunas se encuentran zonadas; ademas se observan inclusiones de piroxeno, anfibolas y clorita. Presentan una alteracion leve a
moderada de sericita y arcillas, principalmente en el nucleo, y se dispone muchas veces de manera concéntrica a la zonacién.
Kfs (18%) — Cristales anhedrales. Se presentan como fenocristales, con tamafios de 1 —5 mm, y con inclusiones de plagioclasas,
anfibolas, cuarzo, biotita, opacos y titanita.
Qtz (15%) — Cristales anhedrales, de grano fino - medio (0,1 -2,7 mm). Unos pocos presentan inclusiones de plagioclasa y
anfibolas. En general se presentan como cristales intersticiales.
Anf (12%) — Cristales subhedrales, de grano fino (0,1 - 2mm), de color verde, con un fuerte pleocroismo color verde oliva.
Algunas exhiben sus caras basales. Un pequefio porcentaje parece estar siendo reemplazado por biotita. Generalmente se
encuentran de forma cumulada, en grupos medianos (2 — 4 mm de ancho), y se asocian con titanita, biotita, clorita, epidota (en
mucho menor cantidad) y opacos. Exhiben inclusiones de cuarzo, biotita y plagioclasa; en algunos casos presentan un centro de
clinopiroxeno. Muchas se encuentran macladas.
Bt (7%) — de grano fino (0,5 a 2mm) y algunos que se presentan como fenocristales, llegando hasta 5 mm. Presentan inclusiones
de opacos y piroxenos. Alteracion moderada a fuerte por clorita y pumpellyita.
Px (1%) — se presentan en el centro de anfibolas y también como centros de cristales muy alterados por biotita cloritizada.
Corresponden a clinopiroxenos.
Opacos (1%) — generalmente de grano muy fino (0,01 — 0,3 mm), sin embargo es posible encontrar de 1 — 1,5 mm, con forma
cubica y algunos con bordes redondeados, o anhedrales. Se encuentran asociados principalmente a las anfibolas
Accesorios (1%) - se encuentran asociados a los cimulos de anfibolas. Corresponden a titanita, apatito y circon. La titanita es la
que mayor tamafio exhibe (0,5 mm), los apatitos se presentan aciculares y prismaticos.
Texturas de la roca — simplectitica (entre feldespato - K y las plagioclasas); poiquilitica (inclusiones en anfibolas, cuarzo,
plagioclasas y feldespato - K); cuarzo ocelli (cristales de cuarzo rodeados por hornblenda o biotita); mirmequitica
(intercrecimiento como gusanos de cuarzo dentro de feldespato sddico); antirapakivi (feldespato - K crece rodeando a la
plagioclasa)
Nombre — Cuarzo monzodiorita de anfibolas

ILLO8 —91 - RC
Roca inequigranular, seriada, con una poblacion de cristales entre 1 — 5 mm (grano fino - medio) y la otra con cristales menores a
1 mm (grano fino). Hipidiomorfica, con cristales subhedrales a anhedrales, predominando estos Ultimos. Roca muy alterada.
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Mineralogia — Pl (35%) — cristales subhedrales, de grano fino a medio (1 — 5 mm), con macla polisintética, periclina y de
Carlsbad; algunas se encuentran zonadas. Inclusiones de cuarzo, biotitas y opacos. Tienen una alteracion fuerte a sericita y arcilla,
preferentemente en nicleos, pero en general es muy pervasiva.

Kfs (15%) — Cristales anhedrales, de grano medio (2 - 5 mm). Se encuentran parcial o totalmente alterados por sericita. Tienen
inclusiones de plagioclasas, biotitas, anfibolas, cuarzo y opacos.

Qtz (35%) — Cristales subhedrales, de grano fino - medio (1 — 5 mm).Inclusiones de feldespato - K y plagioclasas. Algunos
presentan extincion ondulosa.

Anf (8%) — Cristales subhedrales, con un tamafio de grano fino (0,3 -1,5 mm), de color verde, con un pleocroismo color verde
oliva; la mayoria se encuentra fuertemente alterada por clorita. Se puede encontrar de forma cumulada, y se asocian a biotita y
opacos. Exhiben inclusiones de opacos, cuarzo, y plagioclasas.

Bt (3%) — cristales subhedrales, de grano fino (1,4 mm), también fuertemente alterados por clorita y opacos. Presenta inclusiones
de cuarzo y plagioclasas.

Opacos (5%) — generalmente de grano fino (menores a 1 mm), con forma cuibica y bordes redondeados, o anhedrales. Se
encuentran asociados principalmente a las anfibolas y biotitas. Inclusiones de plagioclasas.

Accesorios (1%) — La fuerte alteracion solo permite distinguir cristales hexagonales de apatito.

Texturas de la roca — Poiquilitica (inclusiones en anfibolas, cuarzo, biotita, opacos y feldespato - K); antirapakivi (feldespato - K
con inclusiones de plagioclasas); de desequilibrio - bordes de descomposicion (reemplazo parcial de cristales de biotita por
opacos); cuarzo ocelli (cristales de cuarzo rodeados por hornblenda o biotita).

Nombre — Granodiorita de anfibol

ILLO8 —124B — RC
Roca inequigranular, seriada, con una poblacién de cristales de grano medio - grueso (2 — 7.5 mm) y la otra con cristales de grano
fino (< 2mm). Hipidiomorfica, con cristales subhedrales a anhedrales, predominando estos ultimos.
Mineralogia — Pl (50%) — cristales subhedrales, de dos poblaciones de tamafio, una de grano fino — medio (0.7 - 3 mm) y otra de
grano grueso (5 — 7.5 mm). Presentan macla polisintética, periclina y algunas muestran zonacion concéntrica. Inclusiones de
anfibolas, plagioclasas y opacos. Las de mayor tamafio presentan fuerte alteracién sericita, las otras también, pero es moderada a
leve, preferentemente en nucleos o formando anillos concéntricos a la zonacién.
Kfs (20%) — cristales anhedrales, de tamafio de grano fino - medio (0.5 — 4 mm). Se presenta como megacristal, como base de
otros minerales, con inclusiones de cuarzo, biotita, plagioclasas, anfibolas y opacos.
Qtz (12%) — Cristales anhedrales, de grano medio (2.5 — 4 mm). Inclusiones de plagioclasas, anfibolas y opacos. Se encuentran de
manera intersticial.
Anf (15%) — Cristales subhedrales, con un tamafio de grano fino - medio (1 - 3 mm), de color verde, con un pleocroismo color
verde oliva. Algunas se muestran macladas y/o zonadas. Se presentan de forma cumulada, de 5 mm de ancho aproximadamente,
asociados a titanita, clorita, epidota y opacos. Exhiben inclusiones de opacos, biotitas, plagioclasas, clorita y epidota. Algunos
cristales se ven parcialmente reemplazados por clorita.
Bt (0.5%) — cristales subhedrales, de grano fino (0.05 — 0.1 mm). Fuertemente alterados por clorita. Presenta inclusiones de
anfibolas.
Opacos (3%) — generalmente de grano fino (< 1 mm), con forma clbica y bordes redondeados, o anhedrales. Se encuentran
asociados principalmente a las anfibolas y biotitas. Inclusiones criptocristalinas. Un alto porcentaje se presenta rodeado por
titanita.
Accesorios (1%) — titanita, apatito y circones. La titanita es anhedral, asociada a clorita y epidota, y separadamente a opacos. Los
apatitos son de grano muy fino a fino (< 0,06 mm), son aciculares y hexagonales; y los circones, son euhedrales y con un tamafio
de grano de 0,05 mm, aproximadamente.
Estructuras — Se presenta en contacto con un enclave que se describe como la muestra ILLO9 - 124A.
Texturas de la roca — Criptocristalina (inclusiones en opacos); poiquilitica (inclusiones en anfibolas, cuarzo, opacos y feldespato
- K); antirapakivi (feldespato - K con inclusiones de plagioclasas); consertal (entre cristales de feldespato - K); simplectitica
(intercrecimiento de plagioclasa y feldespato - K); antirapakivi (feldespato - K crece rodeando a la plagioclasa).
Nombre —-Cuarzo monzodiorita de anfibol

ILLO9 —130A —RC
Roca inequigranular, seriada, con dos poblaciones, una de grano fino (0,1 — 1 mm) y otra de grano fino a grueso (1 — 9
mm).Hipidiomorfica, con cristales subhedrales a euhedrales.
Mineralogia — Pl (40%) — cristales subhedrales, de dos poblaciones de tamafio, una de grano fino — medio (1 - 5 mm) y otra de
grano fino (0,2 — 1 mm). Las de mayor tamafio presentan macla polisintética, periclina y algunas muestran zonacion concéntrica,
mientras que las mas pequefas, presentan macla polisintética y periclina. Inclusiones de anfibolas, plagioclasas y opacos.
Presentan alteracion leve a sericita y arcilla, preferentemente en nucleos o formando anillos concéntricos a la zonacion.
Kfs (20%) — cristales anhedrales, de tamarfio de grano fino a grueso (1 — 9 mm). Se presenta como megacristal, como base de otros
minerales, con inclusiones de cuarzo, biotita, plagioclasas, anfibolas y opacos.
Qtz (20%) — cristales anhedrales, de tamafio de grano fino — medio (0,3 — 2,8 mm). Inclusiones de biotita y plagioclasa. Crece de
forma intersticial. Alrededor del enclave méfico se agrupan en mayor porcentaje.
Anf (10%) — cristales subhedrales, con un tamafio de grano fino — medio (0,3 -2,5 mm). Presentan un color verde con fuerte
pleocroismo a amarillo y verde oliva. Se encuentran generalmente zonadas; tienen inclusiones de plagioclasas, feldespato - K,
titanita y opacos. Se encuentran cimulos de 2,5 mm de ancho, asociados a biotitas, opacos, clorita, titanita y en menor cantidad,
epidota. Presentan una leve alteracion de clorita en el centro, y un porcentaje no menor esta siendo reemplazado por titanita.
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Bt (5%) — cristales anhedrales, de tamafio de grano fino (0,2 — 1 mm), con inclusiones de opacos. Un alto porcentaje ya no
presenta pleocroismo. Los cristales se encuentran alterados fuertemente por clorita y titanita, en menor medida, epidota.

Px (1%) — cristal euhedral, de grano fino (1 mm), corresponde a un ortopiroxeno. Se presenta como relleno de una plagioclasa.
Opacos (3%) — cristales subhedrales, con forma cubica y algunos bordes redondeados. Tamafio de grano de 0,01 - 0,5 mm,
presenta inclusiones de plagioclasa, y se encuentra por lo general de forma cumulada y asociados a las anfibolas.

Accesorios (1%) — titanita, apatito y circones. La titanita es anhedral, de tamafio de grano fino (0,2 — 1 mm) y asociada a opacos y
anfibolas; y por separado a las cloritas. Los apatitos son de grano muy fino a fino (0,05 — 0,1 mm), son aciculares y hexagonales;
y los circones, son euhedrales y con un tamafio de grano de 0,02 mm, aproximadamente.

Estructuras — enclave dentro de un cristal de feldespato - K, descrito como muestra ILL09 — 130A.1 — EIl presente corte se
encuentra en contacto con un enclave mafico microgranular, descrito como la muestra ILL09 — 130B.

Texturas de la roca — Poiquilitica (inclusiones en anfibolas, feldespato - K, cuarzo y plagioclasas); consertal (entre cristales de
plagioclasa y cuarzo); pertitica (bandas de Albira en feldespato - K); simplectitica (intercrecimiento de plagioclasa y feldespato -
K); intrafasciculada (plagioclasa rellena por un piroxeno); de desequilibrio - bordes de descomposicion (reemplazo parcial o
completo de anfibolas por titanita); antirapakivi (feldespato - K crece rodeando a la plagioclasa).

Nombre -Granodiorita de anfibolas

ILLO9 —131A-RC
Roca inequigranular, seriada, con dos poblaciones, una de grano fino — medio (<3 mm) y otra de grano medio (3 -5 mm).
Hipidiomérfica, con cristales subhedrales a anhedrales.
Mineralogia — Pl (40%) — cristales subhedrales, de grano fino — medio (0,2 - 3 mm). Presentan macla polisintética, periclina y
algunas muestran zonacion concéntrica. Inclusiones de anfibolas, plagioclasas y opacos. Presentan alteracion leve a moderada a
sericita y arcilla, preferentemente en ntcleos o formando anillos concéntricos a la zonacién.
Kfs (25%) — cristales anhedrales, de tamafio de grano medio (3 — 5 mm). Inclusiones de biotita, plagioclasas, anfibolas y opacos.
Los cristales presentan una textura “sucia”.
Qtz (20%) — cristales anhedrales, de tamafio de grano fino (0,7 — 2 mm). Inclusiones de plagioclasas, anfibolas y opacos. Crece de
forma intersticial y algunos presentan extincion ondulosa.
Anf (5%) — cristales subhedrales, con un tamafio de grano fino — medio (0,25 -3 mm). Presentan un color verde con fuerte
pleocroismo a amarillo y verde oliva. Se encuentran generalmente zonadas y/o macladas; tienen inclusiones de plagioclasas,
biotitas y opacos. Se asocian a opacos por lo general. Se presentan alterados por titanita y clorita.
Bt (5%) — cristales subhedrales, de tamafio de grano fino (0,4 — 1,2 mm). Se encuentran parcialmente alterados por clorita, y en
menor medida epidota. Se asocian a opacos principalmente.
Opacos (1%) — cristales subhedrales, con forma clbica y algunos bordes redondeados. Tamafio de grano muy fino (< 0.5 mm), y
se encuentra por lo general de forma cumulada, y algunos rodeados por titanita.
Accesorios (1%) — titanita, apatito y circones. La titanita es anhedral, de tamafio de grano fino (< 0,5 mm) y asociada a opacos y
anfibolas. Los apatitos son aciculares y hexagonales; y los circones, son euhedrales y con un tamafio de grano muy fino (< 0,5
mm).
Estructuras —El presente corte se encuentra en contacto con un enclave méafico microgranular, descrito como la muestra I1LL09 —
131A.1; los cristales de anfibolas y biotitas se disponen paralelos al borde del enclave méfico.
Texturas de la roca — Poiquilitica (inclusiones en anfibolas, feldespato - K, cuarzo y plagioclasas); traquitoide (minerales
tabulares de anfibolas y biotitas orientados alrededor del enclave mafico); simplectitica (intercrecimiento de plagioclasa y
feldespato - K); de desequilibrio - bordes de descomposicién (reemplazo parcial o completo de anfibolas por titanita); antirapakivi
(feld. K crece rodeando a la plagioclasa).
Nombre — Monzogranito de anfibolas

ILLO9 - 136 - RC
Roca inequigranular, seriada, con dos poblaciones, una de grano medio - grueso (2 — 7,5 mm) y otra de grano fino (<2
mm).Hipidiomérfica, con cristales subhedrales a anhedrales. La roca se encuentra muy alterada.
Mineralogia — PI (50%) — cristales subhedrales, de grano fino — medio (0,5 — 7,5 mm). Presentan macla polisintética, periclina y
de Carlshad. Inclusiones de anfibolas, epidota y opacos. Se presentan muy alteradas por sericita, arcillas y epidota.
Qtz (15%) — cristales anhedrales, de tamafio de grano fino (0,2 — 0,9 mm). Inclusiones de plagioclasas, anfibolas y epidota. Crece
de forma intersticial.
Anf (20%) — cristales subhedrales, con un tamafio de grano fino — medio (0,5 -5 mm). Presentan un color verde con fuerte
pleocroismo a amarillo y verde oliva. Se encuentran generalmente zonadas y/o macladas; tienen inclusiones de plagioclasas,
cuarzo y epidotas. Se presentan en cimulos de 5 mm, aproximadamente, y siempre asociados a epidota. Alteracion por clorita y
epidota.
Ep (5%) — cristales subhedrales, de grano fino (0,4 — 1,2 mm). Generalmente como inclusiones de las anfibolas o como granos
diseminados.
Opacos (1%) — cristales subhedrales, con forma cibica y algunos bordes redondeados. Tamafio de grano muy fino (< 0.5 mm), y
se encuentra por lo general de forma cumulada.
Accesorios (1%) —apatito y circones. Los apatitos presentan sus caras basales; y los circones, son euhedrales y con un tamafio de
grano muy fino (< 0,5 mm).
Texturas de la roca — Poiquilitica (inclusiones en anfibolas, cuarzo y plagioclasas); cuarzo ocelli (cristales de cuarzo rodeados
por anfibolas)
Nombre —Tonalita de anfibolas
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Enclaves méficos microgranulares (EMM)

ILLO8 — 50B — EMM*
Roca inequigranular, afanitica, con una poblacion de cristales entre 0,05 — 0,3 mm (grano muy fino), y otra de 1 — 1,2 mm (grano
fino). Hipidiomérfica, con cristales anhedrales en su mayoria.
Mineralogia — Pl (53,6%) — presentan dos tamafios predominantes, 0,1 — 0,3 mm (grano muy fino), con cristales anhedrales,
macla polisintética e inclusiones de anfibolas y opacos; y el otro de 1 — 1,2 mm (grano fino), también anhedrales, con macla
polisintética, de Carlshad y algunos zonados, con inclusiones de anfibolas y opacos. Los de mayor tamafio presentan alteracion
moderada de sericita y arcilla, generalmente en el nlcleo.
Kfs (1,5%) — cristales anhedrales, de grano fino (0, 3 mm), sin inclusiones.
Qtz (0,9%) — cristales anhedrales, de grano muy fino (<0,2 mm), intersticial.
Anf (18,4%) — cristales anhedrales, de grano fino (0,1 — 0,5 mm); de color verde, con un fuerte pleocroismo color verde oliva.
Generalmente se encuentran de forma cumulada, asociadas a clinopiroxenos, biotitas y cloritas. Se concentran principalmente en
el borde del enclave.
Bt (7,1%) — de grano fino (0,4 - 1 mm). Muestran texturas de reabsorcién (cristales embayados). Algunas presentan una alteracion
moderada a clorita. Son las de mayor tamafio en el enclave junto con una poblacion de plagioclasas.
Px (14,5%) — cristales subhedrales, con dos poblaciones, una de tamafio de grano fino (0,7 - 1 mm) y se presentan en el centro de
anfibolas o asociados a biotita y opacos; y otra de grano muy fino (0,05 — 0,1 mm), que se presenta como granos diseminados.
Corresponden a clinopiroxenos y ortopiroxenos, con inclusiones de opacos.
Opacos (3,6%) — generalmente de grano muy fino (0,1 - 0,2 mm), con forma cubica y bordes redondeados. Estan asociados
mayormente a las anfibolas.
Accesorios (1%) - corresponden a titanita subhedral, asociado a las anfibolas y biotitas; apatitos de 0,05 mm a 1 mm, de forma
prismatica.
Texturas de la roca — poiquilitica (inclusiones en anfibolas y plagioclasas); de reabsorcién (dada por las biotitas); subofitica
(cristales de plagioclasa rodeados por piroxeno)
Nombre — Diorita de piroxenos

ILLO8 — 52 -EMM
Roca inequigranular, afanitica, con una poblacidn de cristales entre 0,05 — 0,5 mm (grano muy fino - fino), y otra de 0,5 — 2,5 mm
(grano fino - medio). Hipidiomorfica, con cristales anhedrales en su mayoria, donde las Unicas subhedrales son las plagioclasas.
La muestra se presenta muy alterada.
Mineralogia — Pl (50%) — cristales subhedrales. Presentan dos poblaciones, una de grano fino (0,3 - 1 mm) y otra de grano fino -
medio (1 — 2,5 mm). Se observan maclas polisintéticas y periclina, ademas varias se encuentran zonadas. Presentan alteracion
moderada a fuerte a sericita y arcilla, preferentemente en nicleos o formando anillos concéntricos a la zonacion. La mayoria tiene
inclusiones de opacos, biotitas, anfibolas y plagioclasas. Algunos centros de las plagioclasas se presentan mas alterados y con una
extincion distinta al resto del cristal.
Anf (15%) — Cristales anhedrales de grano fino (0,1 — 1,2 mm), de color verde, con un fuerte pleocroismo color verde oliva a
amarillo. Algunos cristales se presentan zonados. Se tienen inclusiones de opacos, plagioclasas, anfibolas y piroxenos. Algunas se
encuentran de forma cumulada, asociadas a biotita, y opacos; cristales fuertemente alterados por clorita.
Bt (8%) — cristales anhedrales, de grano fino (0,5 - 1 mm), donde la mayoria se presenta alterado por clorita y epidota.
Px (15%) — se presentan tanto clinopiroxenos como ortopiroxenos. Son de grano fino (0,2 — 0,5 mm). Los clinopiroxenos son
subhedrales, muestran macla de Carlshad, y componen a la mayoria de los piroxenos en el corte. Los ortopiroxenos son
anhedrales. Un porcentaje se presenta como nicleo de las anfibolas.
Opacos (5%) — de grano muy fino (0,05 - 0,5 mm), con forma cubica y, por lo general con bordes redondeados. Se agrupan de
forma concéntrica alrededor de las anfibolas.
Accesorios (5%) - corresponden a titanita subhedral, con un tamafio entre 0,1 — 0,3 mm, asociada por lo general a anfibolas,
biotitas y a los bordes de opacos; se tiene un alto porcentaje de apatitos de grano fino (0,2 a 0,5 mm), con una alta concentracion
en las plagioclasas.
Estructuras: dos vetilla, una de anfibolas, cuarzo y cristales de titanita y otra solo de cuarzo; se intersectan.
Texturas de la roca — poiquilitica (anfibolas y plagioclasas); evidencias de xenocristales de plagioclasas.
Nombre — Diorita de anfibolas

ILLO8 —55A.1 - EMM
Roca inequigranular, afanitica, con una poblacion de cristales entre 0,05 — 1 mm (grano muy fino), y otra de 1 - 3 mm (grano fino
- medio). Hipidiomorfica, con cristales subhedrales y anhedrales en su mayoria.
Mineralogia — Pl (45%) — cristales subhedrales. Presentan dos poblaciones de tamafios, una de grano muy fino (0,05 — 1,4 mm) y
otra de grano fino (1,4 a 2 mm), que es la menos abundante; con macla polisintética y periclina, ademas algunas se encuentran
zonadas. Tiene inclusiones de anfibolas y opacos. Presentan alteracion leve a moderada a sericita y arcilla, preferentemente en
nucleos o formando anillos concéntricos a la zonacién. Algunos centros de las plagioclasas se presentan mas alterados y con una
extincion distinta al resto del cristal.
Kfs (10%) — cristales anhedrales, de grano fino - medio (1 a 3 mm), se presentan como megacristales que tienen inclusiones de
plagioclasas, anfibolas, biotita, piroxenos y opacos.
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Qtz (5%) — cristales anhedrales, de grano fino (0,2 — 2 mm), con inclusiones de plagioclasa y anfibolas; se presenta de manera
intersticial.

Anf (25%) — Cristales anhedrales, de grano fino (0,1 — 0,5 mm), de color verde, con un fuerte pleocroismo color verde oliva a
amarillo. Se tienen inclusiones de opacos y muchas plagioclasas. Algunos cristales se presentan zonados. Es posible encontrar
cumulos, de 1 -2 mm de ancho, con opacos y titanita asociados. En algunos casos presentan un centro de clinopiroxeno.

Bt (5%) — cristales anhedrales, de grano fino (0,4 — 1,5 mm). Algunas se presentan oxidadas, sin pleocroismo. Inclusiones de
plagioclasas y opacos. La mayoria se presenta alterada por clorita y asociada a anfibolas y opacos.

Px (5%) — se presentan dentro feldespato - K, en el contacto con la roca de caja, y como granos diseminados. Cristales
subhedrales con inclusiones de plagioclasas y opacos. Corresponden a clinopiroxenos de grano muy fino (0,04 — 0,5 mm).

Opacos (2,5%) — generalmente de grano muy fino (0,05 - 0,2 mm), con forma cubica o anhedrales, un alto porcentaje se presenta
rodeado por titanita.

Accesorios (1%) - corresponden a titanita subhedral, de grano muy fino (0,1 mm); apatitos (los mas abundantes), de 0,05 — 0,1
mm, mostrando sus secciones basales; y en menor medida circones.

Texturas de la roca — simplectitica (entre feldespato - K y las plagioclasas); poiquilitica (inclusiones en anfibolas, feldespato - K,
y plagioclasas); antirapakivi (feldespato - K con inclusiones de plagioclasas); evidencias de xenocristales de plagioclasas.
Texturas Nombre — Cuarzo monzodiorita de anfibolas

ILLO8 —-59D.1- EMM*
Roca inequigranular, seriada, con una poblacion de cristales entre 0,05 — 0,8 mm (grano muy fino - fino) y la otra entre 1 — 3 mm
(grano fino -medio). Hipidiomérfica, con cristales subhedrales a anhedrales.
Mineralogia — Pl (54,8%) — existen dos poblacion, una que corresponde a los fenocristales del corte, son de grano fino — medio
(0,8 — 3 mm), subhedrales, con macla polisintética, periclina y zonacién concéntrica; y otra de grano fino (0,1 — 0,8 mm), que
corresponde a cristales anhedrales en su mayoria, con macla polisintética y zonaciones concéntricas. Ambas con inclusiones de
anfibolas y opacos. Presentan una alteracion moderada a fuerte de sericita y arcillas, principalmente en el nlcleo, y se dispone
muchas veces de manera concéntrica a la zonacion.
Kfs (3,4%) — Cristales anhedrales. Tienen un tamafio de grano fino (0,5 — 2 mm), se presentan de manera intersticial o0 como
megacristal, especialmente en el contacto con la roca de caja. Tienen inclusiones de plagioclasas, anfibolas y opacos.
Qtz (2,8%) — Cristales anhedrales, de grano fino (0,1 — 0,2 mm). Estan de manera intersticial, y algunos tienen extincién ondulosa.
Anf (24,8%) — Cristales subhedrales. Presentan dos poblaciones, una de grano muy fino a fino (0,05 — 0,5 mm), y otra de grano
fino — medio (0,8 — 3 mm). Son de color verde, con un fuerte pleocroismo de amarillo a verde oliva. Algunas exhiben sus caras
basales. Generalmente se encuentran de forma cumulada, en grupos de aproximadamente 3 mm de ancho, y se asocian con opacos
y biotitas. Exhiben inclusiones de biotita, opacos y plagioclasas. La mayoria esta zonada.
Bt (10%) — cristales subhedrales, de grano fino (0,3 a 1 mm) en general, sin embargo se observan algunos fenocristales de 2,5
mm. Presentan inclusiones de plagioclasas. Alteracion moderada a fuerte por clorita; y algunas ya no presentan pleocroismo.
Opacos (2%) — cristales de grano muy fino (0,05 — 0,5 mm), con forma cubica con bordes redondeados o hexagonales, y otros
anhedrales. Muchos presentan un borde de titanita.
Accesorios (2%) — cristales anhedrales y euhedrales; corresponden a titanita, apatito y circén. La titanita es la que mayor tamafio
exhibe (0,2 mm) y esta asociada a opacos o como reemplazo de las anfibolas; los apatitos presentan un tamafio aproximado de
0,05 mm y menores, se presentan aciculares y prismaticos; los circones tienen un tamafio de 0,01 mm y son los menos
abundantes.
Estructuras - se encuentran varios fenocristales en el borde, probablemente de la roca de caja dentro del enclave.
Texturas de la roca — simplectitica (entre feldespato - K y las plagioclasas); Poiquilitica (inclusiones en anfibolas, biotitas,
plagioclasas y feldespato - K); bordes de descomposicion (anfibolas reemplazadas por titanita); antirapakivi (feld. K crece
rodeando a la plagioclasa); de reabsorcion (cristales embayados de biotita); coronitica (opacos rodeados por titanita); xenocristales
de plagioclasas.
Nombre - Diorita de anfibolas

ILLO8 —60B — EMM
Roca inequigranular, seriada, con una poblacion de cristales de grano fino (<1,2 mm) y la otra de grano medio (2 — 5 mm).
Hipidiomorfica, con cristales euhedrales a anhedrales.
Mineralogia — Pl (45%) — cristales subhedrales. Existen dos poblaciones, una que corresponde a los fenocristales del corte, son de
grano medio (2- 5 mm) y otra de grano fino (0,2 — 0,45 mm). Con macla polisintética, periclina y zonaciones concéntricas.
Presentan inclusiones de anfibolas, plagioclasas y opacos. Las mas pequefias presentan alteracion moderada de sericita y arcillas,
principalmente en el ndcleo; y en las mas grandes, la alteracion es mas leve y se presenta formando anillos concéntricos a la
zonacion.
Kfs (5%) — Cristales anhedrales. Tienen un tamafio de grano fino (0,2 — 0,5 mm), se presentan de manera intersticial.
Anf (35%) — Cristales anhedrales. Presentan dos poblaciones, una de grano muy fino a fino (< 1,2 mm), y otra de grano medio (2
— 3 mm), que corresponde a fenocristales en el corte. Son de color verde a amarillo, con un fuerte pleocroismo verde oliva.
Algunas se encuentran macladas. Generalmente se encuentran de forma cumulada, en grupos de aproximadamente 3 mm de
ancho, y se asocian con opacos Y biotitas. Exhiben inclusiones de biotita, opacos y plagioclasas.
Bt (8%) — cristales subhedrales, de grano fino (0,2 a 1,2 mm). De color amarillo y café, con pleocroismo café rojizo o ausencia
total de este. Presentan inclusiones de opacos. La mayoria presenta un grado de alteracion que varia de leve a fuerte de clorita, y
en menor medida epidota y titanita; algunos cristales se presentan alterados por pumpellyita.
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Opacos (5%) — cristales subhedrales, de grano muy fino (< 0,6 mm), con forma cubica con bordes redondeados, y otros
anhedrales. Algunos tienen inclusiones de anfibolas. En general se asocian a las anfibolas y se encuentran rodeados por titanita.
Accesorios (1%) — cristales anhedrales y euhedrales; corresponden a titanita, apatito y circén. La titanita es la que mayor tamafio
exhibe (0,3 mm) y esta asociada a la clorita; los apatitos presentan un tamafio aproximado de 0,2 mm y menores, se presentan
aciculares y prismaticos; los circones tienen un tamafio de 0,07 mm y son los menos abundantes.

Texturas de la roca — porfidica (fenocristales de plagioclasa y anfibolas); poiquilitica (inclusiones en anfibolas, plagioclasas);
simplectitica (entre feldespato - K y las plagioclasas).

Nombre — Monzodiorita de anfibolas

ILLO8 — 79A — EMM*
Roca inequigranular, afanitica, con una poblacién de cristales de tamafio de grano muy fino (< 1 mm), que es la predominante, y
una de grano fino (1 — 2 mm). Hipidiomorfica, con la mayoria de los cristales subhedrales y anhedrales.

Mineralogia — Pl (37,6%) — cristales anhedrales en su mayoria, son de grano fino (0,1 — 0,6 mm), con macla polisintética,
periclina y algunas se encuentran zonadas. Las Unicas inclusiones que se ven son de opacos. No se ven alteraciones al
microscopio.

Kfs (2%) — cristales anhedrales, de grano fino — medio (0,5 - 2,5 mm), con inclusiones de biotita, plagioclasa, opacos y anfibolas.
Anf (50%) — de grano fino (0,3 - 2 mm), la mayoria se presenta de forma anhedral. De color verde, con un fuerte pleocroismo
color verde oliva. Generalmente se encuentra asociada a los opacos. Exhiben inclusiones de plagioclasas, anfibolas y opacos.
Muchas se encuentran zonadas. Un bajo porcentaje presenta cristales de clinopiroxeno en el centro.

Bt (1,4%) — de grano fino (0,3 — 1,5 mm). La mayoria se encuentra anhedral, con un fuerte pleocroismo color café rojizo. Con
inclusiones de plagioclasa y anfibolas. Un bajo porcentaje se presenta alterado por clorita. Un solo cristal se presenta subhedral.
Px (1%) — solo se presentan en el centro de anfibolas. Corresponden a clinopiroxenos.

Opacos (6,2%) — se presentan de forma clbica, con borde redondeados en algunos casos y grano muy fino (0,01 — 1 mm); o de
forma anhedral, con un grano muy fino (menores a 0,25). Por lo general asociados a las anfibolas.

Accesorios (1,8%) - corresponden en su mayoria a secciones basales de apatito, y ademas se presentan de forma cumulada,
asociados a opacos.

Texturas de la roca — poiquilitica (inclusiones en biotitas y anfibolas).

Nombre — Gabro de anfibolas

ILLO8 — 79B — EMM*
Roca inequigranular, seriada, con una poblacidn de cristales de tamafio de grano fino (0,05 — 2 mm) y otra de grano medio -
grueso (2 — 6 mm). Hipidiomérfica, con la mayoria de los cristales subhedrales y anhedrales.
Mineralogia — PI (50,8%) — cristales subhedrales. Presentan dos poblaciones de tamafio, una de grano fino (0,1 — 1 mm) y otra de
grano fino - medio (1 — 3 mm), con macla polisintética y periclina, ademas algunas se encuentran zonadas. Con inclusiones de
anfibolas, biotitas y opacos. Presentan alteracion moderada a fuerte a sericita y arcilla, preferentemente en nicleos o formando
anillos concéntricos a la zonacién. Algunos centros de las plagioclasas se presentan mas alterados y con una extincion distinta al
resto del cristal.
Kfs (4,6%) — cristales anhedrales, se presentan como megacristales, con tamafios de 2,5 — 6 mm, con inclusiones de plagioclasas,
anfibolas, opacos y biotitas.
Qtz (0,4%) — cristales anhedrales, de grano fino (0,5 - 2 mm), pero se presentan de forma esqueletal, con inclusiones de anfibolas
o0 bordeando parcialmente a las plagioclasas.
Anf (35,8%) — tenemos dos poblaciones, una de cristales anhedrales, de grano muy fino (0,05 — 0,5 mm), que corresponde
principalmente a granos diseminados; y otra también de cristales anhedrales, de grano fino (0,5 — 2 mm); ambas de color verde,
con un fuerte pleocroismo color verde oliva. Se tienen inclusiones de opacos, anfibolas y plagioclasas. Generalmente se
encuentran de forma cumulada, asociadas a opacos y titanita. En algunos casos se presentan zonadas, y/o con macla de Carlsbad.
Algunas se encuentran alteradas por clorita y en menor medida, epidota.
Bt (3,2%) — cristales subhedrales, de grano fino — medio (0,2 - 2,5 mm). Algunas se presentan oxidadas, y otras levemente
cloritizadas.
Px (0,4%) - solo se presentan en el centro de anfibolas. Corresponden a clinopiroxenos.
Opacos (3,8%) — generalmente de grano muy fino (0,03 — 0,5 mm), de forma clbica y bordes redondeados, o anhedrales. Algunas
presentan inclusiones de plagioclasas. Asociadas por lo general a cimulos de anfibolas. Un alto porcentaje presenta bordes
rodeados por titanita.
Accesorios (1%) - corresponden a titanita anhedral, de grano fino (0,25 mm) asociada a las anfibolas en general, y también se
presenta rodeando a los opacos; apatitos presentan formas hexagonales y aciculares, y son de grano muy fino (menor a 0,05 mm);
circones dentro de las biotitas, de 0,05 mm aproximadamente.
Texturas de la roca — simplectitica (entre feldespato - K y las plagioclasas); poiquilitica (inclusiones en anfibolas, feldespato - K,
y plagioclasas); antirapakivi (feldespato - K con inclusiones de plagioclasas); evidencias de xenocristales de plagioclasas.
Nombre - Diorita de anfibolas

ILLO8 — 79C - EMM*
Roca inequigranular, seriada, con una poblacién de cristales de tamafio de grano medio a grueso (2 — 7,5 mm) y otra de grano fino
a muy fino (< 2 mm). Hipidiomorfica, con la mayoria de los cristales subhedrales, pero es posible encontrar euhedrales.
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Mineralogia — Pl (52,4%) — se tienen dos poblaciones, una de grano fino (0,1 — 2 mm), y en menor porcentaje, una de grano
medio (2 — 5 mm). Son cristales subhedrales en su mayoria, con macla polisintética, periclina, y algunas se encuentran zonadas,
ademas se observan inclusiones de anfibolas, de plagioclasas de grano mas fino, cuarzo, biotita y opacos. Presentan alteracion
leve a moderada a sericita y arcilla, preferentemente en nicleos, en general esta alteracién es en los cristales de mayor tamafio.
Kfs (24,4%) — Cristales anhedrales. Se presentan como fenocristales, con tamafios de 5 — 7,5 mm, y con inclusiones de
plagioclasas, anfibolas, titanita y opacos.

Qtz (2,4 %) - cristales anhedrales, de grano fino (< 2 mm), intersticial.

Anf (18,2%) — Presentan secciones basales de 0,3 a 1,75 mm, y cristales tabulares de hasta 2,3 mm de elongacion; de color verde,
con un fuerte pleocroismo color verde oliva. Generalmente se encuentran de forma cumulada, asociados a opacos y titanita.
Exhiben inclusiones de plagioclasas, titanita y opacos; y un gran porcentaje se presenta zonado, con un centro mas oscuro que los
bordes. Algunos cristales se ven parcial o totalmente reemplazados por clorita y titanita.

Bt (0,6%) — de grano fino (< 1 mm). alteracion moderada a fuerte a clorita. Algunos cristales se presentan rodeando a los opacos.
Opacos (1,2%) — de grano muy fino (0,01 - 0,5 mm), en su mayoria son cubicos, algunos con bordes redondeados. Un porcentaje
no menor presenta bordes de titanita o biotita.

Accesorios (0,8%) - corresponden en su mayoria a apatito y titanita diseminados. De los apatitos se observan sus caras basales
principalmente y la titanita se presenta anhedral, asociada a opacos y anfibolas.

Estructuras — enclave mas mafico que el que lo engloba, de 2 cm de largo, con las anfibolas en los bordes y las plagioclasas en el
centro, de grano mas fino (0,1 — 0,3 mm).

Texturas de la roca — Poiquilitica (inclusiones en anfibolas, feldespato - K y plagioclasa); simplectitica (entre feldespato - K 'y
plagioclasas); antirapakivi (feldespato - K con inclusiones de plagioclasas); de desequilibrio - bordes de descomposicion
(reemplazo parcial de cristales de anfibola por titanita).

Nombre — Monzodiorita de anfibolas

ILLO9 — 121D - EMM
Roca inequigranular, seriada, con una poblacién de cristales de tamafio de grano medio a grueso (2 — 7,5 mm) y otra de grano fino
a muy fino (< 2 mm). Hipidiomorfica, con la mayoria de los cristales subhedrales, pero es posible encontrar euhedrales.
Mineralogia — Pl (45%) — cristales subhedrales, de grano fino (<2 mm), con macla polisintética, periclina, y algunas se
encuentran zonadas, ademas se observan inclusiones de anfibolas, de plagioclasas de grano mas fino, biotita y opacos. Presentan
alteracion leve a moderada a sericita y arcilla, preferentemente en nicleos.
Kfs (10%) — Cristales anhedrales. Se presenta como megacristal, con tamafios de 2 — 7,5 mm, y con inclusiones de plagioclasas,
anfibolas, titanita y opacos.
Qtz (5%) — cristales anhedrales, de grano fino (< 1 mm), y crece de manera intersticial.
Anf (30%) — con dos poblaciones, una de grano fino (0,05 — 2 mm) y otra de grano fino - muy fino (< 0,2 mm). De color verde,
con un fuerte pleocroismo color verde oliva. Algunas se presentan macladas y/o zonadas. Generalmente se encuentran en cimulos
de 5 mm de ancho, aproximadamente, asociados a opacos y biotitas; los cristales de menor tamafio son los que forman estos
cumulos. Exhiben inclusiones de plagioclasas, biotitas, anfibolas y epidota. Algunas estan siendo parcialmente reemplazadas por
titanita, y muchos cristales presentan solo un pequefio borde de anfibolas, donde el centro corresponde a piroxenos.
Bt (7%) — cristales anhedrales, de grano fino (menor a 0,3 mm). Presentan un fuerte pleocroismo de color rojizo — café, sin
embargo algunos tienen una ausencia total de pleocroismo. Alteracién parcial por clorita, y en menor medida titanita. Algunos
cristales se presentan rodeando a los opacos.
Px (1%) — cristales anhedrales, de grano fino - medio (< 2,5 mm). Corresponden a clinopiroxenos y se encuentran como centro de
las anfibolas. Con inclusiones de piroxenos y opacos.
Opacos (2%) — de grano muy fino (0,01 - 0,5 mm), en su mayoria son cubicos, algunos con bordes redondeados. Un porcentaje no
menor presenta bordes de titanita.
Accesorios (1%) - corresponden en su mayoria a apatito y titanita diseminados. De los apatitos se observan sus caras basales,
pero los mas abundantes son los aciculares; y la titanita se presenta anhedral, asociada a opacos, clorita y anfibolas.
Texturas de la roca — Poiquilitica (inclusiones en anfibolas, feldespato - K y plagioclasa); antirapakivi (feldespato - K con
inclusiones de plagioclasas); de desequilibrio — borde de reaccion (piroxeno rodeado por anfibol); de desequilibrio - bordes de
descomposicion (reemplazo parcial de cristales de anfibola por titanita).
Nombre — Cuarzo monzodiorita de anfibolas

ILLO9 — 123A - EMM
Roca inequigranular, seriada, con una poblacion de cristales de grano muy fino (<1 mm), que son los mas abundantes, y otra de
grano fino a grueso (1 — 8 mm). Hipidiomorfica, con cristales subhedrales y anhedrales.
Mineralogia — Pl (50%) — cristales subhedrales, de grano fino (0,1 — 1 mm), y otra poblacion de grano fino - medio (1,5 — 8 mm),
que corresponde a los fenocristales del corte; con macla polisintética, periclina y de Carlsbad. Los fenocristales tienen inclusiones
de plagioclasas, opacos, anfibolas y piroxenos, mientras que los cristales mas pequefios solo presentan inclusiones de anfibolas y
opacos. Los fenocristales presentan un fuerte alteracion a arcilla y se presentan muy fracturados; algunos se presentan como
nlcleos de otras plagioclasas, mientras que los otros cristales presentan una alteracién moderada a fuerte a sericita y arcilla,
preferentemente en nicleos o formando anillos concéntricos a la zonacion.
Kfs (7%) — cristales anhedrales, de grano medio (2 — 5 mm), con inclusiones de plagioclasas, anfibolas, opacos y epidotas. Se
presentan como base para muchos minerales del corte.
Qtz (3%) — cristales anhedrales, de grano fino (0,5 — 1,7 mm), con inclusiones de anfibolas, plagioclasas y opacos. Crece de
manera intersticial y se asocia los fenocristales de plagioclasa.
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Anf (30%) —con dos poblaciones, una de grano muy fino (< 0,5 mm), que es la mas abundante y son cristales anhedrales, y otra de
grano fino (0,8 — 1,2 mm), con cristales subhedrales. De color verde con fuerte pleocroismo a amarillo y verde oliva. Algunos se
presentan maclados. Inclusiones de plagioclasas, opacos y biotita. Algunos cristales presentan sus centros alterados por clorita, y
en menor medida epidota.

Bt (0,5%) - cristales subhedrales, de grano muy fino (< 0,1 mm), con un fuerte pleocroismo de color rojizo-café. Se dan
principalmente como inclusiones en las anfibolas. Algunas se presentan fuertemente alteradas por clorita.

Px (0,5%) — cristales anhedrales, de grano fino (0,15 - 035 mm). Corresponden a clinopiroxenos y se encuentran reemplazado casi
completamente por un oxido de hierro.

Opacos (5%) — cristales subhedrales, de grano muy fino (< 0,2 mm), presentan formas cubicas y bordes redondeadas. Se asocian a
las anfibolas predominantemente. Un alto porcentaje tiene bordes de titanita.

Accesorios (3%) - Corresponde a cristales de titanita, anhedrales, de grano muy fino (<0,3 mm) y asociadas a los opacos; cristales
euhedrales de apatito aciculares y agrupados, 0 como seccion basal, de grano muy fino (< 0,05 mm)

Estructuras — el borde de contacto con la roca de caja es muy irregular y se interdigital con el enclave mafico mismo.

Texturas de la roca — Porfidica (fenocristales de plagioclasa); poiquilitica (inclusiones en anfibolas, plagioclasas, feldespato -
K); simplectitica (entre plagioclasa y feldespato - K); de desequilibrio - bordes de reaccién (borde de plagioclasa que rodea a otra
plagioclasa); de desequilibrio — bordes de descomposicion (reemplazo de piroxeno casi total por oxido de hierro); antirapakivi
(feldespato - K con inclusiones de plagioclasas); evidencias de xenocristales de plagioclasas.

Nombre —~Cuarzo monzodiorita de anfibolas

ILLO9 — 124A — EMM*
Roca inequigranular, seriada, con una poblacion de cristales de grano muy fino (<1 mm), que son los mas abundantes, y otra de
grano fino a grueso (1 — 8 mm). Hipidiomérfica, con cristales subhedrales y anhedrales.
Mineralogia — Pl (57,4%) — cristales subhedrales, de grano fino (0,1 — 1 mm), y otra poblacion de grano fino - medio (1,5 - 8
mm), que corresponde a los fenocristales del corte; con macla polisintética, periclina y de Carlsbad. Los fenocristales tienen
inclusiones de plagioclasas, opacos y anfibolas, mientras que los cristales mas pequefios solo presentan inclusiones de anfibolas y
opacos. Los fenocristales presentan un fuerte alteracion a arcilla y se presentan muy fracturados; algunos se presentan como
nlcleos de otras plagioclasas, mientras que los otros cristales presentan una alteracion moderada a fuerte a sericita y arcilla,
preferentemente en nlcleos o formando anillos concéntricos a la zonacién.
Kfs (3,8%) — cristales anhedrales, de grano fino (0,7 — 1,5 mm), con inclusiones de plagioclasas, anfibolas, opacos y apatitos. Se
presentan como base para muchos minerales del corte.
Qtz (1,2%) — cristales anhedrales, de grano fino (0,2 — 0,5 mm), con inclusiones de apatito. Crece de manera intersticial.
Anf (26,4%) — cristales anhedrales, de grano fino (0,1 — 0,8 mm). De color verde con fuerte pleocroismo a amarillo y verde oliva.
Algunos se presentan maclados. Inclusiones de plagioclasas, opacos y biotita. Algunos cristales presentan sus centros alterados
por clorita, y en menor medida epidota.
Bt (0,5%) - cristales anhedrales, de grano muy fino (0,05 mm), con un fuerte pleocroismo de color rojizo-café o ausencia de
pleocroismo. Se dan principalmente como inclusiones en las anfibolas. Algunas se presentan fuertemente alteradas por clorita.
Px (0,4%) — cristales anhedrales, de grano fino (0,15 - 0,35 mm). Corresponden a clino y ortopiroxenos. Presentan solo
inclusiones de opacos y se encuentran en intimo contacto con las anfibolas.
Opacos (6,7%) — cristales subhedrales, de grano muy fino (< 0,5 mm), presentan formas ctbicas y bordes redondeados. Se asocian
a las anfibolas predominantemente. Un pequefio porcentaje tiene bordes de titanita.
Accesorios (3,6%) - Corresponde a cristales de titanita, anhedrales, de grano muy fino (<0,15 mm) y asociadas a los opacos;
cristales euhedrales de apatito aciculares y agrupados, o como seccidn basal, es posible ver algunos cortando a opacos.
Estructuras — existe un borde de 0,5 mm, antes que empiece la roca de caja, donde se tiene un alto porcentaje de minerales
méficos.
Texturas de la roca — Porfidica (fenocristales de plagioclasa); poiquilitica (inclusiones en anfibolas, plagioclasas, feldespato -
K); simplectitica (entre plagioclasa y feldespato - K); de desequilibrio - bordes de reaccion (borde de plagioclasa que rodea a otra
plagioclasa), antirapakivi (feldespato - K con inclusiones de plagioclasas); evidencias de xenocristales de plagioclasas.
Nombre -Diorita de anfibolas

ILLO9 — 125A - EMM
Roca inequigranular, seriada, con una poblacion de cristales de grano muy fino (menores a 0,5 mm), que son los mas abundantes,
y otra de grano fino (0,5 - 1 mm). Hipidiomdrfica, con cristales subhedrales y anhedrales.
Mineralogia — PI (25%) — cristales anhedrales, de grano muy fino (0,05 — 0,5 mm), y otra poblacién de grano fino (0,5 — 1 mm);
con macla polisintética y periclina, y algunas se encuentran zonadas; ademas se observan inclusiones de anfibolas, biotitas,
opacos Y apatitos. Presentan alteracion leve a moderada a sericita y arcilla, preferentemente en nicleos o formando anillos
concéntricos a la zonacion. Algunos centros de las plagioclasas se presentan mas alterados y con una extincién distinta al resto del
cristal.
Anf (55%) — cristales anhedrales, con dos tamafios de grano, uno fino (0,4 - 0,8 mm), y el predominante, que corresponde a un
grano muy fino (menores a 0,5 mm). Inclusiones de plagioclasas, opacos y biotita. Generalmente se encuentran de forma
cumulada, en grupos de 2 mm de ancho aproximadamente, rodeados por cristales de biotita; las anfibolas en estos cimulos se
encuentran generalmente zonadas. En algunos casos presentan un centro de piroxeno. Un alto porcentaje de anfibolas es
reemplazada por biotita. Algunos cristales anhedrales de la poblacién de mayor tamafio de anfibola presentan un borde, de la
misma composicidn sobre el.
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Bt (15%) - cristales anhedrales, de grano fino (0,1 - 0,5 mm), con un fuerte pleocroismo de color rojizo-café o ausencia de
pleocroismo. Inclusiones de anfibolas y opacos. Se encuentran por lo general rodeando a los cristales de anfibolas.

Px (1%) — solo se presentan en el centro de anfibolas. Corresponden a clinopiroxenos.

Opacos (1%) — generalmente de grano muy fino (0,03 — 0,2 mm), presentan formas clbicas y bordes redondeados.

Accesorios (1%) - Corresponde a cristales de apatito aciculares, de grano muy fino (menor a 0,1 mm).

Texturas de la roca — Poiquilitica (inclusiones en anfibolas, biotitas y plagioclasas); evidencias de xenocristales de plagioclasas;
de desequilibrio - bordes de reaccién (borde de anfibola que rodea a la otra anfibola).

Nombre - Diorita de anfibolas

ILLO9 — 127 - EMM
Roca inequigranular, seriada, con una poblacion de cristales de grano muy fino (menor a 0,5 mm) y otra, que corresponden a
fenocristales de grano fino - medio (1 — 3 mm). Hipidiomérfica, con cristales subhedrales.
Mineralogia — Pl (53%) — presentan dos poblaciones, una de grano fino - medio (1 — 3 mm), subhedral, que corresponde a
fenocristales en la roca, con maclas polisintéticas y/o zonaciones e inclusiones de anfibol principalmente; la otra poblacién
corresponde a un grano mas fino (menor a 0,5 mm), con cristales anhedrales, macla polisintética y periclina. Presentan alteracion
leve a sericita y arcilla, preferentemente en ndcleos o formando anillos concéntricos a la zonacion. Algunas presentan bordes que
crecen alrededor de cristales
Kfs (7%) — cristales anhedrales, de grano fino (1 - 2 mm), con inclusiones de plagioclasas, anfibolas y biotitas.
Anf (15%) — cristales subhedrales, con dos tamafios, uno de grano fino (1 - 2 mm) y otro de grano muy fino (0,1 — 0,5 mm).
Inclusiones de plagioclasas, anfibolas y opacos. Las anfibolas de mayor tamafio son las que generalmente se encuentran zonadas
en el centro y forman cimulos, asociados a biotitas y opacos. Algunas anfibolas se encuentran macladas.
Bt (13%) —cristales anhedrales, de grano fino (0,2 — 1,5 mm), con un fuerte pleocroismo de color rojizo-café o ausencia de
pleocroismo. Un porcentaje no menor esta alterado por clorita, y en menor medida epidota. Con inclusiones de plagioclasas y
0opacos.
Opacos (5%) — generalmente de grano muy fino (0,03 — 0,3 mm), presentan formas cubicas, con bordes redondeados o se ven
cristales anhedrales.
Accesorios (1%) - cristales de apatito aciculares o secciones basales; circones de grano muy fino, con formas hexagonales.
Estructuras — se observa un vetilla rellena por cristales de cuarzo anhedrales.
Texturas de la roca — Poiquilitica (inclusiones en anfibolas, feldespato - K y plagioclasas); de desequilibrio - bordes de reaccién
(borde de plagioclasa sobre otra plagioclasa); antirapakivi (feldespato - K con inclusiones de plagioclasas).
Nombre — Monzodiorita de anfibolas

ILLO9 — 130A.1 - EMM
Roca inequigranular, seriada, con dos poblaciones, una de tamafio de grano fino - medio (0,4 — 2,5 mm) y otra de grano fino —
muy fino (menores a 0,07 mm).Hipidiomérfica, con cristales anhedrales.
Mineralogia — Pl (70%) — cristales anhedrales, de grano muy fino (0,07 — 0,3 mm), con macla polisintética, periclina, de Carlsbad
y algunas muestran zonacién concéntrica. Inclusiones de opacos. Alteracidn leve a sericita y arcilla, preferentemente en ndcleos.
Kfs (7%) — cristales anhedrales, de tamafio de grano fino (1 — 2 mm). Se presenta como megacristal, como base de otros
minerales, con inclusiones de biotita, plagioclasas, y opacos. Se encuentran predominantemente en el borde del enclave.
Qtz (1%) — cristales anhedrales, de grano fino (0,35 mm), con inclusiones de biotita y plagioclasa. Crece de forma intersticial.
Anf (15%) — cristales subhedrales, de grano fino — medio (0,4 -2,5 mm) y corresponden a fenocristales en el enclave. Presentan un
color verde con fuerte pleocroismo a verde oliva. Inclusiones de plagioclasas y biotitas. Alteracion por clorita en los bordes.
Bt (1%) — cristales anhedrales, de grano fino (0,1 — 0,4 mm), con un fuerte pleocroismo de color rojizo-café. Se presentan
alrededor de los opacos o0 asociados a ellos.
Opacos (5%) — cristales subhedrales, con forma cubica en general. Tamafio de grano muy fino (menor a 0,1 mm).
Accesorios (1%) —cristales euhedrales de apatito, son de grano muy fino, menor a 0,01 y son aciculares.
Texturas de la roca — Poiquilitica (inclusiones en anfibolas, feldespato - K); simplectitica (intercrecimiento de plagioclasa y
feldespato - K); de reabsorcion (cristales embayados de anfibolas); antirapakivi (feld. K crece rodeando a la plagioclasa).
Nombre -Diorita de anfibolas

ILLO9 — 130B - EMM*
Roca inequigranular, seriada, con dos poblaciones, una de tamafio de grano fino (0,3 — 2 mm) y otra de grano medio — grueso (2 —
5,5 mm). Hipidiomorfica, con cristales subhedrales.
Mineralogia — PI (58,2%) — cristales subhedrales, de dos poblaciones de tamafio, una de grano fino — medio (1,5 -2,5 mm) y otra
de grano fino (0,3 — 0,7 mm), con macla polisintética, periclina, de Carlsbad y algunas muestran zonacién concéntrica.
Inclusiones de anfibolas, biotitas, opacos y epidota en menor medida. Alteracion moderada a sericita, arcilla, y epidota en menor
medida preferentemente en nucleos o formando anillos concéntricos a la zonacién. Algunas presentan bordes que crecen alrededor
de cristales; otras tienen centros con caracteristicas opticas muy distintas al resto del cristal.
Kfs (1,8%) — cristales anhedrales, de tamafio de grano fino - medio (0,7 — 2,5 mm). Se presenta como cristal base de otros
minerales, con inclusiones de plagioclasas, anfibolas y opacos.
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Qtz (4,4%) — cristales anhedrales, de grano fino (0,1 — 1,4 mm), con inclusiones de anfibolas. Crece de forma intersticial, y se
encuentra muy fracturado; algunos cristales se ven rodeados por anfibolas.

Anf (28,8%) — cristales subhedrales, con dos poblaciones de tamafio, una de grano fino (0,2 — 2 mm), y otra de grano medio -
grueso (2 — 5,5 mm). Presentan un color verde con fuerte pleocroismo a amarillo y verde oliva, algunas se encuentran macladas
y/o zonadas. Inclusiones de plagioclasas y opacos. Alteracion leve a moderada por clorita y en menor medida, titanita y epidota;
se le encuentra mucha veces rodeando a algunos cristales (cuarzo, plagioclasas).

Bt (0,6%) - cristales anhedrales, de grano fino (< 0,1 mm), con un fuerte pleocroismo de color rojizo-café. Se presentan alrededor
de los opacos o0 asociados a ellos

Px (0,2%) — cristales anhedrales, de grano fino (0,2 — 0,8 mm), corresponden a clinopiroxenos. Se ven alterados por opacos y
epidota. Solo se encuentran en el centro de una estructura similar a una amigdala.

Opacos (1,8 %) — cristales subhedrales, con forma cubica y algunos bordes redondeados. Tamafio de grano de 0,03 - 0,25 mm; se
encuentran por lo general rodeados por titanita, y asociados a las anfibolas, principalmente.

Accesorios (4,2%) — titanita y apatito. La titanita es anhedral, de tamafio de grano muy fino - fino (0,02 — 0,4 mm) y se encuentra
asociada a la clorita principalmente, como centro de plagioclasas o bordeando a opacos; apatitos son euhedrales, con dos
poblaciones, una de grano muy fino (menor a 0,05 mm), y otra de grano fino (0,3 - 1,2 mm), son aciculares y muestran sus caras
basales; ademas se presentan en grupos.

Estructuras — una estructura (tipo amigdala) de 3 mm de largo, rodeado por cristales de anfibolas y con un centro de opacos y
epidotas. Los cristales dentro de la estructura corresponden a piroxenos cuyo clivaje se prolonga a las anfibolas.

Borde con la roca de caja - borde no es recto, sino sinuoso, es de aproximadamente 1,2 cm, donde se tienen cristales tanto del
tamafio de la roca de caja, como del enclave. Los minerales que corresponden al enclave se presentan de manera intersticial entre
los cristales de la roca de caja. El borde inmediato después del enclave y hacia la roca de caja, es félsico, compuesto por
feldespato - K y plagioclasas, de aproximadamente 0,5 mm.

Texturas de la roca — Poiquilitica (inclusiones en anfibolas, feldespato - K, cuarzo y plagioclasas); simplectitica
(intercrecimiento de plagioclasa y feldespato - K); de desequilibrio - bordes de reaccion (plagioclasa anhedral con borde de
plagioclasa); de desequilibrio — de descomposicion (reemplazo parcial o completo de piroxenos por opacos); antirapakivi
(feldespato - K crece rodeando a la plagioclasa); cuarzo ocelli (cristales de cuarzo rodeados por anfibolas); evidencias de
xenocristales de plagioclasas.

Nombre — Cuarzo diorita de anfibolas

ILLO9 — 131A.1 - EMM
Roca inequigranular, seriada, con dos poblaciones, una de tamafio de grano fino (<2 mm) y otra de grano medio (2 — 3.5 mm).
Hipidiomérfica, con cristales subhedrales.
Mineralogia — Pl (35%) — cristales subhedrales, de dos poblaciones de tamafio, una de grano fino — medio (1 - 3,5 mm) que
corresponde a los fenocristales del corte, y otra de grano fino (0,2 — 0,45 mm), con macla polisintética, periclina, y algunas
muestran zonacién concéntrica. Inclusiones de anfibolas, plagioclasas y opacos. Las mas pequefias presentan alteracion moderada
a sericita y arcilla preferentemente en nucleos, y en las mas grandes, la alteraciéon es mas leve y se presenta formando anillos
concéntricos a la zonacidn, ademas en estos mismos cristales se encuentran centros con caracteristicas dpticas distintas al resto del
cristal. Algunas se encuentran rodeadas por anfibolas.
Kfs (5%) — cristales anhedrales, de tamafio de grano fino (0,2 — 1 mm). Se presenta como cristal base de otros minerales o como
mineral intersticial, con inclusiones de plagioclasas, anfibolas y opacos.
Anf (35%) — cristales subhedrales, de grano fino (<0,5 mm). Presentan un color verde con fuerte pleocroismo a amarillo y verde
oliva, algunas se encuentran macladas. Inclusiones de biotitas y opacos. Se presenta en cimulos de 1 — 1,5 mm de ancho
aproximadamente, y se asocian a opacos Yy biotitas que rodean al cimulo. Algunos presentan centros alterados por opacos; y otras
estan siendo reemplazadas por biotitas.
Bt (15%) — cristales anhedrales, con dos poblaciones de tamafio, una de grano fino (0,1 — 0,6 mm), y otra de grano medio (2 mm),
que corresponde a los fenocristales del corte. Color amarillo y café, con pleocroismo café rojizo, algunas ya no presentan
pleocroismo. Los cristales mas pequefios se presentan al borde de los cimulos de anfibolas. Los fenocristales presentan una
zonacion, donde los opacos se disponen paralelos a esta. Se tienen inclusiones de opacos y plagioclasas, ademas algunas presentan
un grado de alteracion leve de clorita.
Opacos (5%) — cristales subhedrales, con forma cibica y algunos bordes redondeados. Tamafio de grano muy fino (< 0,05 mm).
Accesorios (3%) —apatito y circones. Los apatitos son euhedrales, de grano muy fino (<0,05 mm), aciculares (los mas abundantes)
y caras basales. Los circones son de grano muy fino (<0,07 mm).
Estructuras — los cristales de feldespato potasico se presentan en el borde del enclave, como un megacristal que mantiene a los
minerales del enclave.
Texturas de la roca — Poiquilitica (inclusiones en anfibolas, feldespato - K, plagioclasas y biotitas); simplectitica
(intercrecimiento de plagioclasa y feldespato - K); de desequilibrio — de descomposicion (reemplazo parcial o completo de
anfibolas por opacos); antirapakivi (feldespato - K crece rodeando a la plagioclasa); evidencias de xenocristales de plagioclasas.
Nombre — Monzodiorita de anfibolas
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Xenolitos

ILLO8 — 114 —xenolito
Roca inequigranular, con una poblacién de cristales de grano medio - grueso (1 -7,5 mm). Hipidiomorfica, con cristales
anhedrales a euhedrales.
Mineralogia — Pl (6%) — cristales anhedrales, de grano medio (1,2 — 3 mm). Presentan maclas polisintéticas y periclina. Se
presentan muy fracturadas, con una leve a moderada alteracion de sericita en los nucleos de los cristales, y en menor cantidad
clorita y epidota. Inclusiones de plagioclasas, anfibolas y de apatitos. Algunas presentan bordes que crecen alrededor de cristales
fuertemente alterados.
KFd (2%) — Cristales anhedrales, que se presentan de forma intersticial, de grano medio - grueso (2,5 -5 mm). Con inclusiones de
anfibolas, plagioclasas, apatitos y titanitas.
Anf (86%) — Cristales subhedrales y anhedrales, de grano medio — grueso principalmente (1 — 7,5 mm). Presentan claras
zonaciones, con centros de color verde oscuro y en los bordes mas claros, con un fuerte pleocroismo color verde oliva.
Generalmente se encuentran asociados a opacos y titanita. Exhiben inclusiones de anfibolas, epidota, plagioclasa y cristales que
estan siendo fuertemente alterados por clorita, posiblemente biotitas; en algunos casos presentan un centro de cristales anhedrales
de piroxeno.
Px (2%) — solo se presentan en el centro de anfibolas. Corresponden a clinopiroxenos.
Opacos (2%) — son de grano muy fino (menores a 0,05 mm), se asocian a los ntcleos de anfibolas principalmente.
Accesorios (2%) - corresponden a titanita, apatito y epidota. La titanita se presenta de forma anhedral, de grano fino (0,5 mm
aprox.). Los apatitos, que son los mas abundantes, son de grano fino (0,2 - 1 mm), subhedrales, algunos mostrando sus caras
basales y otros aciculares, asociados a cristales de epidota; La epidota se encuentra de forma intersticial, o como inclusién.
Texturas de la roca — De desequilibrio - bordes de reaccién (borde de plagioclasa que rodea a otra plagioclasa); Poiquilitica
(inclusiones en anfibolas, feldespato - K y plagioclasas); antirapakivi (feldespato - K con inclusiones de plagioclasas).
Nombre — Hornblendita de plagioclasas

ILLO9 — 120B — xenolito
Roca inequigranular, con una poblacién de cristales entre 1 — 8 mm (grano medio a grueso), que corresponde a fenocristales de
anfibolas, y la otra entre 0,1 — 1 mm (grano fino). Hipidiomorfica, con cristales subhedrales.
Mineralogia — Pl (8%) — de grano fino a medio, entre 0,1 — 1,8 mm, predominando las de grano fino. Presentan macla
polisintética y periclina, y algunas se encuentran zonadas, ademas se observan inclusiones de anfibolas y plagioclasas. Alteracion
moderada de sericita, arcilla y clorita en los nucleos principalmente. Algunas presentan bordes que crecen alrededor de cristales
fuertemente alterados.
KFd (2%) — Cristales anhedrales, que se presentan de forma intersticial, de grano fino- medio (1 mm). Con inclusiones de
plagioclasas y anfibolas.
Anf (85%) — cristales subhedrales, presentan dos tamafios, predominando el de grano medio a grueso (1 a 8 mm), que corresponde
a los fenocristales del corte. Presentan claras zonaciones, con centros de color verde oscuro y en los bordes mas claros, con un
fuerte pleocroismo color verde oliva. Generalmente se encuentran asociados a opacos Y titanita. Exhiben inclusiones de
clinopiroxeno, clorita, plagioclasas y epidota. Algunas exhiben sus caras basales; en algunos casos presentan un centro de cristales
anhedrales de piroxeno.
Px (3%) — solo se presentan en el centro de anfibolas. Corresponden a clinopiroxenos.
Opacos (1%) — generalmente de grano muy fino (0,01 — 0,3 mm), sin embargo es posible encontrar de 1 — 1,5 mm, con forma
cubica, redondeadas o anhedrales. Se encuentran asociados principalmente a las anfibolas.
Accesorios (1%) - se encuentran asociados a los cumulos de anfibolas. Corresponden a titanita, apatito y allanita. La titanita
generalmente rodea a los opacos. Los apatitos, que son los mas abundantes, son de grano fino (0,03 — 1 mm), subhedrales, algunos
mostrando sus caras basales y otros aciculares
Texturas de la roca — Poiquilitica (inclusiones en anfibolas y plagioclasas); De desequilibrio - bordes de reaccién (borde de
plagioclasa que rodea a otra plagioclasa); antirapakivi (feldespato - K con inclusiones de plagioclasas).
Nombre — Hornblendita de plagioclasas
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ANEXO D — CALCULO DE FORMULAS ESTRUCTURALES

Los andlisis obtenidos a través del microscopio electronico de barrido (SEM) se adjuntan en el
Anexo virtual 1V, como un archivo excel version 2007, debido a la cantidad de columnas de algunos

minerales. Esta modalidad se debe a la gran cantidad de datos que se obtuvieron.
Ademas de los andlisis, se encuentra el calculo de las formulas estructurales de:
- Plagioclasas
- Feldespato potésico
- Anfibolas: en base a 15 y 13 cationes.
- Piroxenos

- Biotitas

La descripcidn de estos calculos se puede encontrar en el Capitulo 4 del presente trabajo.
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ANEXO E - RESULTADOS TERMOBAROMETRICOS

A continuacién se detallan los resultados de temperatura obtenidos mediante

geotermometros, y los de presién, obtenidos ambos de anfibola.

la aplicacion de

Muestra Si| AIT | P1(+/-3kb) | P2 (+/-1kb) | P3(+/- 0,5 Kkb) | P4(+/-0,6 kbar) | %Ab | T(+/- 75°C)
1LL0859D | RC 7,03| 1,05 1,37 1,17 0,99 1,99| 085 660,5
1LL0859D | RC 7,05 1,04 1,30 1,09 0,93 193] 071 684,3
ILL0859D | RC 7,28 0,75 -0,15 -0,53 -0,29 056 0,71 649,9
Minimo -0,15 -0,53 -0,29 0,56 649,9
Méaximo 1,37 1,17 0,99 1,99 684,3
Promedio 0,84 0,58 0,54 1,49 664,9
Desv. Estandar 0,86 0,96 0,72 0,81 17,6
ILL0O859D | EMM 7,11] 0,99 1,04 0,80 0,71 168| 0,56 713,7
1LL0859D | EMM 7,12 | 0,99 1,04 0,81 0,71 169| 0,61 697,7
ILL0O859D | EMM 7,05] 1,01 1,15 0,93 0,81 1,79 0,74 679,7
1LL0859D | EMM 7,30| 0,79 0,07 -0,28 -0,10 0,77 0,72 639,9
ILL0O859D | EMM 7,09 0,95 0,88 0,62 0,58 153| 044 765,7
1ILL0859D | EMM 7,12 | 0,92 0,73 0,46 0,45 139 044 760,4
ILL0O859D | EMM 7,11 | 1,02 1,22 1,00 0,86 185| 044 756,1
ILL0O859D | EMM 7,06 | 0,98 1,03 0,79 0,70 167 0,52 738,3
1LL0859D | EMM 7,19| 0,87 0,47 0,17 0,24 115] 0,52 713,9
1LL0859D | EMM 739 | 0,72 -0,29 -0,69 -0,41 042| 0,56 654,9
Minimo -0,29 -0,69 -0,41 0,42 639,9
Méximo 1,22 1,00 0,86 1,85 765,7
Promedio 0,73 0,46 0,45 1,39 712,0
Desv. Estandar 0,50 0,56 0,42 0,48 44,2
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Muestra Si| AIT | P1(+/-3kb) | P2 (+/-1kb) | P3(+/- 0,5kb) | P4(+/-0,6 kbar) | %Ab | T(+/- 75°C)
1LL0860B | EMM 7,42 | 0,69 -0,44 -0,85 -0,53 0,29| 0,69 619,9
ILL0O860B | EMM 7,08| 0,93 0,75 0,48 0,47 141| 0,69 690,3
1LL0860B | EMM 7,04 1,05 1,35 1,15 0,97 197 049 782,2
1ILL0860B | EMM 7,13 1,03 1,26 1,05 0,89 189 0,53 714,2
ILL0O860B | EMM 7,19 0,94 0,80 0,53 0,51 146| 049 749,6
ILLO860B | EMM 715] 1,01 1,16 0,94 0,81 180 051 718,2
ILL0O860B | EMM 7,92 0,31 -2,37 -3,02 -2,16 -155| 0,51 449,1
1LL0860B | EMM 7,20 0,94 0,81 0,54 0,51 146 051 709,8
ILL0O860B | EMM 7,02 1,05 1,38 1,19 1,00 2,01| 0,50 7874
ILL0O860B | EMM 7,09 0,92 0,71 0,43 0,44 1,37 051 737,0
1LL0860B | EMM 7,63 | 057 -1,06 -1,56 -1,06 -031| 051 599,3
ILL0O860B | EMM 7,02 1,01 1,18 0,96 0,83 182 051 749,7
Minimo -2,37 -3,02 -2,16 -1,55 449,1
Méaximo 1,38 1,19 1,00 2,01 787,4
Promedio 0,46 0,15 0,22 1,14 692,2
Desv. Estandar 1,16 1,30 0,98 1,10 95,4
ILL0860B | RC 7,02 1,03 1,27 1,06 0,91 190| 048 785,3
1LL0860B | RC 7,26 | 0,86 0,43 0,11 0,20 1,10| 0,48 7314
ILL0O860B | RC 7,18 | 0,97 0,96 0,71 0,65 161 0,61 684,0
1LL0860B | RC 7,04| 1,26 2,43 2,36 1,88 3,00 023 717,0
Minimo 0,43 0,11 0,20 1,10 684,0
Méximo 2,43 2,36 1,88 3,00 785,3
Promedio 1,27 1,06 0,91 1,90 729,4
Desv. Estandar 0,85 0,95 0,71 0,80 42,2
ILLO877A | RC 7,10 0,94 0,81 0,55 0,52 1,471 0,58 713,9
ILLO877A |RC 6,95 | 1,12 1,73 1,58 1,29 2,341 0,54 749,8
ILLO877A | RC 7,24 (081 0,13 -0,21 -0,05 0,83]0,54 697,3
ILLO877A | RC 7,53 0,55 -1,15 -1,66 -1,13 -0,39 | 0,54 629,6
ILLO877A |RC 7,17 10,88 0,53 0,23 0,28 1,20 10,54 711,2
ILLO877A | RC 7,01 1,04 1,30 1,09 0,93 1,93 (0,54 739,1
Minimo -1,15 -1,66 -1,13 -0,39 629,6
Maximo 1,73 1,58 1,29 2,34 749,8
Promedio 0,56 0,26 0,31 1,23 706,8
Desv. Estandar 1,01 1,13 0,85 0,96 42,4
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Muestra Si| AIT | P1(+/-3kb) | P2 (+/-1 kb) | P3(+/- 0,5 kb) | P4(+/-0,6 kbar) | %Ab | T(+/- 75°C)
ILLO879A | EMM 7,00 1,09 1,57 1,39 1,15 2,18| 0,52 746,4
ILLO879A | EMM 7,73 044 -1,68 -2,25 -1,58 -0,89| 0,49 595,3
ILLO879A | EMM 7,14 | 1,06 1,40 1,20 1,01 2,02| 0,53 711,2
ILLO879A | EMM 7,61| 0,48 -1,49 -2,03 -1,42 -0,71| 044 635,6
ILLO879A | EMM 7,09 1,04 1,34 1,13 0,96 196| 044 757,8
ILLO879A | EMM 7,00 1,08 1,52 1,33 1,11 2,13 044 779,4
ILLO879A | EMM 7,01] 1,10 1,60 1,43 1,19 2,22 044 775,2
ILLO879A | EMM 6,90 | 1,14 1,82 1,68 1,37 242| 048 808,1

Minimo -1,68 -2,25 -1,58 -0,89 595,3

Méximo 1,82 1,68 1,37 2,42 808,1

Promedio 0,76 0,49 0,47 1,42 726,1

Desv. Estandar 1,45 1,63 1,22 1,38 74,5
ILLO879C | EMM 6,98 |1,04 1,31 1,11 0,94 1,94]0,51 758,4
ILL0O879C | EMM 6,99 | 1,12 1,70 1,54 1,26 2,30 0,60 7227
ILL0879C | EMM 6,76 |1,32 2,73 2,70 2,13 3,28 0,47 826,4
ILL0O879C | EMM 7,04 1,11 1,65 1,49 1,23 2,26 | 0,55 724,6
ILL0O879C | EMM 6,95 | 1,15 1,89 1,75 1,42 2,4910,47 7914
ILL0879C | EMM 6,98 |1,09 1,56 1,38 1,15 2,18 10,56 738,6
ILL0O879C | EMM 7,04 11,13 1,79 1,64 1,34 2,39 10,56 720,0
ILL0879C | EMM 7,53 0,59 -0,94 -1,42 -0,95 -0,19 | 0,56 621,8
ILL0O879C | EMM 7,05 1,12 1,69 1,53 1,26 2,30 0,55 7227
ILL0O879C | EMM 7,62 10,50 -1,39 -1,93 -1,33 -0,62 | 0,47 637,8
ILLO879C | EMM 7,08 |[1,01 1,17 0,95 0,82 1,81 0,47 769,3
ILL0O879C | EMM 7,00 1,11 1,64 1,48 1,22 2,2510,59 724,2
ILLO879C | EMM 7,57 |051 -1,34 -1,87 -1,29 -0,57 10,51 625,4
ILL0O879C | EMM 6,97 |1,06 1,42 1,22 1,03 2,040,551 758,3
ILLO879C | EMM 7,56 |0,50 -1,43 -1,97 -1,36 -0,65 | 0,40 643,4
1LL0879C | EMM 7,31 /0,83 0,26 -0,07 0,06 0,95|0,39 702,8
ILL0O879C | EMM 7,71 10,39 -1,97 -2,57 -1,82 -1,16 | 0,39 588,0
1LL0879C | EMM 7,24 10,89 0,56 0,26 0,31 1,2310,39 719,0
ILLO879C | EMM 7,07 1,08 1,49 131 1,09 2,11 /0,39 753,2
ILL0879C | EMM 7,40 |0,78 0,02 -0,35 -0,15 0,72 0,47 694,3
ILLO879C | EMM 6,97 |1,15 1,86 1,72 1,40 2,46 | 0,47 787,3
ILL0O879C | EMM 7,08 1,08 1,49 1,31 1,09 2,11 0,54 722,0
ILL0O879C | EMM 7,87 10,34 -2,21 -2,84 -2,02 -1,39 10,42 498,3
ILL0O879C | EMM 7,19 10,91 0,65 0,37 0,38 1,32 10,42 736,1
ILLO879C | EMM 6,96 | 1,16 191 1,78 1,45 2,510,442 778,6

Minimo -2,21 -2,84 -2,02 -1,39 498,3

Maximo 2,73 2,70 2,13 3,28 826,4

Promedio 0,70 0,42 0,43 1,36 710,6

Desv. Estandar 1,42 1,59 1,19 1,34 73,0
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Muestra Si| AIT | Pi(+/-3kb) | P2 (+/-1 kb) | P3(+/- 0,5 kb) | P4(+/-0,6 kbar) | %Ab | T(+/- 75°C)
1LL09120B | Xenolito 749 | 0,56 -1,10 -1,60 -1,09 -0,34| 0,69 609,0
1LL09120B | Xenolito 745| 0,75 -0,14 -0,52 -0,28 0,57] 091 575,2
1LL09120B | Xenolito 7,34| 0,83 0,24 -0,09 0,04 093| 087 600,8
1LL09120B | Xenolito 7,39 | 0,69 -0,46 -0,88 -0,55 0,27 0,88 596,2
1LL09120B | Xenolito 6,44 171 4,70 491 3,79 515 084 734,0
1LL09120B | Xenolito 7,47 | 0,64 -0,72 -1,17 -0,77 0,02| 0,83 585,0
1LL09120B | Xenolito 6,57 | 151 3,65 3,73 2,91 416| 0,83 725,9
1LL09120B | Xenolito 749 | 0,65 -0,64 -1,08 -0,70 0,09| 0,83 579,9
1LL09120B | Xenolito 7,81| 0,30 -2,41 -3,06 -2,19 -158 | 0,88 476,3
1LL09120B | Xenolito 7,27| 0,85 0,35 0,03 0,13 1,03| 0,88 6154
1LL09120B | Xenolito 6,28 | 1,85 541 5,70 4,38 582| 0,68 796,4
1LL09120B | Xenolito 7,15] 1,02 1,19 0,97 0,84 1,83| 0,68 669,9
1LL09120B | Xenolito 7,69 | 0,49 -1,48 -2,02 -1,41 -0,70| 0,68 545,8
1LL09120B | Xenolito 7,27 0,91 0,64 0,36 0,38 1,31| 0,68 648,9
1LL09120B | Xenolito 747 | 0,66 -0,59 -1,03 -0,66 0,14| 0,68 609,2
1LL09120B | Xenolito 645| 1,75 4,88 511 3,94 532| 0,68 768,4
1LL09120B | Xenolito 7,11] 1,07 1,46 1,28 1,07 2,09] 0,68 676,4
1LL09120B | Xenolito 7,38 | 0,68 -0,48 -0,91 -0,57 0,24| 0,68 633,6
1LL09120B | Xenolito 7,12 1,08 1,51 1,33 1,11 2,13 0,67 675,4
1LL09120B | Xenolito 6,20 1,95 5,87 6,21 4,77 6,25 | 0,67 8115
1LL09120B | Xenolito 7,02 1,15 1,84 1,70 1,38 2,441 0,68 692,5
1LL09120B | Xenolito 6,32 1,82 5,22 5,49 4,23 5,64 0,68 793,5
1LL09120B | Xenolito 6,58 | 1,62 4,23 4,37 3,39 4,70 0,68 751,2

Minimo -2,41 -3,06 -2,19 -1,58 476,3

Méximo 5,87 6,21 4,77 6,25 811,5

Promedio 1,44 1,25 1,05 2,07 659,6

Desv. Estandar 2,53 2,84 2,13 2,39 88,6
1LL09121D | EMM 7,04 10,95 0,85 0,59 0,55 1,51 (0,62 7157
1LL09121D |EMM 7,01 1,09 1,57 1,39 1,15 2,18 10,57 727,0
1LL09121D | EMM 7,13 10,93 0,76 0,49 0,48 1,42 10,57 708,7
1LL09121D |EMM 7,68 10,43 -1,76 -2,34 -1,65 -0,97 1 0,52 586,7
1LL09121D | EMM 7,45 10,94 0,80 0,53 0,51 1,46 | 0,52 637,0
1LL09121D | EMM 7,22 |0,95 0,86 0,60 0,56 1,51 | 0,64 667.8
ILL09121D |EMM 7,00 1,12 1,69 1,53 1,26 2,30 ] 0,64 709,4
1LL09121D | EMM 7,60 |0,49 -1,48 -2,02 -1,41 -0,70 | 0,64 586,9
ILL09121D |EMM 7,06 1,10 1,59 1,42 1,18 2,2110,53 728,5
1LL09121D | EMM 7,36 0,76 -0,12 -0,50 -0,26 0,59 0,53 672,9
1LL09121D |EMM 7,43 10,81 0,18 -0,17 -0,01 0,87 | 0,55 642,5

Minimo -1,76 -2,34 -1,65 -0,97 586,7

Méximo 1,69 1,53 1,26 2,30 7285

Promedio 0,45 0,14 0,21 1,12 671,2

Desv. Estandar 1,17 1,31 0,98 111 52,4
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Muestra Si AIT | P1(+/-3kb) | P2 (+/-1kb) | P3(+/- 0,5kb) | P4(+/-0,6 kbar) | %Ab | T(+/- 75°C)
ILL09123A | EMM 7,25 [081 |0,16 -0,18 -0,03 0,85 0,54 [6954
ILL09123A | EMM 6,98 1,10 |1,63 1,47 1,21 2,25 0,42 778,9
ILL09123A | EMM 6,86 [1,14 |1,79 1,65 1,34 2,40 0,47 818,0
ILL09123A | EMM 6,92 [1,18 1,99 1,87 1,51 2,58 0,47 799,0
ILL09123A | EMM 6,92 |1,15 |1.86 1,72 1,40 2,46 0,57 7448
ILL09123A | EMM 6,87 1,10 |1,60 1,43 1,18 2,21 0,53 774,1
ILL09123A | EMM 7,23 10,89 |0,56 0,26 0,30 1,23 0,34 711,3
ILL09123A | EMM 7,15 0,93 |0,77 0,50 0,48 1,43 0,52 720,1
ILL09123A | EMM 7,02 1,01 |1,16 0,94 0,82 1,80 0,53 742,4
ILL09123A | EMM 6,96 |1,11 |1,68 1,52 1,25 2,29 0,77 687,5
Minimo 0,16 -0,18 -0,03 0,85 687,5
Méximo 1,99 1,87 1,51 2,58 818,0
Promedio 1,32 1,12 0,95 1,95 7471
Desv. Estandar 0,63 0,70 0,53 0,59 44,4
ILL09130A | EMM 7,06 [1,04 [133 1,13 0,96 1,96 0,60 [7103
ILL09130A | EMM 6,94 [1,09 |154 1,36 1,13 2,16 0,60 736,0
Minimo 1,33 1,13 0,96 1,96 710,3
Maximo 1,54 1,36 1,13 2,16 736,0
Promedio 1,44 1,25 1,04 2,06 723,1
Desv. Estandar 0,15 0,16 0,12 0,14 18,2
ILL0O9130A |RC 7,12 1091 |0,67 0,39 0,40 1,33 0,51 730,7
ILL09130A |RC 7,10 0,97 |0,96 0,71 0,64 1,61 0,51 7319
ILLO9130A | RC 6,94 [1,15 |185 1,71 1,39 2,45 0,51 758,0
ILLO9130A |RC 6,89 121 |217 2,06 1,66 2,75 0,51 766,8
ILL09130A |RC 7,03 (096 |0,93 0,68 0,62 1,58 0,51 [7494
ILL09130A |RC 7,07 1098 [1,01 0,77 0,69 1,66 047 | 7737
Minimo 0,67 0,39 0,40 1,33 730,7
Maximo 2,17 2,06 1,66 2,75 773,7
Promedio 1,26 1,05 0,90 1,90 751,8
Desv. Estandar 0,60 0,67 0,50 0,56 15,9
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Muestra Si| AIT | P1(+/-3kb) | P2 (+/-1 kb) | P3(+/- 0,5 kb) | P4(+/-0,6 kbar) | %Ab | T(+/- 75°C)
ILL09131A | EMM 6,94 | 1,15 1,88 1,74 1,42 2,48 | 0,54 7478
ILLO9131A |EMM 7,06 | 1,07 1,48 1,30 1,09 2,10 057 7179
ILL09131A | EMM 7,27| 0,81 0,14 -0,21 -0,05 0,83| 0,68 654,5
ILLO9131A |EMM 691 | 1,18 2,02 1,90 1,53 261| 059 7375
ILLO9131A |EMM 7,48 | 0,69 -0,44 -0,86 -0,53 0,28 0,55 634,1
Minimo -0,44 -0,86 -0,53 0,28 634,1
Maéximo 2,02 1,90 1,53 2,61 7478
Promedio 1,02 0,77 0,69 1,66 698,4
Desv. Estandar 1,10 1,24 0,93 1,04 51,0
ILL09131A |RC 7,28 | 0,75 -0,16 -0,54 -0,30 0,55] 0,53 694,8
ILL0O9131A |RC 6,85| 1,23 2,27 2,18 1,75 285| 0,53 768,0
ILL09131A |RC 7,08| 1,02 1,21 1,00 0,86 1,85| 049 7718
ILL09131A |RC 741| 0,74 -0,22 -0,61 -0,34 0,50| 0,49 698,2
ILL09131A |RC 7,22 0,84 0,30 -0,02 0,09 0,99 0,66 670,8
ILL09131A |RC 7,32| 0,79 0,04 -0,32 -0,13 0,74| 0,66 648,1
Minimo -0,22 -0,61 -0,34 0,50 648,1
Méximo 2,27 2,18 1,75 2,85 7718
Promedio 0,58 0,28 0,32 1,24 708,6
Desv. Estandar 0,98 1,10 0,83 0,93 50,8
1LL09136 RC 7,55 10,40 -1,91 -2,50 -1,77 -1,10 | 0,86 570,7
1LL09136 RC 6,92 1,14 1,83 1,69 1,37 2,4310,86 673,4
1LL09136 RC 7,83 10,33 -2,27 -2,90 -2,07 -1,44 10,82 473,0
1LL09136 RC 6,95 [1,04 1,33 1,13 0,96 1,96 [ 0,93 664,0
1LL09136 RC 7,63 |0,50 -1,40 -1,93 -1,34 -0,62 | 0,93 532,6
1LL09136 RC 7,71 0,56 -1,11 -1,61 -1,10 -0,35 10,87 508,8
Minimo -2,27 -2,90 -2,07 -1,44 473,0
Méaximo 1,83 1,69 1,37 2,43 6734
Promedio -0,59 -1,02 -0,66 0,14 570,4
Desv. Estandar 1,73 1,94 1,46 1,64 82,6

P1 — Hammarstrom y Zen (1986)
P2 — Hollister et al. (1987)
P3 — Johnson y Rutherford (1989)
P4 — Schmidt (1992)
La temperatura en base a Blundy y Holland (1990)
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