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RESUMEN

El alzamiento del flanco occidental del Altiplano a lo largo de la Precordillera del norte y
extremo-norte de Chile (18-21° S) ha sido explicado por el desarrollo de un sistema contraccional
de escala regional vergente al oeste que involucra pliegues y corrimientos, y delimita la
Depresion Central de la Cordillera Occidental. Este sistema, denominado WTS (West Vergent
Thrust System) ha tenido actividad desde el Oligoceno-Mioceno hasta tiempos actuales, y ha
deformado una cobertura nedgena compuesta principalmente de unidades volcanoclasticas y
sedimentarias que se encuentra bajo un substrato pre-Oligoceno cuyas caracteristicas varian a lo
largo de su rumbo principal.

Sin embargo, las caracteristicas de la deformacion nedgena todavia no han sido bien
constrefiidas en las zonas ya estudiadas de la Precordillera, como tampoco la relacion entre los
estilos de deformacion de substrato y cobertura.

Este trabajo propone una posible configuracion y evolucion estructural del WTS en la
Precordillera del &rea de Camifia (19°14°-19°32°S/69°13°-69°38°W), la cual exhibe dos dominios
estructurales de vergencia principal al sur-oeste, ambos pertenecientes al WTS. El dominio
principal presenta una Unica vergencia y deformacion de caracter monoclinal. EI dominio
nororiental presenta estructuras de vergencia principal al oeste — sur-oeste, pero exhibe pliegues
de vergencia opuesta. En conjunto, las estructuras de ambos dominios deforman una cobertura
oligo-miocena dispuesta bajo unidades pre-cenozoicas que se exponen gracias a la profunda
incision de las quebradas de la Precordillera a estas latitudes.

Mediante un analisis estructural en el area de Camifia, se determind que los dominios
estructurales reconocidos han sufrido de actividad tectdnica contraccional desde tiempos pre-
Oligocenos, y que la deformacion nedgena experimentd maximos en, (1) el Oligoceno tardio —
Mioceno temprano, y (2) Mioceno tardio. Entre estos maximos, se desarrollaron corrimientos y
pliegues con vergencia y desarrollo secuencial hacia el oeste, y corrimientos y pliegues fuera de
secuencia para el régimen contraccional posterior al Mioceno tardio. Se logré establecer que los
dominios estructurales experimentan un relevo en cuanto a su actividad tectonica posterior a los
ca. 7 Ma, edad en que la deformacion se traspasa hacia el dominio nororiental. Los dos peaks de
deformacion se correlacionan temporalmente a lo largo del WTS, y la zona de estudio presenta
similitudes y caracteristicas estructurales comparables con otras regiones estudiadas en la
Precordillera a otras latitudes, tales como las regiones de Belén, Quebrada Tarapaca y Altos de
Pica.

A pesar de que este analisis también incluye estructuras de desarrollo pre-Oligoceno en el
substrato, su exposicion limitada no permitio establecer un control directo entre estas, y el
desarrollo y estilo de la deformacién en unidades nebdgenas. De todas formas, el modelo
estructural conceptual propuesto incluye estructuras de substrato que habrian generado
deformacion en cobertura, pero que no necesariamente incluya, en su génesis, evolucién y estilo,
una herencia estructural previa directa.

En base a la elaboracion de secciones estructurales esquematicas, se ha estimado, en una
primera aproximacion, un alzamiento relativo de al menos 1950 m para el dominio estructural
principal, y un minimo de 750 m para el dominio estructural nororiental. De la misma manera, se
determiné un acortamiento minimo de ca. 1300 m, equivalente a un 6,8%. Estas magnitudes
permiten establecer una estimacién de tasas de alzamiento medias de ~0,12 mm/a entre ca. 24 Ma
y ca. 8.2 Ma, y ~0,107 mm/a desde los ca. 7 Ma hasta el Presente.
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I.  INTRODUCCION

1.1. FORMULACION DEL PROBLEMA

La evolucion del flanco occidental del Altiplano, y su caracter monoclinal (Isacks, 1988),
ha sido explicado por el desarrollo de dos sistemas estructurales de escala regional, bajo
acortamiento, y de vergencia opuesta. Estos son, el WTS (West Vergent Thrust System), y el ETS
(East Vergent Thrust System), ubicados en la Precordillera y la Cordillera Occidental,
respectivamente. EI WTS esta constituido por estructuras contraccionales de vergencia oeste, y
ha tenido actividad desde el Oligoceno-Mioceno hasta tiempos actuales (e.g., Mufioz y Charrier,
1996; Victor et al., 2004; Farias et al., 2005; Charrier et al., 2012). Involucra pliegues y
corrimientos, deformacién de escama gruesa, y delimita la Depresion Central de la Cordillera
Occidental. El alzamiento tectonico asociado al WTS habria sido del orden de los 3200 £ 200 m
con tasas de ca. 392 m/Ma (Mufioz & Sepulveda, 1992; Mufioz & Charrier, 1996; Riquelme,
1998; Pinto et al., 2004; Garcia & Hérail, 2005; Farias et al., 2005). Este mega-sistema
estructural se extiende, con un rumbo N-NNW, desde los 18° S hasta los ~20°30” S, a lo largo del
Piedemonte Altiplanico en el sur de Perd, y el norte y extremo norte de Chile.

La zona de estudio (Fig. 1.1), designada en este trabajo como area de Camifia, se localiza en
la zona de transicion entre la Depresion Central y la Cordillera Occidental, entre 19°14’-
19°32°S/69°13’-69°38’W (Regién de Tarapaca, Chile). A la vez, incluye a las quebradas de
Camifia, Soga y Aroma, cuyas profundas incisiones exponen estructuras que forman parte del
WTS; principalmente pliegues monoclinales con vergencia oeste.

En la Quebrada Camifia, Pinto (1999) y Pinto et al. (2004) analizaron la evolucién de la
Flexura Moquella, un monoclinal asociado a una falla inversa ciega somera. Este pliegue deforma
un substrato Mesozoico sobreyacido por una cobertura Cenozoica, la cual expone discordancias
progresivas en forma de estratos de crecimiento sincronicos al desarrollo de la estructura.
Produce un desnivel topografico estimado de al menos 700 m, generado entre ca. 26 y 9-8 Ma.
En la Quebrada Soga, Farias (2003) y Farias et al. (2005), determinaron que la prolongacion
hacia el sur de la Flexura Moquella (Flexura Aroma) estaria desplazada ca. 5 km al este por el
desarrollo de una falla inversa con componente de rumbo sinestral (Falla Soga). La Flexura
Aroma pertenece a otro sistema de estructuras, cuyo desarrollo también estaria asociado a fallas
inversas ciegas. Estas estructuras corresponden a las flexuras Soga, Aroma, y Calacala, que
también presentan sedimentacién sintectonica, y deforman una cobertura Nedgena volcanica —
sedimentaria correlacionada a la documentada en Quebrada Camifia. Por su parte, éste sistema
produce un desnivel topografico de ca. 1100 m, sin considerar el aporte de la Flexura Calacala,
desde el Oligoceno superior hasta el presente.

Sin embargo, las interpretaciones propuestas para la comprension de la geologia
estructural del area de Camifia no son suficientes para explicar el caracter discontinuo del rumbo
de los pliegues monoclinales que la caracterizan. Lo anterior se deduce a partir de ejemplos
naturales, modelos numéricos y fotogramétricos (e.g., Shamyr & Eyal, 1995; Tindall, 2000;
Roznovsky & Aydin, 2001; Fischer & Keating, 2005; Davis et al., 2005) que muestran que
discontinuidades en pliegues monoclinales exhiben fuertes patrones de indicadores cinematicos,
de escala meso y macroscopica, junto a otro tipo de evidencias, que no han sido documentados en
las zonas de méximo desplazamiento de rumbo en la Falla Soga, sugiriendo que la relacion entre
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la Flexura Moquella, y las flexuras de Aroma y Soga tendria un control estructural que, en su
desarrollo, no necesariamente incluya un comportamiento transcurrente en zonas de
discontinuidad.

A escala regional, el grado de deformacion o desplazamiento asociado a sistemas
contraccionales es generalmente continuo a lo largo del frente orogénico (Twiss & Moores, 1992).
Las diferencias en los resaltos topogréaficos producidos por los monoclinales de ambas zonas (ca.
800 m), y el consecuente alzamiento de la Precordillera en la zona de estudio, tampoco han sido
explicados, y sugieren que mas estructuras y lineamientos en el area de Camifia, ain no
estudiados (e.g., Farias, 2003), podrian aportar un desnivel, alzamiento y acortamiento que se
aproxime o iguale a los observados en las Quebradas de Soga y Aroma. La integracion de estos
resaltos topograficos a un modelo estructural conceptual y cuantitativo de la evolucion estructural
de la Precordillera — Cordillera Occidental en las latitudes del &rea de Camifia, permitiria
cuantificar en una primera aproximacion el grado de alzamiento tectonico relativo para la zona de
estudio.

Asi, la configuracion del WTS en el area de Camifia aparece como incégnita, dando
cabida a nuevas interpretaciones geométricas y cinematicas que se adecuen mejor a sus
caracteristicas estructurales, o a la profundizacion de los modelos ya establecidos (e.g., Pinto,
1999; Pinto et al., 2004; Farias, 2003; Farias et al., 2005). Del mismo modo, la existencia de
estructuras pertenecientes a este mega-sistema estructural, ain no documentadas y estudiadas, e
integrando otros modelos en regiones adyacentes (e.g., Region de Cariquima en Cortés, 2011;
Region de Altos de Pica en Victor et al., 2004; y Region de Belen en Garcia, 2002) (Fig. 1.1)
permitird constrefiir y comprender el alzamiento del flanco occidental del Altiplano en la zona de
estudio, su geometria monoclinal, su evolucion tectonoestratigrafica y la naturaleza de su relieve.

En este trabajo se pretende concretar lo anterior, principalmente por medio de un mapeo
geoldgico detallado a varias escalas, que permitird el refinamiento de la documentacién de la
geologia en superficie de la zona, con especial énfasis en las caracteristicas estructurales del area.
Se propondra un modelo estructural integrado para la zona de transicién Depresion Central —
Cordillera Occidental, que incluye la construccion de secciones estructurales esquematicas,
proponiendo una posible geometria en profundidad y secuencia cinematica légica del desarrollo
de las estructuras, junto a un modelo conceptual para la evolucidn tectonoestratigrafica del area.



SIMBOLOGIA LEYENDA

Oligoceno - Mioceno temprano Mioceno Plioceno - Holoceno
x Flexura Falla Inversa Depésitos de
Fm. Lupica, Fm. Chucal Fm. Huaylas remociones en masa
x Anticlinal Fm. Azapa, Fm. Oxaya, - Complejos | Depdsitos
Fm. Latagualla, Fm. Altos de Pica Sedi i
P Traza en superficie - . y Complejos
x Sinclinal de estructura Precambrico - Paleoceno - Fm. El Diablo - volcanicos

Rocas sedimentarias,
igneas y metamérficas

Figura 1.1 Mapa geoldgico simplificado de las regiones de Tarapaca y Arica y Parinacota sobre modelo de
elevacion digital (DEM en base topografica STRM3). Se incluye la geologia regional, estructuras principales del
WTS y ETS, y las unidades morfoestructurales del sector central de los Andes centrales (basado en Mufioz &
Sepulveda, 1992; Mufioz & Charrier, 1996; Garcia, 2002; SERNAGEOMIN, 2003; Garcia & Heérail, 2005; Farias et
al., 2005; Pinto et al., 2004, 2008; Mufioz-Tolorza, 2007; Garcia et al., 2011 y Cortés, 2011). El recuadro gris claro
indica la zona de estudio del presente trabajo.



1.2. HIPOTESIS DE TRABAJO

Las discontinuidades en las trazas de los ejes de las flexuras Moquella y Aroma estarian
asociadas al resultado del desarrollo en profundidad de estructuras inversas, escalonadas, y de
alto angulo en el substrato pre-Oligoceno, que no incluirian desarrollo de zonas de traspaso con
fallas de rumbo. El desarrollo heterogéneo de estos corrimientos habria resultado en la actual
expresion superficial del WTS en la zona de estudio.

Las diferencias en los resaltos topograficos producido por sistemas flexurales, que se han
estimado en el norte y al sur de la zona de estudio (quebradas Camifia y Aroma, respectivamente),
sugieren que lineamientos observados con rumbo NNW-SSE, y mas estructuras no documentadas
podrian corresponder a estructuras compresionales que compensarian o igualarian el grado de
alzamiento tectonico relativo de cada zona.

Del mismo modo, la configuracion estructural del area de Camifia puede abrir nuevas
implicancias a la evolucion tectonoestratigrafica de la Precordillera, y establecer similes con
regiones donde el WTS contribuye a la deformacion y desarrollo depositacional del flanco
occidental del Altiplano.

1.3. OBJETIVOS

1.3.1. Objetivo General

El objetivo general de esta memoria es determinar una posible evolucion estructural del
WTS vy sus implicancias al desarrollo tectonoestratigrafico para el &rea de Camifia, desde el
Oligo-Mioceno hasta tiempos actuales.

1.3.2. Objetivos Especificos
Los objetivos especificos incluyen:

a) Establecer una posible evolucion cinematica de las estructuras de escala regional en la
zona de estudio, con especial énfasis en zonas de discontinuidades entre pliegues y fallas
del Nedgeno.

b) Determinar una relacion entre los estilos de deformacién de, tanto la cobertura nedgena,
como del substrato pre-Oligoceno.

c) Proponer una evolucidn tectonoestratigrafica coherente para las sucesiones sedimentarias
que componen la cobertura nedgena, asociadas al desarrollo de estructuras compresivas
en la zona de estudio.

d) Cuantificar el acortamiento cortical y alzamiento producido por las estructuras de la zona
de estudio, en una primera estimacion, a través de un modelo estructural esquematico
que ilustre una posible arquitectura del WTS en profundidad.
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1.4. UBICACION Y VIAS DE ACCESO

La zona de estudio se encuentra en las Comunas de Camifia y de Soga (Fig. 2) (I Region de
Tarapaca, Chile). Ubicada especificamente entre los 19°14’-19°32°S/69°13’-69°38’W, sus
principales vias de acceso son las rutas A-457, desde A-456 6 -455, para acceder a la Quebrada
Soga, A-45 para llegar a Camifia, y A-41 para llegar a Camifia desde la Pampa de Nama. Estas
tres rutas se unen a la Ruta 5 Norte hacia el oeste. Sin embargo, gran parte de la zona de estudio
carece de caminos habilitados para vehiculos motorizados, incluso para camionetas con traccién
en ambos ejes, por lo que se utilizaron senderos y huellas de pastoreo o de animales nativos para
acceder a pie al interior del cuadrante.

En las quebradas se asientan varios poblados, entre ellos, las localidades de Moquella,
Quistagama, Cuisama, Camifia, Chapiquilta, en la Quebrada Camifia, y Soga en la Quebrada del
mismo nombre (Fig. 6).

== Pozo Almonte

Figura 1.2 Ubicacion y Vias de Acceso. Imagen de Modelo de Elevacion Digital (DEM en base topogréfica
STRMB3) del norte de Chile, Region de Tarapacé. El recuadro negro representa la zona de estudio, y, aledafas, se
destacan las rutas de acceso A-457, A-45 y A-41, todas conectadas hacia el poniente con la Ruta 5-Norte.

11



1.5. METODOLOGIA

a) Trabajo de gabinete previo al trabajo de terreno
El trabajo de gabinete pre-terreno incluyo:

e Una recopilacion bibliografica que consistio en realizar una completa revision y
recopilacién de las publicaciones que incluyen antecedentes sobre la geologia local y
regional en el marco de la zona de estudio, su relacion con estructuras de nivel cortical, y
otras que abarcan tematicas mas especificas, asociadas a modelos estructurales y
depositacionales para sistemas monoclinales.

e Revision de bases topogréficas de los mapas cartograficos Camifia A-043 - 19°15°/69°15’,
Cerro Socora A-044 - 19°15°/69°00” y Cerro Pumiri A-036 — 19°00°/69°00°, todos a escala
1:50.000 (3# Edicion, 2004), del Instituto Geografico Militar (IGM), con proyeccion
UTM vy sistema de referencia SIRGAS (WGS84).

e Revision de imagenes Landsat 7 (circa 2000, NASA) trabajadas en software ENVI y
modelos de elevacion digital (DEM) con base topografica SRTM3, procesadas en
software GLOBALMAPPER, a varias escalas.

e Estereoscopia de fotografias aéreas a escala 1:50.000 del Servicio Aerofotogramétrico de
la Fuerza Aérea de Chile (SAF) (lineas de vuelo GEOTEC L-01, L-02 y L-03, S21
PISIGA, 1997), que cubren la totalidad del &rea de estudio.

b) Trabajo de terreno

El trabajo de terreno se realizd en dos campafias de 15 y 10 dias, entre Febrero y
Septiembre del 2012. Este trabajo de campo consistio en la revision de las unidades
litoestratigraficas mediante el levantamiento de columnas, el reconocimiento caracterizaciéon y
de las principales estructuras en la zona de estudio, y un mapeo geoldgico en detalle a escalas
1:25.000 y 1:50.000.

¢) Trabajo de gabinete posterior al trabajo de terreno

En funcion de los objetivos de esta memoria, integrando los datos obtenidos en terreno, el
trabajo de gabinete posterior incluyd:

e Elaboracion de un mapa geoldgico de detalle a escala 1:50.000.

e El anélisis estructural de la zona de estudio, incluyendo tanto la configuracién en planta
de las estructuras como su arquitectura en profundidad, a través de la confeccion de
perfiles estructurales WSW-ENE. De esta manera, también sera posible realizar una
estimacion del alzamiento y acortamiento.
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II. MARCOGEOLOGICO

2.1. CARACTERISTICAS GENERALES DE LOS ANDES CENTRALES

La zona de estudio se encuentra en el Sector Central de los Andes Centrales (segin Gansser,
1973), sobre la zona de subduccion normal entre los segmentos flat-slab Peruano y Pampeano, y
en las vecindades de la mejor estimacion del eje de simetria para el Oroclino Boliviano (Gephart,
1994). Bajo este segmento, el grosor cortical alcanza mas de 70 km, como resultado de
acortamiento y engrosamiento tectonico, y también, de adicion magmatica bajo el arco (Isacks,
1988; Allmendinger et al., 1997). La actividad de estos procesos, al menos en el flanco occidental
de la zona de la Puna, se extiende desde el Cretacico medio en adelante (Arriagada et al., 2006), y
su expresion en superficie corresponde a las unidades morfoestructurales que se pueden
reconocer a lo largo del margen andino.

2.2. MARCO GEOTECTONICO

La configuracién tectonica actual del margen occidental de Sudamérica esta caracterizada
por la subduccién de la placa de Nazca bajo la Placa Sudamericana a una tasa absoluta de
convergencia de 37.7 mm/a y 36.7 mm/a, respectivamente, y una tasa relativa de ca. 74 mm/a,
con una direccidn casi ortogonal de ca. N78°E para los Andes Centrales (Norambuena et al., 1998;
Angerman et al., 1999, en Tassara, 2005). Estas condiciones, al menos, desde el Eoceno, han
propiciado una configuracion tectonica favorable para el acortamiento cortical en el margen
occidental de Sudamérica y el consecuente desarrollo del Orogeno Andino en los Andes
Centrales.
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Figura 2.1. Evolucién de la configuracién de la tecténica de placas en el margen occidental de Sudamérica. a)
Geometria de placas en el Cretacico Superior a Mioceno superior (75-10 Ma) y desde el Mioceno superior al
presente (< 10 Ma) (Modificado de Charrier et al., 2007). b) Tasas de convergencia entre las placas Farallén, Nazca
y Sudamérica desde el Eoceno al presente, de acuerdo a Pardo-Casas & Molnar (1987) y Somoza (1998)
(Modificado de Victor et al., 2004).

Para el Eoceno, Pardo-Casas & Molnar (1987) estimaron una alta tasa de convergencia
acompariada de una disminucién en el grado de oblicuidad (Fig. 2b). Esta fase contraccional se ha
denominado Fase Incaica Principal, y afecté principalmente a la Cordillera Occidental v,
localmente, a algunas areas de la cuenca de ante-arco (Gregory-Wodzicki, 2000). Para el
Oligoceno medio, se estiman altas tasas de convergencia, de hasta 150 mm/a, producto de una
reorganizacion mayor de las placas oceanicas en el Pacifico oriental: la ruptura de la placa
Farallon da origen a las placas de Cocos y de Nazca (ca. 25 Ma), y una consecuente disminucion
del grado de oblicuidad en la direccion de convergencia (Fig. 2 a y b) (Pardo-Casas & Molnar,
1987; Somoza, 1998).
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2.3. MARCO ESTRUCTURAL

En el flanco occidental del Altiplano, la deformacion asociada a estos regimenes
contraccionales estd dominada por dos sistemas estructurales de vergencia opuesta, poco
acortamiento, y que involucran, tanto basamento pre-Cenozoico como cobertura Nedgena.

En la Precordillera, la deformacidn se concentra en un sistema de escala regional, que se
extiende desde el suroeste del Perl (Sierra de Huaylillas) (~18° S), y en Chile, hasta la region de
Pica (~20°30° S). Este sistema estructural incluye estructuras de vergencia oeste, deformacion de
escama gruesa y delgada, y se ha denominado West Vergent Thrust System (WTS) (Mufioz &
Sepulveda, 1992; Mufioz & Charrier, 1996) (Figs. 1.1y 2.2). A diferencia de los sistemas de faja
plegada y corrida de la Cordillera Oriental y las Sierras Subandinas (Fig. 2.2), caracterizados por
generar un gran acortamiento cortical, el WTS genera muy poco acortamiento, pero un aporte de
al menos 4000 m al alzamiento del Altiplano (Mufioz & Charrier, 1996). Su actividad comienza
desde el Oligoceno-Mioceno, y el desarrollo de sistemas de pliegues y flexuras estaria asociado a
la propagacion de antiguas estructuras inversas ciegas de alto angulo, reactivadas desde este
periodo (Garcia et al., 2011; Charrier et al.,, 2012). Su desarrollo ha generado depdsitos
sintecténicos a la deformacion, que han rellenado la zona de la Depresion Central y la zona de
transicion con la Precordillera (e.g., Formaciones Huaylas y El Diablo). El registro de sismicidad
somera en la regién de Aroma, indica que este sistema se encuentra aun activo (Farias et al.,
2005).
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Figura 2.2. Configuracién esquematica del orégeno andino a escala cortical para el norte de Chile y el centro-
occidente de Bolivia. La geometria del las estructuras en porciones someras de la corteza estd basada en los estudios
de Farias et al. (2005) y McQuarrie et al. (2005). La geometria de la zona de despegue cortical en profundidad cuya
actividad da origen a los sistemas estructurales, ALVZ (Altiplano Low Velocity Zone), esta basada en Victor et al.
(2004). La ubicacion del Cratdn Brasilefio estd basado en Beck & Sandt (2002) (en Charrier et al., 2012). Modificado
de Charrier et al. (2012).

En la zona de transicion Cordillera Occidental - Altiplano, la deformacion se caracteriza por
pliegues y fallas de doble vergencia (Charrier et al., 2005; Garcia, 2011; Cortés, 2011; Cortés et
al., 2012a), y que en la Regidn de Tarapaca muestra sistemas de faja corrida y plegada, de escama
delgada y de vergencia este. Estas estructuras constituyen el East Vergent Thrust System (ETS)
(e.g., Cortes, 2011) (Fig., 1.1). Este sistema estructural es sincrénico a la evolucion del WTS, y
también presenta depositacion sintectonica asociada a su desarrollo (Cortés, 2011).
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En conjunto, el WTS y ETS constituirian un sistema estructural de caracter pop-up y
vergencia opuesta, que controlaria el alzamiento del flanco occidental del Altiplano en la
Precordillera y Cordillera Occidental (Cortés et al., 2012a). Su desarrollo se originaria a partir de
flujo ductil de material mantélico desde el este, y un consecuente acomodamiento en estructuras
de escala cortical hacia porciones someras de la corteza. Estas estructuras se encontrarian
enraizadas en zonas de despegue profundos (ca. 40 km) (Quebrada Blanca Bright Spot y
Altiplano Low Velocity Zone) (ANCORP, 2003; Victor et al., 2004; Farias et al., 2005; Cortés,
2011).

2.4. UNIDADES MORFOESTRUCTURALES

En la Region de Tarapacd, se reconocen cinco unidades morfoestructurales dispuestas en
franjas de orientacion NNW (Fig. 1.1); Cordillera de la Costa (CC), Depresion Central (DC),
Precordillera (PC), Cordillera Occidental (CO) y el Altiplano (AP) (de oeste a este). En el flanco
oriental del Altiplano, ademas, se reconocen la Cordillera Oriental y las Sierras Subandinas. Sin
embargo, la zona de estudio solo incluye la Depresion Central y Precordillera (Fig. 2.3).

2.4.1. Depresion Central (DC)

La Depresion Central (DC) corresponde a la actual cuenca de ante-arco del margen Andino.
Se dispone como una planicie relativamente angosta, de hasta 55 km de ancho, con un relleno de
depdsitos sedimentarios (de facies de abanicos aluviales), productos de la erosién de lavas
andesiticas de la PC y CO, sobre una sucesion de ignimbritas, subhorizontales de edad Oligo-
Mioceno (Garcia et al., 2011). Es la actual superficie de pedimentacién desde el Mioceno
(Pediplano de Atacama segun Naranjo Y Paskoff, 1985), y su altura varia de W a E, desde 500 a
1000 m s.n.m. hasta 1900 a 2300 m s.n.m., generando una pendiente suave de 1-2° al W.
Profundas incisiones (600-1000 m), producidas por la predominancia de condiciones climaticas
aridas a hiper-aridas desde el Mioceno tardio, separan este valle longitudinal en superficies
interfluviales ¢ “pampas”, y desde la localidad de Pisagua (19°30’S) hacia el norte, estas redes de
drenaje llegan al mar. Asi, la DC se subdivide en una zona endorreica y otra exorreica (Garcia y
Hérail, 2005; Garcia et al., 2011). Esta afectada por suaves pliegues Nedgenos, de orientacion NS
a NW-SE y escala regional, que forman parte del WTS (Garcia et al., 2011).

2.4.2. Precordillera (PC)

La Precordillera se presenta como una superficie regular levemente inclinada, con
geometria monoclinal (Isacks, 1988). Su elevacién varia de 1900-2300 a 3200-3700 m s.n.m. de
oeste a este, producto del desarrollo de una serie de estructuras contraccionales de escala regional
y de vergencia oeste, pertenecientes al WTS, generando desniveles topograficos de hasta 800 m
en el limite DC-PC. Su desarrollo ha generado depoésitos de acumulacion sintectonicos (e.g.,
Formacion El Diablo), sobre una cubierta de Ignimbritas y Conglomerados (e.g., Formaciones
Azapa, Oxaya y Altos de Pica). El registro de sismos someros en la region (Farias et al., 2005),
sugiere que este sistema contraccional se encuentra activo, y que la Precordillera todavia se
estaria alzando.

2.4.3. Cordillera Occidental (CO)
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A diferencia de las deméas unidades morfo-estructurales que constituyen el flanco occidental
del altiplano, la Cordillera Occidental presenta una superficie irregular, formada por productos
volcanicos Miocenos-Holocenos, y secuencias volcanicas y sedimentarias Miocenas-Pliocenas
deformadas (Cortés, 2011; Garcia et al., 2011). Su altitud varia de ca. 3300 a 4800 m s.n.m., con
cumbres de hasta 6350 m s.n.m. Su deformacion incluye corrimientos y plegamientos asociados a
sistemas contraccionales doble-vergentes, de poco acortamiento (ETS).

2.4.4. Altiplano (AP)

El Altiplano corresponde al segundo plateau mas alto del mundo después del plateau del
Tibet. Con una elevacion promedio de ca. 3700 m s.n.m., corresponde a una meseta relativamente
plana, internamente drenada, y limitada al este y al oeste por la Cordillera Oriental y Cordillera
Occidental, respectivamente (Isacks, 1988; Hilley y Coutand, 2009). Su alzamiento se atribuye al
engrosamiento cortical producto del acortamiento horizontal de litdsfera adelgazada termalmente,
ademas del aporte magmatico de material mantélico (Isacks, 1988; Allmendinger et al., 1997).
Este grosor cortical alcanza magnitudes de entre 60 y 80 km (Isacks, 1988; Allmendinger et al.,
1997; Victor et al., 2004). La deformacion asociada al acortamiento horizontal se concentra en
los flancos del plateau, en sistemas estructurales de escala continental y de vergencia opuesta,
responsables del alzamiento del bloque Altiplanico; el WTS y ETS en la PC y CO,
respectivamente; y los sistemas estructurales contraccionales de faja plegada y corrida en la
Cordillera oriental y Sierras Subandinas (Mufioz y Charrier, 1996; Farias et al., 2005; Cortés,
2011). Esta distribucién de la deformacion puede deberse a la concentracion de carga
sedimentaria en el depocentro Altiplanico, manteniendo carga y consiguiente estrés litostatico, y
causando la migracion de la deformacién en los margenes de la cuenca (Hilley y Coutand, 2009).

2.5. MARCO GEOMORFOLOGICO PARA EL AREA DE CAMINA

El area de Camifia se sitla en la zona de transicion entre la DC, PC y CO, a la latitud de
19013’ — 19935’ S (Figs. 1.1y 2.3), y corresponde a un cuadrante que abarca un area aproximada
de 36 x 42 km?. Con una elevacion promedio de ca. 2500 m s.n.m., de W a E, la elevacién del
relieve aumenta gradualmente desde los 1000 m s.n.m. hasta ca. 4000 m s.n.m. en la CO, donde
las més altas cumbres corresponden a los cerros de la Sierra Tolompa (4486 m s.n.m.), Co.
Tatajachura (5252 m s.n.m.) y al Co. Misane (4165 m s.n.m.) (Fig. 2.3), que corresponden a
remanentes de edificios y depositos volcanicos del Mioceno superior - Plioceno, parcialmente
erosionados. Los productos volcanicos del parcialmente erosionado VVn. Mamuta (4594 m s.n.m.)
forman la Pampa Conigua, una planicie relativamente irregular, sobre la cual el desarrollo de
patrones de redes de drenaje irregulares han permitido inferir deformacion activa bajo la
superficie (Pinto et al., 2004). Desde la zona de la CO, nacen los sistemas de drenaje de la zona,
que hacia el oeste convergen gradualmente para formar parte de quebradas mayores de profunda
incision, siendo lo anterior una caracteristica prin cipal del relieve en el area de Camifia. Con una
orientacion ca. WSW-ENE (Fig. 2.3), la diseccion alcanza magnitudes de 650 = 50 m y 700 +
100 m en las quebradas Camifia y Aroma, respectivamente (Garcia et al., 2011; Farias et al.,
2005). La preservacion de estos cafiones ha sido posibilitada por un clima arido a hiper-arido
dominante desde, al menos, el Mioceno tardio o el Oligoceno tardio (Kober et al., 2007 en Garcia
et al., 2011), con eventos climaticos discretos de semi-aridez a los ca. 25, ca. 20 y ca.14 Ma
(Evenstar et al., 2009; Garcia et al., 2011). La profundidad de las incisiones, y su orientacion
aproximadamente perpendicular al rumbo de las estructuras principales (Camifia y Soga) permite
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observar claramente estructuras y la totalidad de las unidades estratigraficas documentadas en el
presente trabajo.

Con respecto a el origen del rejuvenecimiento del relieve en el Altiplano Occidental, la CO,
la PC y la DC, se estima una incision de entre 500 y 900 m desarrollada durante el Mioceno
tardio y el Pleistoceno temprano, explicados por alzamiento coetaneo a la diseccién, un
incremento de las precipitaciones en una zona previamente alzada, o una combinacién de ambos
procesos. Sin embargo, considerando que para gatillar el inicio de los procesos de incision se
requiere un descenso en el nivel base para la DC, lo que a su vez implica una necesaria
subsidencia de 30 — 11 Ma bajo el nivel del mar para esta unidad morfoestructural, se descarta la
hipdtesis de que la diseccion haya sido forzada por alzamiento tectdnico, y sugiere que la
presencia de eventos de semi-aridez hayan gatillado la diseccidn, reestableciendo niveles base
(Garciaetal., 2011).

Se ha logrado determinar que la incision tuvo inicio entre los 15+ 0.6 May 11.2 + 0.6 para
entre los 18° - 19° S, y posterior a los 6 Ma para latitudes mayores a los 19° S (Garcia et al., 2011).
Se considera que para el borde occidental del Altiplano completo, la incision habria ocurrido
entre ca. 6 y ca. 4 Ma, y que, en general, el desplazamiento al este de knickzones de norte a sur,
para quebradas mayores, muestra que el rejuvenecimiento habria comenzado en el extremo norte,
y, posteriormente hacia el sur, o, sincronicamente a lo largo del borde pero con menor capacidad
erosiva a mayores latitudes. Lo anterior es compatible con evidencias de mayor aridez hacia el
sur (Garcia et al., 2011).

2.6. MARCO LITOESTRATIGRAFICO

En la zona de transicion DC-PC-CO, afloran principalmente rocas volcanoclasticas y
sedimentarias, cuyas edades estan asignadas temporalmente al rango Oligoceno superior —
Mioceno. Estas secuencias sobreyacen a un substrato pre-Cenozoico, en discordancia angular, y
son actual superficie de erosion en la DC y PC, ademas de encontrarse levemente inclinadas con
un manteo regional al W. En la transicion PC-CO, la secuencia se encuentra cubierta por
productos volcanicos provenientes de complejos eruptivos activos durante el Mioceno superior.
El substrato pre-Cenozoico (Paleozoico y Mesozoico) varia segun localidad, e incluye rocas
metamorficas y sedimentarias, ademas de encontrarse intruido por cuerpos hipo-abisales.

A continuacién, se presenta una breve sintesis de las principales unidades litoestratigraficas,
relevantes para este trabajo, y que caracterizan la geologia de la Regién de Tarapaca, y la Region
de Arica y Parinacota. La sintesis esta esquematizada en la Tabla 1.
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2.6.1. Unidades Pre-Cenozoicas

Las unidades que componen el substrato pre-Oligoceno estan expuestas en afloramientos de
poca extension regional en la PC (Fig. 1.1). En la region de Aroma, la Formacién Quebrada
Aroma (Fuenzalida, 1972 en Harambour, 1990) asignada al Devonico Superior — Carbonifero
Inferior, definida en la localidad homdnima, corresponde a una potente sucesién (1000-1500 m)
de meta-areniscas y meta-lutitas, que exhiben deformacion ductil y milonitizacion. Su contenido
fosil (trazas de Chondrites sp.) en porciones inferiores de la secuencia le asignan una edad
paleozoica superior. La Formacidén Quebrada Coscaya (Harambour, 1990) asignada al Jurasico
Inferior — Cretécico Inferior, corresponde a una serie de ca. 1000 m de rocas sedimentarias
volcanoclasticas intercaladas por depdsitos marinos. sobreyace a la Fm. Quebrada Aroma en
discordancia angular, en la localidad homénima (Figura 1.1). En disposicion paraconcordante
sobre la Fm. Quebrada Coscaya, la Formacién Chusmiza (Harambour, 1990), definida en la
localidad homonima, estd constituida por una secuencia de ca. 1000 m de areniscas,
conglomerados, tobas y brechas. En las quebradas Suca y Camifia, una sucesion sedimentaria
continental compuesta por areniscas, lutitas y conglomerados bien consolidados de tonalidad
pardo oscura a rojiza y amarillenta, de composicion principalmente andesitica e intercalada por
lavas andesiticas, fue asignada a la Formacion Cerro Empexa (Galli, 1957), por Pinto et al.
(2004), y anteriormente definida en la zona de Altos de Pica (ca. 130 km al sur del area de
Camifia). La Fm. Cerro Empexa es asignada al Cretacico Superior.

Las sucesiones que conforman las Formaciones Quebrada Coscaya, Chusmiza y Cerro
Empexa han sido interpretadas como parte del resultado del desarrollo de un ciclo transgresivo
pasando a un ciclo regresivo en el tras-arco durante la primera etapa del ciclo Andino (Charrier et
al., 2007). Para el Mesozoico, Harambour (1990) definié dos etapas de desarrollo tectdnico; la
primera dominada por tectonica extensional y subsidencia desde el Sinemuriano al Oxfordiano
temprano, y una segunda caracterizada por inversion de cuenca, causando suaves plegamientos y
corrimientos antes de la deposicion de las secuencias cenozoicas (Farias et al., 2005). Otras
unidades pre-cenozoicas afloran en la Regidn de Arica y Parinacota, y la Regién de Tarapaca,
pero no son relevantes para el presente trabajo (e.g., Complejo Metamorfico de Belén, Fm.
Quipisca, Fm. Juan de Morales, Fm. Livilcar, entre otras).

2.6.2. Unidades Cenozoicas

Las unidades cenozoicas afloran ampliamente a lo largo y ancho de la DC y PC (Fig. 1.1).
Son interpretadas como producto de la actividad explosiva y efusiva del arco volcanico
migratorio, el resultado de la erosion de la cordillera en alzamiento, y la depositacion de estos
sedimentos sobre la topografia resultante de la evolucion tectonica pre-oligocena. Son
correlacionadas regionalmente en base a numerosas dataciones en ignimbritas intercaladas con
niveles detriticos productos de esta sedimentacion, y, también, por la continuidad regional de los
depdsitos aluviales y fluviales, sincronicos al alzamiento de la cordillera, que engranan al este
con los productos volcanicos de complejos del Mioceno superior en la transicion PC-CO (Pinto,
1999; Farias et al., 2005).
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De norte a sur, las unidades que componen la DC y PC en la Region de Arica y Parinacota

y la Region de Tarapaca son las siguientes, y sus litologias principales, correlaciones regionales y
edades radiométricas de las formaciones relevantes para este trabajo, son especificadas en la
Tabla 1. La sintesis no incluye las formaciones que se exponen en la transicion PC y CO del
extremo norte de la Region de Arica y Parinacota, incluidas en la Figura 1.1 (Fm. Azapa, Fm.
Oxaya, Fm. Lupica, Fm. Chucal y Fm. Huaylas).

En la zona de Camifia, la Formacion Latagualla (Pinto, 1999) corresponde a una sucesién
sedimentaria volcano-detritica bien estratificada con intercalaciones de ignimbritas. Aflora
en la zona de Moquella, y su columna tipo se encuentra en la localidad de Suca (Figs. 1.1y
2.3). Sobreyace en discordancia angular a la Fm. Co. Empexa, y exhibe cuatro miembros que
muestran facies de abanicos aluviales proximal, intermedia y distal, mostrando discordancias
progresivas sincronicas al desarrollo de las flexuras Moquella y Tana (Pinto, 1999). Su
primer miembro, Miembro Camifia, sobreyace en onlap al substrato mesozoico. Muestra
un nivel inferior de ca. 400 m correspondiente a una sucesién sedimentaria rica en
conglomerados polimicticos y niveles de areniscas intercalados por ingnimbritas, y un nivel
superior de ca. 100 m compuesto de dos niveles de ignimbritas (ignimbritas Suca y
Mogquella), separados por niveles de conglomerados. Su segundo miembro, Miembro
Latagualla, corresponde a ca. 400 m de conglomerados clasto y matriz soportados, con
gradaciones laterales a areniscas y conglomerados matriz y clasto soportados, con areniscas y
fangolitas de pobre empaquetamiento hacia sus porciones superiores. Se dispone en
concordancia y localmente en discordancias progresivas en forma de onlap por sobre el
Miembro Camifa. Es intercalado por la Ignimbrita Nama en su porcion media. Su tercer
miembro, Miembro Mifimifii, esta compuesto de 40 a 120 m de conglomerados y areniscas,
que sobreyacen en concordancia y localmente en offlap al Miembro Latagualla. Sus areniscas
muestran estratificacion cruzada, mientras que sus conglomerados aumentan gradualmente
su granulometria hacia porciones superiores, al igual que sus fuentes de aporte. Su ultimo y
cuarto miembro Miembro Pacagua, corresponde a una sucesion sedimentaria de ca. 300 m
rica en conglomerados, areniscas conglomeradicas y fangolitas en su porcion distal,
aflorando en la DC en forma de cufia hacia la transicion DC-PC. La composicion de sus
clastos sugiere que su proveniencia sedimentaria estaria asociada a la erosién del complejo
volcanico Mamuta-Guaichane (Pinto et al., 2004). Sobreyace en discordancia erosiva al
Miembro Camifia, y en concordancia a los miembros Latagualla y Mifiimifii. EI Miembro
Pacagua es cubierto por la Lava de Tana, que le asigna una edad méaxima a la formacion de 8
Ma (ver Lava de Tana). Dataciones en ignimbritas han arrojado edades de entre 25y 8 Ma,
por lo que temporalmente, la Fm. Latagualla se acota al Oligoceno superior — Mioceno
superior. EI Miembro Pacagua fue correlacionado por Farias (2003) con la Fm. El Diablo y
el Miembro Camifia, con el Miembro 2 de la Fm. Altos de Pica.

La Formacion Altos de Pica (Galli, 1957; Galli y Dingman, 1962), corresponde a una
secuencia de depositos sedimentarios continentales de piedemonte intercalados por
ignimbritas rioliticas. Su columna tipo se encuentra en la localidad homénima (ca. 20°30’ S);
ca. 130 km al sur del &rea de Camifia). Sobreyace en discordancia angular sobre un substrato
Paleozoico — Mesozoico, y muestra discordancias entre sus miembros. Fue dividida en cinco
miembros. EI Miembro 1 corresponde a ca. 300 m de conglomerados polimicticos,
areniscas con estratificacion cruzada, y tobas. EI Miembro 2 corresponde a una ignimbrita
riolitica rosada-anaranjada de ca. 20 m de potencia. El Miembro 3 corresponde a ca. 170 m
de areniscas medias a gruesas con estratificacion cruzada y conglomerados polimicticos. Su
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Miembro 4 corresponde a una toba de ca. 20 m de potencia de tonalidad rosada-anaranjada
variando a grisacea-blanquecina. Su quinto miembro, Miembro 5, estd compuesto de ca. 200
m de arenas grises oscuras a gris verdosas, media a fina, con estratificacion cruzada. Ha sido
asignada al Oligoceno superior — Mioceno inferior por dataciones en ignimbritas y lavas
(Naranjo y Paskoff, 1985; Victor et al., 2004; Farias et al., 2005).

La Fm. El Diablo (Tobar et al., 1968), definida en la quebrada homénima (ca. 5 km al sur de
Quebrada Vitor, ca. 69°45” W, Fig. 1.1), corresponde a una alternancia de conglomerados
gruesos y areniscas gruesas y oscuras, cuya composicion y coloracion oscura indica una
proveniencia sedimentaria de productos volcanicos andesiticos. En la DC de Arica,
sobreyace a la Fm. Oxaya con un espesor de ca. 400 m (Garcia, 2002), en la transicion DC-
PC de Camifia, ha sido correlacionada con el miembro 4 de la Fm. Latagualla (Miembro
Pacagua), y en el piedemonte de Aroma, Farias (2003) y Farias et al., 2005, consideraron al
miembro 5 de la Fm. Altos de Pica como la Fm. El Diablo. Dataciones en ignimbritas
intercaladas en la formacion, y en lavas sobreyacientes a sus porciones superiores, le han
asignado una edad Mioceno medio — Mioceno superior.

Engranando con las porciones superiores de la Fm. El Diablo, y sobreyaciendo a las
porciones superiores de la Fm. Altos de Pica en la zona de Aroma, las Lavas de Sotoca
corresponden a una unidad informal definida por Farias (2003), que agrupa las capas
volcanicas andesitico-basalticas que descienden desde el oeste desde el Centro Volcanico
Cerros de Sotoca, (ca. 10 km inmediatamente al norte de Soga, en Figs. 1.1 y 2.3). Sus
espesores varian de ca. 900 m hasta ca. 250 m, a medida que se aleja de su centro eruptivo.
Se interpreta como producto del volcanismo del Mioceno en la region, con una edad
asignada al Mioceno superior (11,7 £ 0,4 Ma en Farias, 2003).

En la zona de Camifia, la Lava de Tana, corresponde a una unidad informal definida por
Pinto (1999), compuesta por andesitas fluidales que sobreyacen el techo de la Fm. El Diablo,
y con una edad asignada al Mioceno superior (8,2 £ 0,5 Ma en Mufioz y Sepulveda, 1992).
Esta edad ha permitido acotar la edad de la Fm. El Diablo en el area de Camifia.

Las Lavas de Tatajachura corresponden a una secuencia de andesitas-dacitas fluidales,
provenientes del Centro Volcanico Tatajachura (Co. Tatajachura en Figs. 1.1 y 2.3), que
cubren las porciones superiores de la Fm. El Diablo y el substrato mesozoico en la zona de
Aroma. Representan el ultimo evento depositacional previo al inicio de la incision de
quebradas formando los profundos valles actuales. Su edad esta asignada al Plioceno inferior
(ca. 5 Ma en Farias, 2003).

Los Conglomerados de San Antonio (Farias, 2003), corresponden a una unidad informal,
definida en las cercanias de la Quebrada Soga (Figs. 1.1 y 2.3), en el interfluvio con la
Quebrada San Antonio. Esta constituida de una serie de conglomerados aluviales
polimicticos matriz soportados, de tonalidad amarillenta. Por sus relaciones de contacto, se
establecio una edad minima para los Conglomerados de San Antonio de ca. 3 Ma, y una edad
méaxima de 5 Ma, acotando su edad al lapso Plioceno inferior — medio.
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2.7. ANTECEDENTES GEOLOGICOS LOCALES

Los trabajos més importantes que enmarcan la geologia regional del area de estudio se
restringen a los realizados por Pinto (1999), Pinto et al. (2004), en el area de Camifia, y por Farias
(2003), Farias et al. (2005), en el area de Aroma. Otras publicaciones han sido significativas para
la comprension de la geologia local en detalle, como Seguel et al. (1991), Mufioz y Sepulveda
(1992) y Harambour (1990). Ademas, por tratarse de una zona cuyo estudio regional acabado se
encuentra incompleto, una serie de trabajos enmarcados en la DC, PC, CO y Altiplano han sido
tomados en cuenta para profundizar el conocimiento y documentacion geoldgica para la zona
(e.g., Mufioz y Sepulveda, 1992; Mufioz y Charrier, 1996; Garcia et al., 2011).
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I1l. GEOLOGIA DEL AREA DE CAMINA
3.1 INTRODUCCION

En el &rea de Camifia, afloran depdsitos volcanicos y sedimentarios, y rocas intrusivas,
cuyas edades varian desde el Paleozoico superior al Holoceno (e.g., Pinto, 1999; Farias, 2003;
Pinto et al., 2004; Farias et al., 2005). Las rocas mas antiguas (Devénico-Carbonifero - Cretacico
Superior), esencialmente sedimentarias y metasedimentarias, estan expuestas a lo largo de las
quebradas que presentan profunda incisién (quebradas Camifia, Retamilla-Paucata, Soga y
Aroma; Fig. 2.3). Las anteriores subyacen en discordancia angular a extensos depositos
principalmente volcanicos y sedimentarios del Oligoceno superior — Mioceno medio, en la PC y
DC. Esta extensa cobertura volcano-sedimentaria se extiende por todo el cuadrangulo. En los
extremos norte y oriental, dep6sitos volcanicos de caracter efusivo, productos de la actividad de
centros eruptivos del Mioceno superior, sobreyacen esta cobertura oligo-miocena, acotando la
edad de los depositos sintecténicos. Cabe mencionar que puesto que este estudio tiene como
enfoque la evolucidn estructural de la zona durante el oligo-mioceno, la descripcion de las
unidades mas antiguas, escasamente revisadas, fue complementada con los registros de estas en la
literatura (e.g., Harambour, 1990).

La cronoestratigrafia generalizada para el area de Camifia estd resumida en la Fig. 3.1,
donde se especifican las principales unidades litoestratigraficas, y una breve resefia de la litologia
correspondiente a cada unidad.

19°15'S 19°20' S 19°30' S
Cuaternario —_——
Plioceno - ___.EsA.
CYMG Fava de Tatajachura
Fm.Lupe losoogeavadeTana _ _ _ _ _ o mm e
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° )
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Figura 3.1. Cronoestratigrafia generalizada para el area de Camifia. Leyenda: 1. Rocas metasedimentarias, 2.
Sucesiones sedimentarias, 3. Ignimbritas, 4. Conglomerados, 5. Areniscas, limolitas y arcillolitas, 6. Lavas
andesiticas y daciticas, CVMG: Complejo Volcanico Mamuta-Guaichane, CSA: Conglomerados de San Antonio.
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3.2 UNIDADES LITOESTRATIGRAFICAS

3.2.1. Paleozoico Superior

El Paleozoico en el area de Camifia incluye una uUnica unidad de rocas metamdrficas y
sedimentarias, que forma parte del basamento del substrato mesozoico. Aflora en el sector sur de
la zona de estudio (~19°30° S), en locaciones aisladas de las quebradas Soga y Sapte, y
ampliamente en el sector de Quebrada Aroma (mapa adjunto).

Formacién Quebrada Aroma (DCa) (Devonico Superior — Carbonifero Inferior)
(Harambour, 1990)

Harambour (1990) defini6 la Formacion Quebrada Aroma como una secuencia de 1000 a
1500 m de metasedimentos marinos compuestos por una alternancia ritmica de filitas gris-
verdosas y metareniscas cuarzo-feldespaticas micéaceas alteradas. Su localidad tipo se encuentra
en la Quebrada Aroma, aproximadamente 8 km al sur del limite inferior de la zona de estudio. La
base de la Fm. Quebrada Aroma no aflora en esta localidad, y tampoco en el area de Camfia.

Una seccion tipo de la Fm. Quebrada Aroma fue bien documentada por Harambour
(1990), donde separd esta formacion en dos unidades; un Miembro Inferior de aproximadamente
500 m, compuesto, de base a techo, por metapelitas micaceas bioturbadas de colores grises y
pardo verdosos, con escasas intercalaciones ritmicas de metareniscas finas, y un Miembro
Superior, de espesor variable de entre 500 y 1000 m, compuesto principalmente por areniscas
finas a medias, alternadas ritmicamente con fangolitas micaceas. En general, la formacion
muestra un caracter granocreciente hacia su porcion superior.

Subyace en discordancia erosiva a la Fm. Quebrada Coscaya en el sector de Quebrada
Soga y Quebrada Sapte, en el dominio sur de la zona de estudio, donde se expone en forma de
escasos afloramientos a lo largo de la quebrada. En este sector, presenta un espesor minimo de
100 m observado, considerablemente menor al expuesto en su localidad tipo. Exhibe una
alternancia de filitas micaceas de color verde claro, con fenocristales de granate parcialmente
alterados, de hasta 3 cm de tamafio (Fig. 3.2), y areniscas cuarzo-feldespaticas micaceas con
alteracion pardo rojiza. La litologia observada y documentada en estos afloramientos se han
asignado al Miembro Superior de la formacion.

Harambour (1990) asigné un ambiente de depositacion para la Fm. Quebrada Aroma de
condiciones de profundidad batial (200 a 2000 m de profundidad), en aguas quietas y ligeramente
anoxicas, en base a la presencia de icnofacies de Zoophycus (Chondrites). Las caracteristicas
litologicas de sus miembros, también sugieren una depositacion asociada a porciones distales de
abanicos turbiditicos, con sedimentos provenientes de la erosion de areas continentales ricas en
cuarzo y depdsitos volcanicos acidos.
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Figura I11.2. Filitas micaceas verdosas Miembro Inferior de la Fm. Quebrada Aroma.

La limitada exposicién de afloramientos de la unidad en el dominio sur del cuadrangulo no
han permitido realizar observaciones suficientes para caracterizar y documentar su actitud
estructural. Sin embargo, se presenta fuertemente deformada en su area tipo, presentando un
caracter ductil, exhibiendo milonitizacion (Farias, 2003), e incluyendo plegamientos y fallas
presentan una vergencia principal hacia el este.

La edad de la Fm Quebrada Aroma fue acotada al Devdnico Superior, en base al estudio del
contenido fosilifero de la sucesion, que incluye restos de microorganismos estudiados por
Martinez (1985, en Harambour, 1990). Por correlacion litoestratigrafica con la Fm. El Toco
(Harrington, 1961 en Harambour, 1990), de edad Devonico Superior — Carbonifero Inferior, la
Fm. Quebrada Aroma fue asignada al Devonico Superior — Carbonifero Inferior. También ha sido
correlacionada con los Estratos de Poroma (Fuenzalida, 1972, en Harambour, 1990), en la
Provincia de Tarapaca, en base a parametros litoestratigraficos.

3.2.2. Jurésico Inferior — Cretacico Superior

El Mesozoico en la zona de estudio esta representado por una serie de rocas principalmente
sedimentarias, que afloran a lo largo de las quebradas de profunda incision que caracterizan al
area de Camifia. Constituyen el substrato pre-Oligoceno, y han sido interpretadas como parte del
resultado del desarrollo de un ciclo transgresivo pasando a un ciclo regresivo en el tras-arco
durante la primera etapa del ciclo andino (Charrier et al., 2007).

Formacion Quebrada Coscaya (Jc) (Sinemuriano — Oxfordiano)
(Harambour, 1990)

La Formacion Quebrada Coscaya fue definida por Harambour (1990), como una serie de
méas de 1000 m de rocas sedimentarias clasticas y rocas sedimentarias volcanoclasticas, con
intercalaciones marinas marginales (calizas y margas), y que muestra tonalidades grisaceas,
verdosas y violaceas, ademas de presentar contenido fosilifero. Su localidad tipo se encuentra en
la quebrada homénima, en el sector de Quebrada Tarapaca, aproximadamente 30 km al sur de la
zona de estudio. La Fm. Quebrada Coscaya aflora ampliamente en la porcién suroriental de la
zona de estudio. En las quebradas Soga y Sapte, se expone en forma de afloramientos escasos.
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Harambour (1990) incluy6 en una columna tipo un Miembro Inferior, que de base a techo,
muestra una brecha basal de clastos derivados de la Fm. Quebrada Aroma (primeros 50 m); una
alternancia de conglomerados, areniscas finas y calizas fosiliferas, y margas subordinadas (ca.
300 m); y una alternancia de conglomerados y areniscas medias, con limolitas en su porcion
superior (ca. 400 m). También, incluyé un Miembro Superior constituido por una alternancia de
areniscas finas y calizas subordinadas con contenido fosilifero (ca. 400 m), con una ultima
alternancia de limolitas y calizas (ca. 200 m). En la Quebrada Sapte, se han identificaron al
menos los dos primeros niveles descritos para el Miembro Inferior.

La Fm. Quebrada Coscaya sobreyace en discordancia angular a la Fm. Quebrada Aroma
(DCa), y subyace, también en discordancia angular a la cobertura nedgena, compuesta por las
Formaciones Altos de Pica y El Diablo (Fig. 3.3). En el area de la confluencia entre las quebradas
Soga y Sapte se observo un espesor minimo de ca. 50 m. Hacia el este de la Quebrada Sapte, se
observo un espesor maximo de ca. 1000 m para la formacion.

&
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Fm. Qda. Coscaya

Figura 3.3. Formacion Quebrada Coscaya subyaciendo en discordancia angular a Fm. Altos de Pica en sector
de quebrada Soga, en el dominio suroriental del cuadrangulo. Notese la disposicion subhorizontal de la cobertura
nedgena (Fm. Altos de Pica) por sobre los niveles de la Fm. Quebrada Coscaya, que mantean hacia el NE.

Figura 3.4. Litologia de la de la Formacion Quebrada Coscaya a escala de afloramiento: brecha basal (izq.), y
lutitas fosiliferas (der.) en Quebrada Soga.
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Figura 3.5. Vista panoramica al SSE desde el sector de Quebrada Soga. Se destaca la disposicion estructural de
la Formacion Quebrada Coscaya (lineas claras), manteando suavemente al NE, subyaciendo a la Fm. Altos de Pica
en discordancia angular.

Al interior de la Quebrada Sapte, la formacion exhibe una brecha basal, con una potencia
de al menos 20 m, compuesta de una matriz de arena media, que soporta clastos de cuarzo,
metasedimentarios y de filitas micaceas pertenecientes a la unidad subyaciente. Estos clastos
varian de subangulosos a subredondeados, ademas de presentar mala seleccion y tamafios que
varian de 5 a 30 cm (Fig. 3.4). Esta brecha basal es sobreyacida por areniscas finas, lutitas rojizas
y lutitas fosiliferas (presencia de ammonoideos indeterminados) de tonalidad gris a verde clara
(Fig. 3.4).

Las litologias observadas permiten inferir un ambiente de depositacion de flujos de detritos
subaéereos en abanicos aluviales para la brecha basal. Para las porciones que sobreyacen esta
brecha, Harambour (1990) determiné un ambiente marino somero, transicional, asociado a
[lanuras de inundacion en ambientes deltaicos.

La Fm. Quebrada Coscaya presenta un suave manteo que varia de 10 a 15° con direccion
variable de NNE-SSW a NS de este a oeste (Fig. 3.5). En base a fotointerpretacion, se observa
que la sucesion se encuentra deformada en la zona sur-oriente del area de Camifia. Se encuentra
muy deformada localmente en la zona de confluencia entre las quebradas de Soga y Sapte.

Harambour (1990) determiné una edad méaxima del Sinemuriano para el Miembro Inferior,
en base a hallazgos de Arietites y Arnioceras en niveles sedimentarios marinos. De la misma
manera, establecié una edad minima para el Miembro Superior del Oxfordiano en base a la
presencia de microfosiles (Ictiolitos, Rhyncholitos y Quinqueloculina) documentada por Martinez
(1984 y 1985, en Harambour, 1990). También, establecid correlaciones regionales en base a edad
y litologia para la Fm. Quebrada Coscaya, que incluyen a la Fm. Livilcar (Mufioz et al., 1988 en
Harambour, 1990) hacia el norte de la zona de estudio, y las Formaciones Quehuita (Vergara,
1978; Smoje, 1989 en Harambour, 1990) y Aquino (Smoje, 1989 en Harambour, 1990), en el
sector de Huatacondo (~20°50 S).

Formacion Chusmiza (JKch) (Jurasico Superior — Cretacico Inferior (?))
(Harambour, 1990)

Definida por Harambour (1990), la Formacion Chusmiza corresponde a una alternancia de

conglomerados y tobas de colores pardos y verdosos de edad Jurdsico Superior-Cretacico
Inferior que afloran en la localidad homonima, al sur del area de Camifia.
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En su localidad tipo, estd compuesta por una seccion basal de aproximadamente 250 m de
conglomerados y aglomerados gris-verdosos, una seccion media de cerca de 500 m de rocas
clasticas gruesas dispuestas en una sucesion granocreciente, y una seccion superior de mas de 250
m de tobas de color gris blanquecino. En la zona de estudio afloraria el miembro superior
definido por Harambour (1990) con un espesor mayor a 400 m. Se pueden diferenciar dos
miembros diferentes; un miembro inferior compuesto por una sucesion de tobas vitreas y liticas
de color rojo parduzco y verde grisaceo, y un miembro superior que corresponderia a un sucesion
de tobas liticas de color gris blancuzco y lavas andesiticas.

La base de esta formacion es descrita por Harambour (1990), como relaciones de contacto
basal localmente diferentes, siendo de transicion y discordancia de erosion sobre el miembro
superior de la Fm. Quebrada Coscaya.

Definida informalmente en este estudio, se denomina Ignimbrita Paucata a una serie de
estratos que incluyen predominantemente tobas cristalinas de anfibolas y tobas liticas grisaceas y
verdosas claras (Fig. 3.6). Su localidad tipo se encuentra en las cercanias de las quebradas
Retamilla-Paucata y De la Chifia, en la porcion centro-oriental de la zona de estudio. Por sus
caracteristicas litoldgicas y aparente continuidad estratigrafica con la Fm. Chusmiza, la
Ignimbrita Paucata es integrada a la unidad mesozoica.

Es sobreyacida por la Fm. Altos de Pica en paraconcordancia, y también por niveles de
conglomerados asignados a la Fm. El Diablo. En base a foto-interpretacién, la Ignimbrita Paucata
presenta un espesor maximo de ca. 350 m en la Quebrada Retamilla-Paucata. A pesar de no
haberse observado en terreno, se infiere por foto-interpretacion que también subyace en para-
concordancia a la Fm. Lupe en el sector de Quebrada De la Chifia. Deformada localmente en
forma de pliegues monoclinales, esta unidad presenta un manteo regional sub-horizontal. En el
sector oriental de la Quebrada Retamilla-Paucata es sobreyacida por lavas del Complejo
Volcanico Mamuta-Guaichane.

Una breve descripcion litologica incluye tobas cristalinas (Fig. 3.6) mostrando cuarzo
subhedral de tamafio modal de 3 mm (10%), plagioclasa euhedral y subhedral con tamafio modal
de 2 a 3 mm (7%), y anfibolas euhedrales de 3 mm de largo (5%), en una matriz vitrea. Las tobas
liticas de la Ignimbrita Paucata (Fig. 3.6 B) tienen una composicion similar, pero soportando
clastos de tamario lapilli a bloque (ca. 30 cm).
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Figura 3.6. Tobas de la Fm. Chusmiza en Quebrada Retamilla-Paucata (Ignimbrita Paucata). (A) muestra
niveles de tobas cristalinas y (B) bloques dentro de tobas liticas.

Finalmente un estudio paleontoldgico a través de la observacion de cortes transparentes
realizado por Martinez (1985, en Harambour, 1990) estableci6 la presencia de foraminiferos
atribuibles a los géneros Quinqueloculina y/o Triloculina, cuyo rango estratigrafico bastante
amplio (Jurasico — Presente), ademas de un posible radiolario policitino comunes del Jurasico
superior, Cretacico y Eoceno, por lo que en base a los antecedentes estratigraficos de la
formacion se le atribuye una edad comprendida entre el Jurasico superior — Cretécico inferior.
Debido a las caracteristicas continentales de esta unidad, se puede correlacionar
cronoldgicamente con la Fm. Guatacondo (Garcia, 1967; Smoje, 1989, en Harambour, 1990),
hacia el sur, y con la parte mas alta de la Fm. Livilcar (Mufioz et al., 1988, en Harambour, 1990),
de la Quebrada de Azapa. La parte media a superior de la Fm. Chusmiza se correlaciona con la
Fm. Cerro Empexa, cuyos afloramientos en el sector de Guatacondo estdn dispuestos en
discordancia angular suave sobre la formacion
homonima (Smoje, 1989).

Formacion Cerro Empexa ( KTe) (Cretacico Superior — Paleoceno)
(Galli y Dingman, 1962)

La Formacion Cerro Empexa fue definida por Galli y Dingman (1962) (emend. Vergara y
Thomas, 1984; Ladino, 1998; Tomlinson et al., 2001) como una sucesion de depdsitos
sedimentarios continentales, y depdsitos volcanicos y volcano-sedimentarios, incluyendo lavas,
brechas, tobas y depdsitos de lahares. Fue definida en la localidad homoénima (ca. 20°40’ S),
especificamente, en el sinclinal Higueritas.

Se expone en los dominios norte y central del cuadrangulo, restringida a afloramientos
expuestos a lo largo de las quebradas Camifia, Pinavane y Retamilla-Paucata. En la Gltima
quebrada es donde aflora mejor y mas extensamente, aunque se muestra parcial y localmente
cubierta por depdsitos de remociones en masa. La base de la formacion no esta expuesta en las
zonas donde subyace en discordancia angular y erosiva a los depositos de la Fm. Altos de Pica
(OMap) (Fig. 3.7). Al no exponerse su base a lo largo de sus afloramientos, se ha estimado un
espesor minimo para la formacion de aproximadamente 350 m. en el area de Quebrada Retamilla-
Paucata. En esta quebrada, se encuentra intruida por un cuerpo intrusivo dacitico (I(a) en mapa
adjunto), y en su sector central, por intrusivos indiferenciados (I(b) en mapa adjunto).
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Pinto (1999) observo y documentd para la Fm. Co. Empexa en el area de Quebrada
Camifia, una sucesion de depositos sedimentarios continentales, de tonalidades
predominantemente azul oscuro y también burdeos. Esta sucesion estd compuesta de areniscas
finas subarcosicas, con contenido de cuarzo (40%), feldespato (40%), y liticos (5%), ademas de
minerales opacos (8%), en una matriz mas fina (5%) de composicién similar. Presentan buena
seleccion de clastos, ademas de buena consolidacion. La sucesion, también, incluye areniscas
medias litofeldespaticas compuestas por liticos volcanicos (30%), feldespato (30%) y una matriz
(40%) de componentes finos alterados. Se encuentra intruido localmente por stocks de porfidos
rioliticos y granodioriticos en la localidad de Quistagama. En la Quebrada Pinavane, la Fm. Co.
Empexa se expone en sus porciones superiores, presentando un conjunto de coladas de lavas
andesiticas autobrechizadas, con una fuerte sobreimposicién de alteracion propilitica (Fig. 3.8)

La Fm. Co. Empexa se encuentra deformada por pliegues y fallas bien expuestas en
Quebrada Retamilla y Quebrada Camifia. De esta manera, su disposicion estructural varia a lo
largo de sus afloramientos, pero posee un rumbo ca. NS. Sus manteos varian de 50° E a ca. 40°
W en el &rea de Retamilla, donde la unidad muestra un amplio pliegue sinclinal. Se encuentra
fallada por corrimientos de despegue menor (Fig. 3.7) (seccidn 3)

Las edades para esta formacién han sido determinadas por métodos radioisotopicos. Tomlinson et
al. (2001) determind edades de 72 Ma (Tomlinson, comunicacion escrita, 2003, en Pinto et al.,
2004) para una toba intercalada en la sucesion. En la localidad tipo de la formacion, se han
documentado 4 edades U-Pb en circon, con rangos entre 74,8 + 1,0 Ma y 68,2 + 0,4 Ma; para
afloramientos de la zona de Mamifia se han documentado edades U-Pb en circon desde 79,4 £ 1,1
Ma hasta 65,7 + 1,4 Ma, principalmente en ignimbritas intercaladas en la formacién (Tomlinson,
comunicacion escrita, 2012) . Estas edades acotan la formacion al lapso Cretacico Superior —
Paledgeno inferior. Las correlaciones regionales para la formacion incluyen al miembro inferior
de la Formacion Purilactis (Dingman 1963; Dingman 1967). Sin embargo, Arriagada (2006)
asigna la formacion anterior al Cretacico medio, en base a correlaciones paleomagnéticas (119-84
Ma), poniendo en debate la temporalidad de su depositacion. A pesar de lo anterior, en el estudio
se consideraran las dataciones mas recientes. La Formacion Cerro Empexa también ha sido
correlacionada con la Formacion Guavifia (Sayes, 1978), en la Il y | regiones, respectivamente
(SERNAGEOMIN, 2003).
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Figura 3.8. Lavas andesiticas autobrechizadas de la Fm. Cerro Empexa en Quebrada Pinavane.

3.2.3. Oligoceno superior — Mioceno superior

En el Cuadrangulo Camifia, los depositos de este lapso estan representados por una extensa
cobertura constituida principalmente por rocas volcanicas y sedimentarias continentales. Con un
espesor que varia entre 100 y ca. 600 m (en la zona de transicibn PC-CO), la secuencia
Cenozoica cubre casi la totalidad de la zona de estudio. En el sector occidental y central del area
de Camifia (transicion DC-PC), predominan ignimbritas y depoésitos aluviales en disposicién
subhorizontal. Sobreyacen en discordancia angular, por sobre una superficie erosiva
relativamente plana, denominada como “Pediplano de Choja” (Galli, 1967) (Figs. 3.1 y 3.7) al
substrato mesozoico, y se encuentran deformadas localmente en forma de pliegues monoclinales,
cuyo desarrollo ha resultado en depoésitos sedimentarios sintectonicos a la deformacion (seccion
3.3)

Desde el sector central hacia el sector nororiental (PC-CO), predomina una cobertura de
lavas del Mioceno medio — superior, también en disposicién subhorizontal. La sucesion
estratigrafica incluye a la Fm. Altos de Pica (OMap, Oligoceno superior — Mioceno inferior), la
Fm. El Diablo (Mimd, Mioceno inferior — medio), una cobertura de lavas del Mioceno medio —
superior (CVMG) y la Fm. Lupe (Mioceno medio-superior).
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Formacion Altos de Pica (OMap) (Oligoceno superior — Mioceno inferior)
(Galli, 1957; Galli y Dingman, 1962)

Definida por Galli (1957) y Galli y Dingman (1962), y corresponde a una sucesion
volcanica continental, compuesta principalmente por ignimbritas y rocas sedimentarias detriticas,
y diferenciada en cinco miembros. Ha sido descrita ademas por Naranjo y Paskoff (1985), Pinto
(1999), Victor (2000), Farias (2003), Pinto et al. (2004), Victor et al. (2004) y Farias et al. (2005).
Su localidad tipo se encuentra en la localidad homdnima, en la Precordillera de Tarapaca, en la
latitud de ca. 20°20” S.

Una seccion tipo muy generalizada de la formacion incluye depdsitos productos de
volcanismo explosivo; tobas principalmente cineriticas e ignimbritas de tonalidades anaranjadas,
café claro y blanquecinas, intercaladas por niveles de conglomerados y brechas bien
estratificados, y de menor potencia, que representan buenos niveles guias para la determinacion
de resaltos topograficos en zonas localmente deformadas dentro de la sucesion. Estos niveles
sedimentarios contienen tanto clastos provenientes de niveles inferiores de la misma unidad,
como de unidades més antiguas (Fm. Quebrada Aroma) (Fig. 3.9 C). En el area de Camifia,
afloran los miembros 2 y 4, con variaciones en sus espesores con respecto a la seccion tipo
descrita. En la zona de estudio, se incluye a la Ignimbrita Moquella e Ignimbrita Suca (Miembro
2), y la ignimbrita Nama (Miembro 4), definidas por Pinto (1999) como parte de la Fm.
Latagualla.

Se dispone en discordancia angular sobre el substrato mesozoico deformado
correspondiente a la Fm. Quebrada Coscaya (Jc), y también, rellenando paleorelieves en la
porcién sur de la zona de estudio (Quebrada Soga). En la porcion central y norte, se dispone
sobre una superficie relativamente horizontal, en discordancia angular sobre el substrato
deformado correspondiente a la Fm. Co. Empexa. (Fig. 3.7). Es sobreyacida, en la porcion
centro-occidental y centro-oriental por depositos aluviales sintecténicos asignados a la Fm. El
Diablo (Mimd), en paraconcordancia, y mostrando discordancias progresivas localmente. En los
dominios norte y oriental de la zona de estudio es sobreyacida en paraconcordancia por productos
volcanicos efusivos del Mioceno medio-superior (Complejo Volcanico Mamuta-Guaichane).

Sus espesores varian de 0 a ca. 400 m, alcanzando este maximo en el sector de Quebrada
Retamilla, en el dominio central del cuadrangulo. En esta localidad, su porcion superior
representa actual superficie de erosion. Con un espesor promedio de 100 a 250 m. Cabe destacar
que la formacion varia su espesor gradualmente a lo largo y ancho de la zona de estudio. Esta
unidad presenta una disposicién subhorizontal a escala regional, suavemente inclinada hacia el
oeste, con un manteo que no supera los 5°. Localmente, se encuentra deformada en forma de
pliegues monoclinales de amplitudes kilométricas (seccién 3.2). En Quebrada Pinavane se
encuentra intruida por un intrusivo hipoabisal microdioritico (I(c) en mapa adjunto).

La litologia predominante para esta unidad son ignimbritas con grado de soldamiento
variable, con intercalaciones de niveles de conglomerados y brechas continentales de menor
espesor. Estos niveles sedimentarios, al igual que las ignimbritas pueden acufiarse, perdiendo
continuidad estratigréafica, y, también, pueden presentar gradaciones y paleocanales (Fig. 3.9 Ay
B). La composicion de las tobas varia, tanto en cristalinidad (de un 5% a un 15%) como en
contenido de pémez (5 a 30%), liticos (5 a 25%), proporcion relativa de matriz-piroclastos (30-
70% a 50-50%), y por lo general muestra una granulometria variable de ceniza fina a lapilli. Los
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cristales contenidos en la matriz cineritica de las tobas generalmente corresponden a cuarzo
subhedral y biotita euhedral, con tamafios variables entre 0.3 y 3 mm, ademas de presentar
minerales opacos de tamafio ~0.1 mm, y plagioclasas subordinadas, muy escasas. Las pomez
varian su tamafio entre 2 mm hasta 10 cm. Los fragmentos liticos son predominantemente
angulosos a subangulosos, de composicidn andesitica a riodacitica, de tonalidades gris oscuro a
rojiza, y con un tamafio variable de entre 5 mm y 12 cm. Una columna tipo levantada en la
localidad de Camifia, correspondiente al Miembro 4 de la formacion, incluye de base a techo (3.9
A):

e Ignimbrita de ca. 35 m de espesor, de color rosaceo palido a gris muy claro. Corresponde
a una toba cineritica compuesta por pémez rosaceas (~30%) de 2 mm a 6 cm, con tamafio
modal de 5 mm; liticos subangulosos de 1 mm a 10 cm, con moda de 5 mm (andesiticos y
riodaciticos, ~5%); y fenocristales (~2%) de cuarzo anhedrales (tamafio modal de 2 mm)
y biotita euhedrales (tamafio modal de 1 mm), en una matriz vitrea de color rosécea palida
(~65%) (Fig. 3.9 B).

e Ignimbrita de ca. 30 m de espesor, de color rosaceo oscuro. Corresponden a tobas

cineriticas compuestas por pdmez blanquecinas y rosaceas subordinadas (~25%) de 0.5 a
10 cm, con tamafio modal de 1 cm; liticos subangulosos a subredondeados de 1 mm a 12
cm, y moda de 3 cm (andesiticos, 15-20%); y fenocristales (2%) de biotita euhedrales de
0.5 a 1 mm, con tamafio modal de 0.5 mm, en una matriz vitrea de color gris palida
(~50%) (Fig. 3.9 C).
Ignimbrita de color naranjo a café claro, de ca. 60 m de espesor. Corresponde a una toba
cineritica de pémez blanquecinas y grisaceas (~20%) de 3 mm a 3 cm, con moda de 1 cm;
liticos subangulosos moderadamente bien seleccionados de 1mm a 4 cm y moda de 0.5
cm (andesiticos y riodaciticos, ~5%); y fenocristales (~7%) de cuarzo anhedrales de 1 mm
(modal) y biotita euhedrales de 1 mm (modal), en matriz vitrea de color café muy claro
(~70%) (Fig. 3.9 D).

e Ignimbrita de color café oscura con una potencia aproximada de 20 m. Esta compuesta
por una toba cineritica de liticos (~35%), de tamafio variable entre 2 mm y 40 cm, con
tamafio modal de 4 cm, ademas de cristales anhedrales de cuarzo y biotita subordinados
(~5%) de tamafio inferior a 2 mm, en una matriz de ceniza muy fina (Fig. 3.9 E).

e Ignimbrita de color naranjo péalido, de ca. 65 m de espesor. Corresponde a una toba
cineritica de pémez blanquecinas y grisaceas (~5%) de 5 cm maximo y 3 cm modal;
liticos de 1 a 10 cm, con tamafio modal de 1 cm (andesiticos, ~5%); y fenocristales (~15%)
de biotita euhedrales de 0.5 a 1.5 mm y tamafio modal de 1 mm (8-10%), y cuarzo
anhedrales de 1mm (modal) (5%), en una matriz vitrea de color damasco claro (75%) (Fig.
3.9F).

e Ignimbrita de color grisaceo a naranjo palido, de ca. 75 m de espesor. Corresponde a una
toba cineritica de pdmez grisaceas y anaranjadas subordinadas (~10%) de 0.5a6cmy 2
cm modal, conteniendo cristales de biotita y cuarzo de ~1 mm; liticos de 2mm a 4 cm, con
tamafio modal de 5 mm (andesiticos, ~2%); y fenocristales (~15%) de cuarzo anhedrales
de 0.5 a5 mm y moda de 3 mm (~12%), de biotita euhedrales de 1 a 2 mm y moda de 1
mm (~3%) en una matriz vitrea gris claro (80%) (Fig. 3.9 G).

En la Quebrada Soga, se documentaron ca. 170 m de ignimbritas con intercalaciones de
conglomerados y brechas, correspondientes al Miembro 4 de la formacion. En resumen, esta
columna incluye ignimbritas con mayor variabilidad composicional que las documentadas en
Quebrada Camifia; varias tobas que constituyen las ignimbritas presentan un gran porcentaje de
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matriz (> 85%) con respecto al contenido de liticos, cristales y pémez, mientras que otras
muestran carencia de fragmentos liticos y pdmez, restringiendo los fragmentos soportados en la
matriz cineritica a cristales euhedrales de biotita, menores a 2 mm, y que alcanzan un 5% del
volumen en la roca total (Fig. 3.11). En esta localidad, también se observa una mayor cantidad de
niveles de conglomerados y brechas, ricas en liticos con gran variabilidad de tamafio (de 2 mm a
~30 cm), productos de la erosion de los niveles subyacientes de la misma unidad. En estos
niveles se observa el desarrollo de paleocanales, y gradacién de clastos.

La Ignimbrita Nama (OMap (4) en mapa adjunto) corresponde a un depdsito de tobas
daciticas de ca. 200 m de espesor que se distribuye ampliamente en la Pampa Nama, en el
extremo norte del area de Camifia (Pinto, 1999). Se dispone en discordancia erosiva bajo las lavas
del Complejo Volcanico Mamuta-Guaichane, y sobre niveles clasticos del Miembro 2 de la Fm.
Altos de Pica en la Quebrada Suca (mapa adjunto). Para la Ignimbrita Nama, Pinto (1999)
caracteriz6 su litologia como una toba soldada de tendencia modal dacitica compuesta por
plagioclasa (20%) euhedral de tamafio < 2 mm, cuarzo (2%) de tamafio 0.5 mm, biotita oxidada
(ca. 5%) subhedral de 1 mm, ademas de opacos, piroxeno (2%) y anfibola (2%) en una matriz
desvitrificada (ca. 70%).
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Figura 3.9. Afloramientos documentados para la Fm. Altos de Pica en la localidad de Camifia. La Figura 10 a
muestra los afloramientos para la columna levantada. Las fotografias en 10 b, c, d, e, f y g muestran las litologias de
cada nivel a escala de afloramiento.

Figura 3.10. Afloramientos de la Fm. Altos de Pica. Paleocanal en nivel de conglomerados (A) intercalado dentro
de secuencia ignimbritica (B) de la Formacion Altos de Pica, a escala de afloramiento, en Quebrada Soga. El largo
del bastén es de aproximadamente 1.5 m. La figura 12 C muestra un clasto de esquisto micéceo, probablemente
proveniente de la Fm. Quebrada Aroma (DCa) contenido en un nivel de conglomerados de la Formacién Altos de
Pica en Quebrada Retamilla. EI tamafio del clasto es de 10 cm.

Los niveles sedimentarios detriticos en forma de paleocanales dentro de la secuencia (Fig.
3.10 Ay B), indican el desarrollo de encauzamiento de los flujos sedimentarios a lo largo y ancho
del paleorelieve. Estos encauzamientos se habrian desarrollado por sobre depdsitos de abanicos
aluviales provenientes de los apices de zonas localmente alzadas (Farias, 2003), y en especial en
las zonas de mayor deformacién (desarrollo de pliegues monoclinales). Los clastos provendrian
de niveles inferiores de la misma unidad y también de unidades mas antiguas (Fm. Quebrada
Aroma; DCa) (Fig. 3.10 C), lo cual sugiere la erosion de estas mismas, y unidades antiguas ya
exhumadas durante el periodo de acumulacion.
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Figura 3.11. Afloramiento de tobas cineriticas cristalinas en ignimbrita del Miembro 4 de la Formacion Altos
de Pica, en Quebrada Soga.

Se ha asignado una edad acotada entre el Oligoceno superior — Mioceno inferior para la
formacion. Esto, basado en resultados de dataciones radioisotdpicas para distintos miembros de la
formacion (Tabla 2), en las regiones donde la unidad aflora. Se asignara esta edad para la
formacidn en este estudio, también tomando en cuenta la correlacion regional establecida con la
Fm. Latagualla (Pinto, 1999), cuyas edades radioisotdpicas y caracteristicas litoestratigraficas
coinciden con la informacion documentada y recabada para la Fm. Altos de Pica a lo largo de la
Precordillera en la Region de Tarapaca. La Fm. Altos de Pica ha sido correlacionada con
varias unidades oligo-miocenas que se exponen a lo largo de la PC y DC en el norte de Chile.
Estas correlaciones incluyen: la Fm. Lupica (18°25° S), el Miembro Inferior de la Fm. Azapa
(18°30” S); los miembros 2 y 4 de la Fm. Altos de Pica con la Fm. Oxaya (18°30” S), y los
miembros 1, 2 y 3 de la Fm. Latagualla (19°15’S) (correlaciones basadas en los trabajos de Galli
y Dingman, 1962; Garcia 1996 y 2002; Parraguez, 1998; Pinto et al., 2004; Victor et al., 2004;
Farias et al., 2005).
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Tabla 2. Edades radioisotépicas para la Fm. Altos de Pica y Latagualla. Se especifica, ademas, el método
utilizado, ubicacién de la muestra analizada, y referencias (Modificado de Pinto, 1999; Farias et al., 2005 y Mufioz,

2007). (* Material datado: RT, roca total; Bt: biotita; Bt-Hb: is6crona biotita-hornblenda).

Unidad Edad (Ma) Método* Ubicacion (Lat.-‘Long} Autor
1 Fm. Latagualla 16.2 +0.7 K/ATr (Bt) 19°13 S/69°38' W Mufioz & Sepulveda (1992)
2 Fm. Latagualla 16.3+0.6 KJ/Ar (RT) 19°13 S/69°38' W Mufioz & Sepulveda (1992)
3 Fm. Latagualla 174206 K/IAr (Bt) - Naranjo & Paskoff (1985)
4 Fm. Latagualla 19.3+0.8 K/Ar (Bt) 19°22' 5/69%32' W Pinto (1999)
5 Fm. Latagualla 21.7+0.86 K/ATr (Bt) 19°922' S/69°32' W Naranjo & Paskoff (1985)
6 | Fm. Altos de Pica | 16.27 +0.16 | Rb/Sr (Bt-Hbl) 20°13' S/68%60"' W Victor et al. (2004)
7 | Fm.Altos de Pica |24.33+0.26| Rb/Sr (Bt-Hbl) 20°30' S/69°21' W Victor et al. (2004)
8 | Fm. Altos de Pica | 20.9+ 0.21 | Rb/Sr (Bt-Hbl) 20°30' S/69"%21' W Victor et al. (2004)
9 | Fm. Altos de Pica | 17.67 £0.18 | Rb/Sr (Bt-Hbl) 20°24' S/69°06' W Victor et al. (2004)
10| Fm. Altos de Pica 11.7+0.4 K/Ar (RT) 19°38' S/6913' W Farias et al. (2005)
11| Fm. Altes de Pica 26.0+0.4 ArlAr (Bt) 19°32' S/69%20' W Farias et al. (2005)
12| Fm. Altos de Pica 226 +1.6 K/Ar (Bt) 20°18' S/69°02' W Naranjo & Paskoff (1985)
13| Fm. Altos de Pica 18.2 +0.9 K/Ar (Bt) 20°35' S/69°03' W Naranjo & Paskoff (1985)
14 | Fm. Altos de Pica | 19.25 +0.43 ArlAr (Bt) 20°03' S/6915' W Bouzari & Clark (2002)
15| Fm. Altos de Pica 17.3+0.5 KJ/Ar (RT) 20°10' S/69°20' W Vergara et al. (1986)
16 | Fm. Altos de Pica 18.6 +0.3 KJ/Ar (RT) 20°10' S/69°20' W Vergara et al. (1986)
17 | Fm. Altos de Pica 159+0.8 K/Ar (Bt) 20°14' S/68°%53' W Baker (1977a)
18 | Fm. Altes de Pica 16.6 +0.4 K/Ar (Bt) 20°31' S/69°20' W Baker (1977a)
19| Fm. Altos de Pica 234 +£1.0 K/Ar (Bt) 19°53' S/69%23' W Baker (1977b)

Formacion El Diablo (Mimd) (Mioceno inferior — medio)
(Tobar et al.,1968)

La Formacion El Diablo, definida por Tobar et al. (1968), corresponde a una sucesion
sedimentaria continental clastica, con espesores minimo y maximo de 50 y 250 m,
respectivamente. Estd constituida principalmente por conglomerados, areniscas gruesas de
tonalidades oscuras, con intercalaciones evaporiticas delgadas. Ha sido estudiada, ademas, por
Vogel y Villa (1980), Naranjo y Paskoff (1985), Parraguez (1998), Pinto (1999), Farias (2003),
Garcia et al. (2004), Pinto et al. (2004) y Farias et al. (2005). Su area tipo se encuentra en la
guebrada homdnima, ubicada aproximadamente a 50 km al norte del area de Camifia (ca. 18°50°
S).

Sobreyace la Fm. Altos de Pica en paraconcordancia, y localmente, en discordancias
progresivas, asociadas al desarrollo de pliegues monoclinales o flexuras. Conforma la principal
superficie de sedimentacion (Pediplano de Atacama, segin Naranjo y Paskoff, 1985, desde la
zona de estudio hacia la DC. Hacia la porcion oriental de la Quebrada Retamilla-Paucata,
sobreyace en aparente discordancia a la Fm. Chusmiza. En el extremo norte del cuadrangulo, la
formacion se encuentra sobreyacida por la Lava de Pampa de Tana (CVMG). En la zona de
estudio, su espesor minimo es de ca. 10 m en el area de Quebrada Camifia, y su maximo alcanza
hasta aproximadamente 180 m, en el extremo sur poniente. A lo largo y ancho de la zona de
estudio, la formacion aumenta gradualmente su espesor de NE a SW, debido a que las sucesiones
que la componen corresponden al producto de sedimentacion asociada a deformacién, que
permite que se preserven los depdsitos en forma de estratos de crecimiento, que registran el
desarrollo de estructuras compresivas (Pinto, 1999). La formacion se expone en el dominio
oriental y ampliamente en el dominio suroriental del cuadrangulo, mostrando sus espesores
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méaximos. En su dominio central y norte, se distribuye sobre altos topograficos que separan
quebradas de orientacion ~ E-W, donde muestra sus espesores minimos.

La Fm. El Diablo tiene una disposicion regional subhorizontal, levemente inclinada hacia
el suroeste (< 5°. Sin embargo, localmente, se encuentra deformada en forma de monoclinales,
de manera similar a la deformacién que muestra la Fm. Altos de Pica, llegando a presentar una
disposicion sub-vertical en los limbos de las estructuras (seccion 3.3). Localmente, también, los
niveles que componen la formacion muestran geometrias de onlap y overlap, desarrolladas
sincronicas a la evolucion de estas estructuras compresivas.

En el contexto del presente trabajo, no se levantaron columnas estratigréficas detalladas
para la formacion, por lo que la informacidn se complemento con los registros documentados en
la literatura. Existen registros muy detallados y completos en los trabajos de Pinto (1999), Farias
(2003), Pinto et al. (2004) y Farias et al. (2005), donde se describen extensamente los
afloramientos de las Formaciones El Diablo. De la misma manera, cabe mencionar que en el
mapeo geoldgico no se discriminaron los dos miembros de la formacion, pues la calidad y detalle
de la documentacion no se consideraron suficientes para establecer lo ultimo, tanto por el enfoque
del estudio como por la dificultad para acceder a los afloramientos en la zona central y oriental
del &rea de Camifia.

En la porcion oriental de la Qda. Retamilla-Paucata, aflora una sucesion de al menos 20 m
de brechas piroclasticas de blogues, con clastos polimicticos angulosos de escala métrica, de
composicion andesitica a riodacitica (ca. 30%), mala seleccién. También se incluyen clastos
graniticos y tobaceos (<20%). Estos se encuentran soportados en una matriz de tonalidad rosacea
clara, y de composicion cineritica (Fig. 3.12). El nivel muestra buena consolidacion.

Figura 3.12. Brechas polimicticas de bloques de la Fm. El Diablo. Nétese el tamafio y angulosidad de los clastos
inmersos en una matriz cineritica, ademas del carcter polimictico de sus componentes.
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En la Pampa de Tana, se documentaron niveles de ca. 5 a 10 m, posiblemente
correspondientes al Miembro Inferior de la formacion (Fig. 3.13), compuestos de conglomerados
monomicticos, con clastos de composicion andesitica, subangulosos a subredondeados,
presentando mala seleccion. Son bien consolidados y matriz-soportados. Este nivel presenta
lentes de areniscas gruesas rojizas, mostrando estratificacion cruzada, y también fangolitas.

Figura 3.73. Nivel de conglomerados monomicticos, posiblemente pertenecientes al Miembro Superior de la
Fm. El Diablo, subyaciendo a la Lava de Tana en la pampa homonima. Se destaca en linea discontinua un lente de
areniscas gruesas.

En el area de las quebradas Itapillan y Pinavane, se documentaron niveles de ca. 20 m que
en general presentan una litologia que incluye conglomerados gruesos, clasto-soportados, con
clastos polimicitos de composicion andesitica a riodacitica. También incluye entes de arenisca
media carentes de estructuras. Presenta mala seleccion y clastos sub-angulosos de tamafio
variable de 2 cm hasta ca. 1 m, con un tamafio modal de 20-30 cm (Fig. 3.14 Ay B).

Para el sector centro-oriental de la zona de estudio, especificamente en la Quebrada
Retamilla-Paucata, se document6 una potente alternancia (< 250 m) que incluye: conglomerados
de bolones y bloques (Figs. 3.15 A, B 'y C), de composicién predominante andesitica (>45%), con
clastos riodaciticos subordinados (<15%), subangulosos y subredondeados, con mala seleccion,
predominantemente matriz soportados, y de bajo empaquetamiento; areniscas finas a medias de
composicion andesitica (>60%), de buena seleccion y empaquetamiento pobre, mostrando
laminacion paralela nitida en varios niveles (Fig. 3.15 D); niveles delgados (<10 cm) de limo;
areniscas conglomeradicas de composicion andesitica. Dentro de esta alternancia, los niveles mas
finos (areniscas y limos) también muestran geometrias lenticulares, y estructuras sedimentarias
que incluyen estratificacion cruzada y paralela. En general la alternancia presenta
empaquetamiento pobre, seleccion media y gran variacion de madurez textural. Los distintos
niveles muestran gran variacion en cuanto a su potencia (centimétrica a decamétrica). Esta
alternancia podria ser asignada al Miembro Superior, segun las caracteristicas de la formacion
descritas en Pinto (1999) y Farias (2003).
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Figura 3.14. Nivel de conglomerados polimicticos pertenecientes al Miembro 1 de la Fm. El Diablo. Ambas
imégenes muestran los niveles a escala de afloramiento. En B se destaca un lente de areniscas gruesas dentro del
nivel de conglomerados. Largo de la funda de cdmara 12 cm.

Para el sector occidental de la zona de estudio, la informacion documentada por Pinto
(1999) y Pinto et al. (2004) incluye para la formacion, una secuencia que de base a techo muestra:
a) estratos basales de conglomerados medios a muy gruesos, de clastos oscuros, angulosos y muy
mal seleccionados, soportados en una matriz de grava fina, arena y limo; y b) paquetes de gravas
gruesas y muy gruesas, de seleccion mala a regular, de clastos subredondeados a subangulosos,
clasto-soportados, con empaguetamiento suelto, en estratos con estratificacion regular de base y
techo planos, compuesto principalmente por fragmentos de andesitas y de tobas soldadas café
claro, escasos clastos de granitos y brechas volcanicas. Estos niveles se disponen con una
geometria de crecimiento en onlap, variando a una geometria overlap, e incluyen porciones de
los dos miembros de la formacidn.

Seguln Farias (2003) y Farias et al. (2005), para el extremo sur del cuadrangulo, la Fm. El
Diablo consiste, en general, de conglomerados brechosos de guijarro grueso, matriz-soportado a
clasto-soportado, polimicticos, de muy mala seleccién, con empaquetamiento medio, alternados
por lentes de areniscas conglomeradicas y diminutos lentes de fangolitas cineritica gris clara,
correspondientes al Miembro Superior de la formacion. Ademas, este miembro incluye al menos
tres niveles potentes de conglomerados arenosos y de gravas gruesas consolidadas, intercaladas
por niveles arenosos con estratificacion planar y cruzada, y lentes de fangolitas. La composicién
de estos niveles incluye clastos andesitico-basalticos (> 50%), con cantidades menores de
ignimbritas (10-30%), clastos andesiticos verdosos (10-30%), granodioritas (10-20%), y en
menor cantidad, riodacitas rojizas (< 10%). Para el extremo sur del cuadrangulo, la Fm. El Diablo
consiste en una secuencia de conglomerados brechosos de guijarro grueso, matriz-soportado a
clasto-soportado, polimicticos, de muy mala seleccién, con empaquetamiento medio, alternados
por lentes de areniscas conglomeradicas y diminutos lentes de fangolitas cineritica gris clara.
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Figura 3.15. Formacion El Diablo en zona centro — oriental del &rea de Camifia en Quebrada Retamilla -
Paucata. (A) porcion de la alternancia descrita en el texto. (B) nivel de conglomerados polimicticos de composicion
predominantemente andesitica. (C) bloque de composicion andesitica dentro de nivel conglomeradico de la unidad.
(D) nivel de ca. 20 cm de areniscas medias a finas de composicion andesitica exhibiendo laminacion paralela nitida.

El ambiente de depositacion para la Fm. El Diablo corresponde al del desarrollo de
sistemas de abanicos aluviales en su porcion proximal, media y distal, en un clima semi-arido,
con facies de flujos de detritos y flujos de fango en las cercanias de la Flexura Moquella (Pinto,
1999; Farias, 2003; Pinto et al., 2004). La presencia de estructuras sedimentarias evidencia
eventuales ascensos en el nivel de aguas en cauces representados por l6bulos y formas
lenticulares (Farias, 2003). Por la distribucién de los miembros de la unidad en el area de Camifia,
se puede decir que de este a oeste la Fm. El Diablo experimenta en general una transicion gradual
de facies de abanicos aluviales proximal a distal. La fuente de aporte de sedimentos
corresponderia principalmente a la erosion de productos volcanicos del Mioceno superior.

En base a las dataciones radioisotdpicas documentadas por Mufioz y Sepulveda (1992)
para la Ignimbrita Nama, de la porcién superior del Miembro 4 de la Fm. Altos de Pica, que
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arrojan una edad de 16.2 £ 0.7 Ma, y considerando las edades documentadas para la Lava de
Pampa de Tana por Naranjo y Paskoff (1985) y Mufioz y Sepulveda (1992); 9.0+ 1.0y 82+ 0.5
Ma, respectivamente. Pinto et al. (2004) acotaron la edad del Miembro 4 de la Fm. Latagualla
(correlacionado en este trabajo a la Fm. El Diablo) entre 16 y 9-8 Ma. Esta edad concuerda con la
establecida por Farias (2003) y Farias et al. (2005) para la formacién en la region de Aroma, es
decir, Mioceno inferior — medio.

La Fm. El Diablo ha sido correlacionada con el Miembro 4 de la Fm. Latagualla'y con el
Miembro 5 de la Fm. Altos de Pica en la region de Pica (Fig. 1.1) (Pinto et al., 2004). En la
region de Aroma (Fig. 1.1), Farias (2003) y Farias et al. (2005) asignaron el Miembro 5 de la Fm.
Altos de Pica al Miembro Inferior de la Fm. El Diablo, en base a las relaciones estratigraficas
entre el ultimo miembro de la Fm. Altos de Pica y lavas miocenas, ademas del contenido
ignimbritico en los clastos del ultimo miembro, y una edad radioisot6pica méxima de 14.5 + 1.3
Ma para las lavas andesiticas del complejo volcanico Mamuta-Guaichane (Seguel et al., 1991),
que contrastada con la edad de los altimos niveles ignimbriticos del Miembro 4 de la Fm. Altos
de Pica (16.2 £ 0.7 Ma), sugieren un periodo de quiescencia y cambio en las condiciones
eruptivas de los complejos volcanicos. Esta informacidn también indica que, en el paso de la Fm.
Altos de Pica a la Fm. El Diablo, se genera una paraconcordancia, sin descartar una posible
discordancia erosiva, ain cuando ambas unidades se hayan generado en condiciones tectdnicas
relativamente similares (Farias, 2003). La Fm. El Diablo, también, ha sido correlacionada con los
Conglomerados de Tarapaca (unidad informal), definidos en la quebrada homdnima por Pérez
(1972, en Farias, 2003) (Farias, 2003).

Formacion Lupe (Mmsl) (Mioceno medio - superior)
(Lahsen, 1973)

La Fm. Lupe fue definida por Lahsen (1973), quien us6 este nombre para referirse al
conjunto de sedimentos clasticos y piroclasticos que afloran en el caserio homonimo, a unos 25
km al este del limite de la zona de estudio (Argandofia, 1984). Se define a la Fm. Lupe como una
secuencia sedimentaria clastica y piroclastica compuesta por dos miembros: un Miembro inferior
constituido por sedimentos clasticos en forma de brechas, conglomerados y areniscas; y un
Miembro superior, integrado por tobas y sedimentos piroclasticos (Argandofia, 1984). En el
sector nororiental del area de Camifia, en las quebradas De la Chifia y Retamilla-Paucata, se
reconocieron alternancias sedimentarias asignadas al Miembro superior.

La base de la Fm. Lupe en el area de Camifia se encuentra dispuesta en discordancia
erosiva (inferida) sobre la Ignimbrita Paucata en la Quebrada Retamilla-Paucata. Su techo se
encuentra discordante bajo las lavas del Complejo Volcanico Mamuta-Guaichane en la Quebrada
Retamilla Paucata. Se distribuye restringidamente al extremo nororiental del area de Camifiay en
la Quebrada De la Chifia, llega a tener un minimo de ca. 50 m de espesor, mientras que al norte
de las nacientes de la Quebrada Retamilla — Paucata tiene un espesor minimo estimado de ca. 100
m, estimado por foto-interpretacion. Ademas, se encuentra suavemente deformada en forma de
pliegues anticlinales y monoclinales.

45



Figura 3.16. Areniscas medias a gruesas grises de composicion andesitica de la Fm. Lupe. (A) afloramiento de
la base de la formacion en el extremo norte de la Quebrada Retamilla-Paucata. El recuadro blanco en (A)
corresponde a la imagen (B).

#

En este estudio se presenta la Fm. Lupe como una sucesion volcano-detritica, donde se
encuentra una alternancia que incluye, de base a techo: ca.15 m de areniscas gris oscuro, medias a
gruesas que presentan buena seleccion, con clastos sub-redondeados predominantemente
andesiticos (ca. 60%), y clastos de cuarzo y liticos subordinados (<30%), con laminacion paralela
nitida (Fig. 3.16); ca. 15 m de una intercalacion de areniscas finas a medias (Fig. 3.17) con alta
componente cineritica y con una marcada alteracion argilica pervasiva en algunos niveles. La
sucesion se completa con ca. 20 m de una alternancia de dep06sitos de caida de espesores de entre
30 y 50 cm, y areniscas finas gris claro de espesores menores a 10 cm. En general, la secuencia
descrita presenta un empaquetamiento muy pobre y varios niveles alterados hidrotermalmente.

Figura 3.7. Areniscas finas de composicion cineritica de la Fm. Lupe. (A) afloramiento de la formacion en la
Quebrada De la Chifia, que exhibe niveles de areniscas finas alteradas a arcillas, y presentando laminacion paralela
nitida. El recuadro blanco en (A) corresponde a la imagen (B).

Segun Argandofia (1984), los niveles clasticos gruesos habrian sido depositados un breve
transporte, por cursos de aguas torrenciales, lo que le da al ambiente deposicional un caracter
aluvial y fluvial. Este autor también sefiala la existencia de pequefias cuencas intramontanas
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(porcion nor-este Quebrada Retamilla) mas alejadas de la fuente de origen, donde la
sedimentacion habria ocurrido en ambientes mas tranquilos, lo que coincide con las
observaciones documentadas en este estudio.

La edad de la Fm. Lupe fue inferida en base a su posicion estratigrafica, criterios de
correlacion y dataciones radiométricas. Una datacion por el método K/Ar en biotita para
unidades que sobreyacen a la Fm. Lupe (Ignimbrita Putoyane en Argandofia (1984)), arrojaron
una edad de 7 + 0.3 Ma. Asi, la edad minima asignada a esta unidad es Mioceno medio —
superior. De esta manera, también se puede deducir una correlacion temporal de la Fm. Lupe a la
depositacion de lavas del Complejo Volcanico Mamuta-Guaichane, especificamente a la Lava de
Tana.

Lavas del Complejo Volcanico Mamuta-Guaichane (Msmg) (Mioceno superior)
(Seguel et al., 1991)

Esta unidad volcanica efusiva fue definida informalmente por Seguel et al. (1991), como
un conjunto de coladas de lavas andesiticas de variada composicién, presentando texturas
porfidicas, con fenocristales que incluyen plagioclasa, olivino, orto y clinopiroxeno, en una masa
fundamental variable entre hialopilitica, pilotaxitica e integranular. En este trabajo, ademas, se
incluyen en esta unidad la Lava de Tana (Msmg (b) en mapa adjunto) (Pinto, 1999; Pinto et al.,
2004).

Sobreyace a la Ignimbrita Nama en discordancia erosiva, en el extremo norte de la zona
de estudio, y en discordancia angular a niveles sedimentarios de la Fm. Lupe en los alrededores
de la Sierra Tolompa. La potencia de sus coladas en la zona de estudio llega a los 70 m 0 mas
considerando que su techo puede estar erosionado. Ademas, en la Quebrada de Retamilla-Paucata
sobreyace en discordancia erosiva a la Fm. Chusmiza.

Una seccion tipo de las lavas definidas por Seguel et al. (1991) que componen la unidad
en el sector nororiental de la zona de estudio (Msmg (a) en mapa adjunto) incluye principalmente
un paquete indiferenciado de lavas andesiticas gris claro a oscuro (Fig. 3.18 A), que
macroscopicamente exhiben cristales milimétricos (< 4 mm) de plagioclasa, biotita, y piroxenos.
A escala macroscopica se reconoce una matriz afanitica (60%), con fenocristales de plagioclasa
(30%) de un tamafio entre 0.5-3 mm y fenocristales de anfibola (10%) de hasta 1mm. En general
los afloramientos de estas lavas se ven subhorizontales o siguiendo la topografia. En algunas
zonas es posible distinguir estructuras fluidales como lavas cordadas, caracteristicas de flujos de
tipo pahoe-hoe (Fig. 3.18 By C).

Seguel et al. (1991) documentaron edades radioisotopicas (datacion K/Ar en RT) para
estos productos efusivos en un rango de edad de 14.5 £ 1.3 Ma hasta 10.2 £ 0.8 Ma, restringiendo
la edad de las coladas que componen el complejo volcanico al rango Mioceno medio — Mioceno
superior. Por encontrarse sobre la Fm. Lupe en discordancia angular, se le asigna una edad de
Mioceno superior.

La Lava de Tana corresponde a una unidad volcéanica efusiva definida informalmente por
Pinto (1999) como una colada de lava andesitica, con una forma alargada de este a oeste en un
largo aproximado de 35 km. Los primeros registros de esta unidad fueron recabados por Briiggen
(1950), interpretando a esta colada como parte de un paquete de lavas “especialmente grandes
que han bajado desde el Volcan de Sierra Tolompa hacia el oeste” (mapa adjunto). Ha sido
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también estudiada por Mortimer et al. (1974) Naranjo y Paskoff (1985), Mufioz y Sepulveda
(1992), Pinto (1999) y Pinto et al. (2004). Su area tipo corresponde al extremo norte de la Pampa
de Tana, donde exhibe una potencia maxima de ca. 100 m. Sobreyace en discordancia erosiva al
Miembro 4 de la Fm. Altos de Pica, inmediatamente al norte de la localidad de Camifia. En el
sector de la localidad de Moquella, la colada se encuentra cubriendo a las porciones superiores de
la Fm. El Diablo, donde se encuentra suavemente deformada por la flexura Moquella. Mas al este,
en la localidad de Cuisama, también exhibe una leve deformacion probablemente asociada a la
falla homonima, en base a los irregulares patrones en las redes de drenaje desarrollados en
superficie y a escarpes que coinciden con el rumbo de esta estructura.

Su litologia muestra una textura porfirica, donde sélo se observan cristales de plagioclasa
de hasta 2 mm, euhedrales a subhedrales (ca. 30%), y cristales de piroxeno subordinados de hasta
1 mm, euhedrales (ca. 10%), dentro de una matriz afanitica oscura.

ol J'-

Figura 3.88. Coladas de lavas andesiticas del Complejo Volcanico Mamuta-Guaichane en las cercanias de
Quebrada Retamilla-Paucata (A). (B) y (C), lavas con textura pahoe-hoe en Quebrada De la Chifia.

Naranjo y Paskoff (1985), en base a dataciones radioisotdpicas con método K/Ar en roca
total, calcularon una edad de 9.0 + 1.0 Ma para la colada, mientras que Mufioz y Sepulveda
(1992), usando el mismo metodo, calcularon una edad de 8.2 + 0.7 Ma, acotando la Lava de Tana
al Mioceno superior. En este estudio se cosideré a la Lava de Tana como parte del Complejo
Volcanico Mamuta-Guaichane, tanto por similitudes litoldgicas como por sus edades.

3.2.3. Unidades post-Mioceno

Lavas de Tatajachura (Pt) (Plioceno inferior)
(Unidad informal) (Farias 2003)

A pesar de no ser documentadas en este trabajo por la extension superficial de la zona de
estudio, se tom6 en cuenta la definicion de Farias (2003) para las lavas de Tatajachura,
caracterizadas resumidamente como una secuencia de andesitas daciticas provenientes del centro
emisor homénimo. Su composicidon es intermedia (andesitico-dacitico), y se compone de
fenocristales de plagioclasa y biotita en una masa fundamental afanitica oscura. Cubren en
discordancia erosiva a las Formaciones Quebrada Aroma, Quebrada Coscaya, Chusmiza, y Altos
de Pica en el extremo sur-oriental del area de Camifia.
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Segun Farias (2003), las Lavas de Tatajachura corresponden al dltimo evento
depositacional antes del inicio de la incision de los profundos valles caracteristicos de la
Precordillera, acotando su edad maxima a 5 Ma.

Conglomerados de San Antonio (Pimsa) (Plioceno inferior - medio)
(Unidad informal) (Farias 2003)

Al igual que las Lavas de Tatajachura, no hubo documentacion para esta unidad en el
presente trabajo. De esta manera, se toma la descripcion de Farias (2003), quién definié la unidad
como una serie de conglomerados aluviales de color amarillento adosadas a laderas en la regién
de Aroma. Muestran amplia variedad composicional (clastos de todas las unidades sub-yacientes)
y textural (conglemerados a areniscas).

Se encuentra en discordancia por sobre las Formaciones Quebrada Aroma, Quebrada
Coscaya, Altos de Pica, y las Lavas de Tatajachura. En base a tasas de incision aproximadas y su
relacion con las Lavas de Tatajachura, Farias (2003) acoté esta unidad al lapso 5-3 Ma, es decir,
Plioceno inferior — medio.
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3.3 GEOLOGIA ESTRUCTURAL

El area de Camifia se caracteriza por mostrar una serie de estructuras compresionales con
una orientacion principal ca. NNW. Estas corresponden a pliegues y corrimientos de escala local
y regional, que en conjunto, muestran una vergencia principal hacia el Oeste (mapa adjunto). El
sistema estructural que se describe a continuacion, constituye el WTS (West Vergent Thrust
System) (SCVO en Riquelme, 1992) (e.g., Mufioz y Charrier, 1996, Farias et al., 2005, Charrier et
al.,, 2012) (Fig. 1.1) en la zona de estudio, y representa parte de la deformacion asociada al
alzamiento del Altiplano en su margen occidental. De esta manera, también es responsable del
brusco aumento en el relieve (de ca. 1500 a ca. 4000 m) en la transicion entre la DC y CO, de
oeste a este (Fig. 2.3), y delimita las unidades morfo-estructurales mencionadas, incluyendo a la
PC.

El registro de la deformacién asociada a este sistema esta bien conservado en las unidades
litoestratigraficas del area asignadas al Oligoceno-Mioceno. La deformacion que tomd lugar
previo a este lapso se encuentra bien representada en el substrato pre-Oligoceno, principalmente a
lo largo de la Quebrada Camifia. Los periodos de deformacidn que afectan la zona de estudio ha
sido bien diferenciados segun una discordancia angular regional que permite reconocer al menos
un evento compresivo (Cretacico Superior — Eoceno), el cual origina un hiatus erosivo
ampliamente expuesto por la profunda incisién de las quebradas de la zona de estudio (Pediplano
de Choja de Galli, 1967). Un segundo evento compresivo ha originado la deformacion, con
vergencia principal al oeste, de la cobertura Nedgena. En detalle, la cronologia de estos eventos
de deformacion y la evolucidn estructural en el area de Camifia se encuentra desarrollada en la
seccion 4.

Las estructuras del area de Camifia se describen a continuacion agrupadas en dos dominios
estructurales principales (Fig. 3.19): un dominio estructural principal con vergencia principal al
oeste, y un dominio nororiental, también con vergencia principal al oeste, pero que exhibe
estructuras antitéticas a su desarrollo en forma de retrocorrimientos, menores en macro-escala,
vergentes al este.

Dominio Estructural Principal

El Dominio Estructural Principal incluye las flexuras (de oeste a este) Moquella,
Quistagama, Aroma, Soga y Paucata. Ademas, incluye estructuras del substrato pre-Oligoceno,
flexuras menores y un despegue de rechazo reducido en la cobertura cenozoica. Se limita a las
porciones occidental y central del area de Camifia (Fig. 3.19 y mapa adjunto). Esta zona también
corresponde al limite entre la DC y la PC, y sus estructuras representan las primeras partes
expuestas del WTS de oeste a este. Cabe destacar que a pesar de que la flexura Calacala (Farias,
2003), y su prolongacion con la flexura Tana (Farias et al., 2005) se incluye en el area de Camifia,
esta no se tomo en cuenta en la descripcion de las estructuras, y tampoco en el andlisis estructural.
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Figura 3.99. Mapa estructural del area de Camifia bajo modelo de elevacion digital (DEM). Se destacan los
dominios estructurales de la zona de estudio y sus respectivas estructuras consideradas en el analisis estructural.

Flexuras Moquella y Quistagama

La flexura Moquella, bien expuesta en la localidad homdnima, y ademas en las quebradas
de Suca, Camifia y Retamilla-Paucata (mapa adjunto y Fig. 3.20), corresponde a un pliegue
monoclinal que deforma suavemente a la Fm. Altos de Pica, generando un Unico limbo de
inclinacion maxima de ca. 45° al oeste. Su rumbo es de N35°W, y muestra una longitud de onda
de 4 km. Expone discordancias progresivas en forma de estratos de crecimiento sincronicos al
desarrollo de la estructura, por sobre la Fm. Altos de Pica, correspondientes a depdsitos de
abanicos aluviales en facies proximales, intermedias y distales, asignados a la Fm. El Diablo (Fm.
Latagualla en Pinto, 1999). Pinto (1999) y Pinto et al. (2004) estimaron para la flexura Moquella
un desnivel topogréfico producido de al menos 700 m.
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Figura 3.20. Vista hacia el norte de la flexura Moquella en la localidad homénima. (A) ignimbritas y niveles
conglomeradicos (café oscuro) de la Fm. Altos de Pica plegados manteando al oeste, y estratos de crecimiento de la
Fm. El Diablo por sobre la secuencia plegada. (B) interpretacion esquematica.

A pesar de encontrarse cubierta por relictos de actividad volcanica del Mioceno superior
(Fig. 1.1), su prolongacion al norte a lo largo de su rumbo coincide con la flexura Humayani, bien
expuesta en la Quebrada Camarones, aproximadamente 50 km al nor-noroeste de Moquella,
extendiendo la expresion superficial de la estructura por cerca de 60 km. Hacia el sur-sureste, la
flexura se discontinta bruscamente, disminuyendo su amplitud de onda y resalto topografico
hasta desaparecer en menos de 3 km a lo largo de su rumbo. En la localidad de Moquella, el eje
de la flexura muestra el desarrollo de vetillas y vetas rellenas de silice amorfo y oqueroso, con
orientaciones que varian dentro del rango N40°E y N60°E, con un manteo modal de ca. 70°W,
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con espesores variables de 5 a 40 cm. También, en Quebrada Suca, Pinto (1999) reconocié para
la flexura Moquella un plano axial de inclinacion subhorizontal, de ca. 15° E.

Figura 3.21. Vista hacia el sur de la flexura Quistagama desde la Pampa de Nama. (A) ignimbritas y niveles
conglomeradicos (café oscuro) de la Fm. Altos de Pica plegados manteando al oeste, y conglomerados con estratos
de crecimiento de la Fm. El Diablo. (B) interpretacion esquematica.

Una flexura menor, denominada flexura Quistagama (mapa ajunto y Fig. 3.21), se
desarrolla paralela a la flexura Moquella, 1 km mas al este de la ultima, produciendo un resalto
topografico de ca. 100 m, una inclinacién maxima de su Unico limbo de 15° al oeste, y una
longitud de onda de 700 m. Amortigua su crecimiento hacia el sur-sureste, para dejar de aparecer
en menos de 1 km a lo largo de su rumbo.

Falla y Sinclinal Cuisama

La falla Cuisama, bien expuesta en la localidad homonima, en Quebrada Camifia y
Quebrada Retamilla-Paucata (mapa adjunto y Fig. 3.22), corresponde a una falla inversa que
afecta al substrato pre-Oligoceno y la cobertura nedgena, mostrando un rechazo no superior a los
110 m. Tiene una orientacion ca. N30°W, y un manteo hacia el este cercano a los 50°. Su
desplazamiento pone en contacto por falla a las Formaciones Cerro Empexa y Altos de Pica.

Hacia el oeste, por la Quebrada Retamilla-Paucata, es posible observar un pliegue sinclinal
de longitud de onda de ca. 2 km afectando a la Fm. Cerro Empexa. Tomando en cuenta la
disposicion del limbo occidental de este sinclinal (ca. 50° E), se infiere que la falla Cuisama es
resultado de un despegue dentro de la sucesion pre-Oligocena, posiblemente en niveles poco
competentes de la misma, posterior al plegamiento del sinclinal.
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Figura 3.22. Vista al sur de la falla Cuisama desde la Pampa de Nama. (A) niveles del substrato pre-Oligoceno
se montan por sobre ignimbritas de la Fm. Altos de Pica, produciendo un rechazo de ca. 100 m. (B) interpretacion
esquematica; se ilustra la disposicion de la Fm. Cerro Empexa bajo los regolitos de las laderas de la quebrada.

Flexuras Aromay Soga

La flexura Aroma (mapa adjunto y Fig. 3.23) corresponde a un monoclinal vergente al oeste
cuyo rumbo varia de sur a norte de N35°W a N20°W, con punto de inflexion inmediatamente al
norte de la Quebrada Soga. Muestra una longitud de onda méxima de ca. 1 km. Afecta la
cobertura nedgena (Formaciones Altos de Pica y El Diablo), y al igual que la flexura Moquella,
muestra estratos de crecimiento sincronicos al crecimiento del pliegue (Fm. El Diablo). En el area
de Camifia, muestra inclinaciones maximas que varian de 20° a 45° al oeste, mientras que en la
region de Aroma (inmediatamente al sur del area de Camifia), Farias (2003) y Farias (2005)
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registraron inclinaciones maximas de 70° en las porciones basales de la Fm. Altos de Pica. Es en
esta Gltima zona donde la flexura produce mayor deformacion sobre la cobertura nedgena, y
donde sufre otro cambio de rumbo de N35°W a NS de norte a sur. En cuanto a los resaltos
topograficos que la flexura produce, estos son considerablemente menores a los observados por
Farias (2003) en la region de Aroma (ca. 700 m). En la zona de estudio, solo alcanza maximos de
320 m en su porcidn central. Este pardmetro disminuye gradualmente hacia el norte, alcanzando
aproximadamente 100 m en el &rea de Quebrada Caramasa.

La flexura Soga (fig. 3.23) es un monoclinal de inclinacion méxima de 60° al oeste en
Quebrada Soga. En esta localidad, su eje tiene una orientacion que varia de sur a norte de N35°W
a N20°W, y se muestra sub-paralelo al rumbo de la flexura Aroma, a una distancia de ca. 700 m
al oeste de la ultima estructura. Juntas, estas flexuras acumulan ca. 1100 m de resalto topografico,
de los cuales 400 son producidos por la flexura Soga. Su longitud de onda no supera los 700 m, y
su inclinacion disminuye gradualmente hacia el norte hasta alcanzar 15° W en su porcion terminal,
al igual que el resalto topografico producido (ca. 50 m).

El crecimiento de ambas estructuras es responsable de la exposicion de substrato pre-
Oligoceno tras sus rumbos. Lo anterior se observa claramente en las quebradas Soga y Aroma
(mapa adjunto), donde el substrato se expone ampliamente. En las quebradas de Pinavane y
Patarisa, el substrato se expone en un area reducida y a menor altitud (ca. 200 m de diferencia en
promedio). En general, para toda la zona de estudio, el substrato pre-Oligoceno se encuentra en
un nivel topografico ca. 150 m mas alto en la porcién sur (quebradas Aromay Soga) con respecto
a las porciones central y norte (Quebrada Pinavane hasta Quebrada Camifia).

En zonas cercanas a sus ejes, ambas estructuras muestran presencia de vetillas de cuarzo
oqueroso Yy silice amorfo, con orientaciones perpendiculares a la disposicion de la cobertura
deformada (manteo ca. 60-80° E).

Inmediatamente al norte de la Quebrada Caramasa, en la Quebrada Retamilla-Paucata,
ambas flexuras se encuentran totalmente erodadas, mientras que hacia el sur, estas se exponen
continuamente hasta las quebradas de Soga y Aroma.

Falla Soga

La falla Soga corresponde a una falla inversa con vergencia al oeste que afecta niveles
cercanos al contacto entre unidades cenozoicas (mapa adjunto y Fig. 3.24). Tiene un rumbo ca.
NS y un manteo que varia de 45° a ca. 20° E, de sur a norte. Alineada a las flexuras Soga y
Aroma (mapa adjunto), en su blogue yaciente, se observan en disposicion sub-horizontal a los
ultimos niveles de la Fm. Altos de Pica, y remanentes del primer miembro de la Fm. El Diablo.
En el bloque colgante, las mismas unidades se encuentran desplazadas cerca de 160 m
verticalmente, lo que equivale a un rechazo aproximado de 220 m a lo largo del plano de falla.
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Figura 3.24. Falla Soga. (A) Vista al NNW de la Falla Soga en la Quebrada Itapillan. (B) Interpretacion
esquematica de la disposicion estructural de las sucesiones nedgenas.

Flexura Paucata

La flexura Paucata corresponde a un monoclinal de corta longitud de onda (ca. 1.5 km), que
afecta la ignimbritas y brechas de la Fm. Chusmiza, produciendo un limbo frontal que alcanza ca.
35° de inclinacion hacia el oeste. Tiene una orientacion cercana a N35°W, y produce un resalto
topogréfico minimo de 300 m (mapa adjunto y Fig. 3.25).

Es por sobre el limbo frontal de la flexura Paucata donde se observan conglomerados
pertenecientes a la Fm. El Diablo, pero en sus facies proximales. Este afloramiento representa el
Unico accesible donde se aprecia una relacion directa entre las flexuras orientales del dominio
principal con depdsitos de esta unidad. Sin embargo, no se observaron estratos de crecimiento
como si se documentaron en las flexuras occidentales.
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Figura 3.25. Limbo occidental de la flexura Paucata desde el sur de la Quebrada De La Chifa. (A) se observan
niveles de ignimbritas de la Fm. Chusmiza manteando al oeste, y en el extremo oeste y al fondo de la imagen,
estratos de la Fm. El Diablo. (B) representacion esquematica.

Dominio Estructural Nororiental

El dominio estructural nororiental (Fig. 3.19) incluye la flexura De la Chifia y pliegues
menores, todas en la porcién oriental del area de Camifia. A diferencia del dominio estructural
occidental, ha dado origen a los depositos de facies unicamente proximales de la Fm. El Diablo,
elevados a mas de 4000 m s.n.m. También ha originado depoésitos sedimentarios clasticos de baja
energia de la Fm. Lupe, ademas de mostrar pliegues monoclinales vergentes al este asociados al
crecimiento de estructuras mayores (seccion 4).

Flexura De la Chifia

Cerca del limite oriental de la region de Camifia, se han reconocido altos topograficos cuya
expresion ha sido interpretada como un relieve formado con un fuerte control estructural. En
particular, los cerros de la Sierra Tolompa y las cumbres ubicadas al este del Co. Misane (mapa
adjunto y Fig. 2.3) corresponderian a porciones alzadas por el crecimiento de un amplio pliegue
monoclinal de longitud de onda de ca. 4 km, con rumbo que se trunca de sur a norte de ca.
N10°W a N30°W. Con la orientacion mencionada y una inclinaciéon maxima de ca. 35°WSW, la
Flexura De la Chifia corresponde a la estructura principal del dominio estructural nororiental de
la zona de estudio (mapa adjunto y Fig. 3.19).

Afecta a la Fm. Chusmiza, a la Fm. Lupe y a lavas del CVMG. Su crecimiento estaria
directamente relacionada a la depositacion del Miembro 1 de la Fm. El Diablo hacia el oeste, que
cubre extensamente la porcién centro-oriental de la zona de estudio, mostrando en esta zona
facies netamente proximales de abanico aluvial.

A diferencia de las estructuras del dominio estructural occidental, las demas estructuras del
dominio estructural nororiental se encuentran fuertemente relacionadas a la estructura principal.
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En particular, la flexura De la Chifia corresponde a un pliegue de longitud de onda ca. 4.5 km,
cuyo rumbo acompafa en paralalelo al de la flexura Paucata. Mediante foto-interpretacion, se
evidencia que esta estructura tendria una limitada expresion superficial, prolongandose ca. 10 km
desde la Sierra Tolompa hasta la Quebrada Retamilla-Paucata. Sin embargo, no se descarta una
prolongacion de la estructura hacia el SSE. También, una serie de estructuras menores
acomparian los pliegues mencionados, en forma de flexuras y anticlinales vergentes al este (Fig.
3.26), interpretadas como retrocorrimientos asociados al desarrollo de la estructura principal
(seccion 4).

Inmediatamente al este del rumbo de la flexura, se foto-interpretd un pliegue anticlinal de
longitud de onda maxima de ca. 2.3 km, que afecta a las unidades mencionadas y cuyo rumbo de
orientacion solidario al de la flexura De la Chifia atraviesa las cumbres mas altas de la Sierra
Tolompa. El crecimiento de esta estructura se considera sincronica similar a la que origina el
monoclinal principal del dominio.

Los pliegues vergentes al este asociados al desarrollo de la flexura De la Chifa
corresponden a monoclinales y anticlinales de longitudes de onda que varian desde 600 m hasta 2
km, afectando niveles clasticos e ignimbriticos de la Fm. Lupe. En detalle, la Fig. 3.26 muestra
cada pliegue; en (b), se muestra el primer monoclinal vergente al este, con un rumbo ca. N15°W,
con longitud de onda de ca. 200 m, y una inclinacién maxima de 28°, seguido de un anticlinal
cuyo plano axial se encuentra levemente inclinado al este, de rumbo N10°W, con longitud de
onda de menos de 500 m, con inclinaciones maximas de 9°W para su limbo trasero y 30°E para
su limbo frontal (Fig. 3.26 b). La serie de pliegues vergentes al este termina en la zona de estudio
con un monoclinal de longitud de onda de al menos 500 m, de rumbo ca. NS e inclinaciones
maximas de ca. 10°. El conjunto de estructuras genera la deformacion de la totalidad de niveles
expuestos del miembro superior de la Fm. Lupe, y en este sector también es posible observar una
clara discordancia angular entre esta secuencia y las lavas del mioceno superior (CVMG).

Este conjunto de estructuras representan las primeras estructuras de oeste a este vergentes al
este dentro del WTS en la zona de estudio. Sus implicancias para el mega-sistema estructural y
también para el ETS se desarrollan en la seccion 5.
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Figura 3.26. Serie de pliegues vergentes al este asociados al crecimiento de la flexura De la Chifia. (A)
fotografia panordmica con vista al sur del primer pliegue monoclinal vergente al este, seguido un anticlinal de corta
longitud de onda. (B) interpretacidn esquematica. (C) aproximacidn de recuadro C.
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IV. ANALISISY MODELO ESTRUCTURAL

En esta seccion, se abordaran los aspectos fundamentales de este trabajo, con el objetivo de
profundizar la comprension de la evolucién estructural de la zona de estudio, incluyendo una
primera aproximacion a la arquitectura en profundidad de, tanto la cobertura oligo-miocena como
substrato pre-Oligoceno, y una integracién entre lo tltimo y su expresion en el relieve actual. De
manera similar, se pretende extrapolar e integrar estos conceptos a las caracteristicas estructurales
regionales del borde occidental del Altiplano aplicados a sus dos dominios estructurales
principales; WTSy ETS.

4.1 ANALISIS DE LA EXPRESION SUPERFICIAL DE ESTRUCTURAS NEOGENAS EN EL AREA DE
CAMINA

Las principales caracteristicas estructurales de la zona de estudio incluyen pliegues
monoclinales con Gnicos limbos de inclinaciones que varian desde 10° a 45° La principal
vergencia de estos es hacia el oeste, y en el dominio estructural nororiental, las estructuras de
escala regional exhiben pliegues vergentes al este (seccion 3.2). En particular, los pliegues del
dominio estructural principal experimentan, tanto variaciones en la inclinacién de sus
limbos,resalto topografico producido, variaciones (flexiones) en la traza de sus ejes, e
interrupciones en su expresion. Lo anterior sugiere un caracter segmentado de las fallas que los
originan. El desarrollo de estos monoclinales o flexuras es interpretado como producto de
corrimientos en sub-superficie, especificamente, en forma de pliegues “por arrastre” (drag folds
en Twiss y Moores, 1992) originados por la propagacion de fallas inversas en el substrato pre-
Oligoceno. Lo anterior se deduce a partir de la geometria de los pliegues, y porque estos se
manifiestan en la cobertura oligo-miocena bajo un substrato que presenta deformacion de mayor
intensidad y de diferentes caracteristicas geométricas.

Configuracion estructural de substrato o basamento y su relacion al crecimiento de pliegues
monoclinales

Estudios enfocados en sistemas de pliegues que exhiben interrupciones en sus trazas axiales
(e.g., Shamyr y Eyal, 1995; Tindall, 2000; Roznovsky y Aydin, 2001; Fischer y Keating, 2005;
Davis et al., 2005) sugieren que discontinuidades o variaciones en el rumbo de sistemas de
pliegues, incluyendo monoclinales, estdn directamente relacionadas a la variacién de los
parametros cinematicos y geométricos de las fallas que los originan a lo largo su rumbo;
especificamente, a su continuidad y distribucion del desplazamiento inverso (Figs. 4.2 y 4.3).
Ambos parametros se relacionan fuertemente con la expresion superficial de estos pliegues. En
estos modelos, la discontinuidad de la traza de los pliegues se relaciona mas al desarrollo de
fallas inversas de alto angulo escalonadas o segmentadas, que al de estructuras de rumbo. En el
caso de que exista fallamiento transcurrente, estas zonas de transferencia exhiben estructuras
secundarias con patrones bien definidos y bien expuestos (Riedel o en échelon), alcanzando
escala macroscopica (kilométrica), y concentradas en las vecindades de la zona de discontinuidad
(Fig. 4.1) (e.g., Tindall y Davis, 1999; Tindall, 2000; Roznovsky y Aydin, 2001). Mas aun,
Shamir y Eyal (1995), modelando un sistema de pliegues monoclinales discontinuos de escala
regional, determinaron que la causa principal de flexiones o interrupciones en el rumbo de
pliegues monoclinales es la segmentacion de falla y la existencia de zonas de transferencia entre
ellas, y sin comportamiento transcurrente, pero con gradiente de desplazamiento en sus
terminaciones (Fig. 4.2).
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Figura 4.1. Esquema de estructuras y deformacion en flexién de rumbo de monoclinales por fallamiento
transcurrente (modificado de Roznovsky y Aydin, 2001).
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Figura 4.2. Mejor aproximacion para la configuracion estructural superficial de la zona occidental de Negev
del Norte (Israel) (B) a partir de modelacion del desarrollo de pliegues asociados a un sistema de estructuras
inversas y segmentadas hipotético (A). Contornos en (B) corresponden al grado de alzamiento relativo, y permiten
visualizar la geometria de los pliegues obtenida a partir de la simulacion. Los bordes de los mapas muestran escala
(km) y lat/long (Modificado de Shamir y Eyal, 1995).

7y - . e e o - X \ LR
Figura 4.3. Sistema segmentado en la zona de falla Ostler, NZ. Nétese los cambios de rumbo y terminacion de los

pliegues asociados a las estructuras inversas. El recuadro amarillo representa la zona de traspaso entre las fallas
inversas vergentes al este (Modificado de Davis et al., 2005).
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Relacion entre estructuras nedgenas y pre-nedgenas

Se puede inferir, por la notoria heterogeneidad de la distribucion de las superficies
nedgenas, que la distribucion en planta de fallas y pliegues en la zona de estudio probablemente
esté relacionada a la distribucion de estructuras del substrato, y que el caréacter discontinuo de la
traza de estas estructuras en la cobertura, y también las variaciones en sus trazas axiales, se deben
a heterogeneidades estructurales propias de las unidades pre-oligocenas.

Las observaciones realizadas en este estudio permitieron reconocer que los rumbos de las
flexuras Aroma y Soga se manifiestan continuos hacia el norte. A la vez, carecen de patrones
propios de movimiento transcurrente como los de Riedel o lineamientos y fracturamientos con un
trend bien definido a escala macroscépica. La continuacion de la traza de la flexura Aroma
coincide con el lineamiento de Chapiquilta (Farias, 2003), y la continuacion de la flexura Soga
sigue la misma tendencia pero presentando un plegamiento considerablemente mas leve. Para la
falla Soga, se determin6é que esta aflora a lo largo de ca. 10 km al NNW de la localidad
homonima, con un rumbo solidario a las flexuras Aroma y Soga (mapa adjunto y Fig. 3.19).

Gracias la profunda incisién que muestran las quebradas de la zona de estudio, exhibiendo
las estructuras del substrato pre-oligoceno en las quebradas de Camifia y Retamilla-Paucata, ha
sido posible establecer una relacion entre ellas y las flexuras Aroma y Soga en sus porciones
terminales. Mostrando un rumbo similar al de ambas flexuras, el desarrollo de la falla Cuisama y
el pliegue sinclinal inmediatamente al este de la Ultima, originarian el plegamiento de la cobertura
oligo-miocena en forma de monoclinales. Los rumbos de las estructuras de substrato se
encuentran desplazados aproximadamente 1.4 km al oeste con respecto a la traza axial de los
pliegues en cobertura (Fig. 4.4), lo cual se generaria a causa de una probable segmentacion de
estructuras inversas en profundidad en una zona de traspaso (Shamir y Eyal, 1995) sin
fallamiento transcurrente. Ademas, las estructuras expuestas del substrato presentan geometrias
que pueden generan formas monoclinales en pliegues por arrastre (Erslev, 1991; Twiss y Moores,
1992; Victor et al., 2004).

Mediante analisis fotogramétricos en modelos analogos aplicados al crecimiento de
flexuras sobre un substrato o basamento fallado y segmentado, se ha demostrado que el
desplazamiento de estas fallas segmentadas genera altos estructurales centrales en forma de
monoclinales cuyos limbos muestran una maxima inclinacion en su centro, en respuesta al
desplazamiento maximo de cada segmento de falla, y decreciendo en inclinacién hacia sus
terminaciones laterales (Fischer y Keating, 2005). Lo mismo se ha deducido a partir de modelos
tridimensionales de pliegues asociados a falla, formados por cinematica trishear (e.g., Cristallini
y Allmendinger, 2001). Lo ultimo también se ha observado en ejemplos naturales (Davis et al.,
2005). En este sentido, las variaciones irregulares de la deformacion en las flexuras Aroma y
Soga desde las quebradas homonimas hacia el norte puede corresponder a la respuesta de la
cobertura a una distribucion irregular del desplazamiento por sobre el plano de falla. Lo mismo se
aplica a lo observado en la flexura Moguella hacia su prolongacion sur-este, considerando que su
expresion disminuye hacia sus terminaciones.
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Figura 4.4. Ubicacion de las estructuras de cobertura y de substrato, y zona de transferencia en mapa
geologico del area de Camifia. Linea segmentada representa zona de traspaso en profundidad Nétese la proximidad
de las terminaciones de las flexuras Aroma y Soga con las estructuras compresivas del substrato pre-Oligoceno.

Figura 4.5. Cambio en la direccion de rumbo de las flexuras Aroma y Soga en mapa geoldgico del area de
Camifia. Rectangulo rojo indica la zona de cambio de rumbo.
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Los suaves cambios de rumbo que experimentan las flexuras Aroma y Soga en la zona
centro-sur del area de Camifia (Fig. 4.5), sugieren que las estructuras en el substrato que
deforman la cobertura se segmentan y varian levemente su rumbo de N20°E a ca. NS, o que de
sur a norte, estas fallas inversas comienzan a disminuir su desplazamiento a lo largo y ancho de la
superficie de falla, en la zona de cambio de rumbo.

Evidencias de desplazamiento oblicuo en el desarrollo de pliegues monoclinales en el area de
Camiiia

En base a modelamiento analogo, Keating et al. (2012), establecieron la naturaleza de
estructuras de meso-escala en el crecimiento de monoclinales bajo el desarrollo de fallas con
desplazamiento oblicuo (Fig. 4.6 D), donde se determinaron 3 zonas principales de deformacion.
El tipo de estructuras estd controlada por la deformacion en cada zona, y cada zona varia su
distribucion segun el grado de oblicuidad del desplazamiento a lo largo del plano de falla.

A partir de mediciones realizadas en los limbos de los pliegues monoclinales de la zona de
estudio, ha sido posible determinar que en al menos las porciones sur de las flexuras Soga y
Aroma existe fallamiento inverso con componente de rumbo en las fallas de substrato que las
originan. En particular, las evidencias se restringen a afloramientos de escala mesoscopica de
estructuras extensionales y que durante o posterior a su generacion, ha tomado lugar el relleno de
fracturas en forma de vetillas de silice amorfo, cuarzo oqueroso y arcilla. Estas estructuras se
presentan perpendiculares a los limbos de las flexuras, y con orientaciones no-paralelas al rumbo
de los pliegues. Las variaciones en el rake de las estructuras estan en el rango de 15 a 35°. Para la
flexura Moquella, las estructuras documentadas presentan orientaciones modales de rake sub-
paralelas al manteo del pliegue (Fig. 4.6 C). Sin embargo, la existencia de escasas estructuras que
si presentan variaciones de orientacion respecto al manteo no descarta un crecimiento de este
pliegue asociado a fallamiento inverso oblicuo en profundidad.

El patron modal de las estructuras mesoscépicas documentadas en los limbos de las
flexuras las ubica en la zona de cizalle puro, y en la zona extensional. La orientacion de estas
permite establecer una cinemética con componente sinestral en la falla que da origen a los
plegamientos en la cobertura. En base al modelo de Keating et al. (2012), se puede deducir un
minimo de 15° de oblicuidad en el desplazamiento para generar estructuras de cizalle puro, como
las observadas en los limbos de las flexuras Soga y Aroma (Fig. 4.6 Ay B, respectivamente). Sin
embargo, la estimacion de este minimo solo puede ser tomado en cuenta como una primera
aproximacion, ya que es posible el traslape de las zonas de deformacion segun los grados de
oblicuidad, y al mismo tiempo, la ubicacion de las zonas de deformacion varia considerablemente
con la variacion del grado de oblicuidad (Keating et al., 2012). Mas aun, Farias et al. (2005)
documentaron milonitizacién en niveles metasedimentarios de la Fm. Qda. Aroma, con una
foliacion planar principal vertical y con una orientacion de N40°W, en un segmento de ca. 40 m
de ancho junto a deformacion fréagil (planos de falla de orientacion ca. N20°W/50°E) afectando a
diques mesozoicos con orientacion similar a la de la foliacion de las milonitas. Las estrias
documentadas en los planos de falla indican desplazamiento de rumbo sinestral.
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Figura 4.6. Evidencias de desplazamiento oblicuo en estructuras mesoscépicas desarrolladas en los limbos de
las flexuras Aroma, Soga y Moquella. (A) afloramiento de una vetilla de silice amorfo por sobre la zona de cizalle
puro, con un angulo de 20° con respecto a la prolongacion del eje de la flexura Soga en la superficie de su limbo y un
manteo sub-perpendicular al Gltimo. (B) vetillas de silice amorfo en la flexura Aroma, con orientaciones de 45° con
respecto al rumbo, y un manteo sub-perpendicular a la inclinacion del limbo en la zona de cizalle puro. (C) fracturas
rellenas de silice amorfo y cuarzo en la zona extensional de la flexura Moquella, con orientacion paralela al rumbo y
un manteo sub-perpendicular al del limbo. (D) estructuras mesoscopicas que pueden desarrollarse durante el
crecimiento de monoclinales bajo fallamiento inverso con componente de desplazamiento oblicuo (modificado de
Keating et al., 2012).

A partir de lo anterior, y basados en los modelos de Shamir y Eyal (1995), Roznovzky y
Aydin (2005) y Keating et al. (2012), se ilustra la posible configuracion de las estructuras del
substrato (Fig 4.7 B) bajo los pliegues en cobertura (Fig. 4.7 A).
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4.2 MODELO ESTRUCTURAL EN PROFUNDIDAD

El presente estudio incluye un modelo estructural esquemaético y conceptual que
representa una posible evolucion tecténica para el area de Camifia, respondiendo a la
configuracién actual del relieve de la DC, PC y CO a la latitud de 19°20°S. Para lograr lo
anterior, se elaboraron tres secciones esquematicas (AA’, BB’ y CC’; Figs. 4.8, 4.9 y 4.10,
respectivamente), las cuales permitierion estimar la arquitectura en profundidad de la zona de
estudio, basada en la integracion de estos perfiles estructurales paralelos, que recorren de oeste a
este la quebrada de Camifia desde Moquella a Ariquilda, la quebrada Pinavane desde la porcion
central del area hasta Vertiente Chanama, y atravesando la Sierra Tolompa hasta el extremo nor-
este, respectivamente. Cada perfil se sitia donde mejor se exponen las estructuras del area,
incluyendo tanto la disposicién del substrato pre-Oligoceno como de la cobertura oligo-miocena.

A partir de los registros realizados a lo largo de quebradas de profunda incisién (600-800
m) en la zona de estudio, se establecio la geometria en superficie para cada estructura. EI modelo
de kink bands (e.g., Suppe, 1983) fue utilizado para reconstruir la geometria del substrato pre-
Oligoceno y de la cobertura oligo-miocena, donde fuese posible. Para la sub-superficie, en
cambio, la disposicion primaria de las estructuras principales (pliegues monoclinales por
propagacion y fallas) fue establecida y ajustada a partir del modelo de plegamiento por
propagacion de falla trishear, propuesto por Erslev (1991), y posteriormente ampliamente
desarrollado por otros autores (e.g., Cristallini y Allmendinger, 2001; Johnson y Johnson, 2002;
Salvini y Storti, 2002; Cardozo et al., 2003, 2011). El establecimiento de lo anterior para la
construccion del modelo descansa en las siguientes premisas: 1. Los plegamientos originados por
el desarrollo de las estructuras del area son de caracter monoclinal y varias presentan estratos de
crecimiento en sus Unicos limbos; 2. Directamente asociado a lo primero, un modelamiento a
partir de cinematica kink-bands no es capaz de replicar las superficies curvas de cada pliegue y
los complejos patrones de deformacion que exhiben pliegues por propagacion de falla naturales y
experimentales (Erslev, 1991); 3. El modelo trishear es capaz de replicar tanto el desarrollo de
anticlinales asimeétricos como estructuras antitéticas a una falla inversa principal (e.g., Salvini y
Storti, 2002); 4. El modelo escogido responde a ejemplos naturales que incluyen estructuras
similares a las que se documentan y analizan en el presente estudio (e.g., Gold et al., 2006). Cabe
destacar que no se realizd modelamiento numérico para la elaboracion de las secciones
estructurales y que el modelo trishear se utiliz6 netamente para estimar una posible geometria
principal de las estructuras.

Ademas, las disposiciones de las estructuras en profundidad y su manteo fueron
complementadas con la distribucion de hipocentros de réplicas del sismo de Aroma (Julio de
2001, My = 6,3) calculados por Legrand et al. (2007). En este estudio, se determiné la existencia
de estructuras de angulo ca. 50° en fallas con componente de rumbo, a profundidades que
superan los 10 km. Tambien, la existencia de un pliegue chevron subhorizontal en el eje de la
flexura Moquella documentado en Pinto (1999) sugiere que esta estructura habria sido provocada
por la propagacion de una falla inversa con una inclinacion de ~10° al este que afecta al
substrato pre-Oligoceno en porciones someras cercanas a la superficie.

A continuacion, se presentan las secciones estructurales esquematicas elaboradas a partir
de las trazas AA’, BB’ y CC’ (mapa adjunto).
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Figura 4.8. Seccidén estructural AA’ para la porcion occidental del Dominio Estructural Principal. Las fallas
Aly A2 originan el plegamiento de las flexuras Moquella y Quistagama, respectivamente, mientras que las fallas A3
y A4 corresponden a la falla Cuisama y la que origina el plegamiento del sinclinal inmediatamente al este de la
Gltima. Signos de interrogacién representan substrato desconocido y continuidad en profundidad de las fallas.
Disposicién estructural del substrato sélo se representa donde fue observado.

OMap (2)

Figura 4.9. Seccién estructural BB’ para el Dominio Estructural Principal. Las fallas B1 y B2 generan las
flexuras Aroma y Soga, B4 y B5 generan la flexura inferida y la flexura Paucata, respectivamente. B representa el
despegue en el cual se enraizan las estructuras del dominio principal. B3 representa la falla Soga. Signos de
interrogacion representan substrato desconocido y continuidad en profundidad de las fallas.

Modelo para el Dominio Estructural Principal

Puesto a que el caracter de los pliegues del dominio principal es netamente monoclinal, en
general, se infiere una geometria de rampa de distinto angulo variable segun las premisas
establecidas en la introduccién de la seccion. Estas geometrias se corroboraron por medio de
simulaciones de prueba para pliegues monoclinales en software 2DMove.
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Figura 4.10. Seccion estructural para el Dominio Estructural Nororiental. C1 origina la flexura De la Chifia, C2
origina el anticlinal inmediatamente al este de la dltima, y C3 corresponde al conjunto de estructuras que originan
plegamientos con vergencia al este. C representa la falla en la cual se enraizan las estructuras someras. Signos de
interrogacién representan substrato desconocido y continuidad en profundidad de las fallas.

Lo ultimo se ilustra claramente en el perfil AA’ (Fig. 4.8). En este, ademas de las
estructuras que generan pliegues monoclinales (Al y A2), las fallas A3 y A4 corresponden a
fallas de substrato que han producido un pliegue sinclinal casi simétrico en estratos de la Fm.
Cerro Empexa. Dada la relacién del rumbo de las fallas A3 y A4 con la traza de las flexuras Soga
y Aroma (Figs. 4.4 y 4.8), se determind de que estas corresponden a las fallas B1 y B2, pero con
una geometria distinta y con menor desarrollo durante el Nedgeno, puesto que la deformacion de
la cobertura es minima sobre las fallas A3 y A4 (seccion 5).

En el perfil BB’ (Fig. 4.9), se ilustran las estructuras que dan origen a las flexuras Soga y
Aroma; B1y B2, respectivamente. Con el desarrollo de resaltos topogréficos considerablemente
menores observados en la traza del perfil (ca. 300 m) comparados a los observados en la region
de Aroma (1100 m), la flexura Soga muestra su limbo trasero levemente inclinado ca. 5° al este.
Esto se ha considerado para modificar levemente la estructura en profundidad de las fallas B1 y
B2 disminuyendo su manteo hacia porciones superficiales. En el mismo perfil, considerando a la
falla Soga como un nivel de despegue muy superficial en la secuencia oligo-miocena, cuyo
manteo disminuye hacia el norte a lo largo de su traza, esta se ha considerado como una rampa
secundaria (B3) asociada al desarrollo de otra de primer orden (B4) que superficialmente recorre
la Qda Aroma hasta los altos de Vertiente Chanama (mapa adjunto). Para la flexura Paucata, se
consider6 una geometria de rampa de alto angulo, pero que en la traza del perfil produce un leve
alzamiento comparado con su expresion mas al norte. Cabe destacar que para la aproximacion de
acortamiento y alzamiento en esta seccidn, solo se consideraron los primeros 7 km de oeste a este,
pues la relacién estratigréfica entre las Formaciones Altos de Pica y Chusmiza no esta bien
esclarecida, y a la vez, no se cuenta con niveles guia hacia el este del perfil para realizar una
estimacion relativamente precisa.

Considerando que el conjunto de fallas y pliegues conforma un mismo sistema estructural,
estas debiesen nacer a partir de un nivel de despegue de escala cortical. Se propone un nivel de
despegue para las estructuras inversas de ca. 6000 m de profundidad (en base a Victor et al.,
2004), correspondiente a una rampa sub-horizontal, posiblemente enraizada a la vez en porciones
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aun mas profundas hacia el dominio de Cordillera Occidental. Sin embargo, al considerar estas
secciones como esquematicas, lo anterior no se explicita en los perfiles construidos.

El hecho de que en el modelo las estructuras observadas en el substrato presentan una
geometria que podria generar la deformacion en forma monoclinal de la cobertura durante el
Nedgeno, abre la posibilidad de que exista un control heredado de las estructuras de substrato en
la evolucidn estructural de la zona de estudio (seccion 4.1). Lo mismo se ha sugerido para la
region de Altos de Pica en porciones orientales de la Precordillera (Victor et al., 2004), y
evidenciado en la Regién de Belén, en la Cordillera Occidental (Charrier et al., 2012).

El probable desarrollo de la evolucién estructural durante el Nedgeno del dominio
principal sigue el siguiente orden secuencial: (1) El desarrollo en profundidad de un despegue en
forma de rampa sub-horizontal (B), enraizada en una posible estructura de alto &ngulo ain mas
profunda hacia el oriente; (2) El traspaso de la deformacidn hacia niveles superiores de la corteza,
por medio de fallas de alto angulo generadas previo a la depositacion de ignimbritas de la Fm.
Altos de Pica y posterior a la depositacion de las unidades del substrato; (3) Fallamiento inverso
de las estructuras B5 y B4, en el mismo orden, y el fallamiento a lo largo de las fallas B2, B1
(consideradas como los mismos despegues A3 y A4, y, por ultimo, el fallamiento a lo largo de B3.
En base a la estrecha relacion entre la naturaleza de los depdsitos (Fm. El Diablo) y su
acumulacidn sincrénica asociada al desarrollo de las estructuras en superficie (Pinto, 1999; Farias,
2003; Pinto et al., 2004; Farias et al., 2005), es posible acotar inferiormente la edad del desarrollo
del sistema estructural principal desde el Mioceno inferior al Mioceno medio (seccion 5). En este
periodo, las fallas B5 y B4 habrian sido las primeras en iniciar su actividad, mientras que la
propagacion de la deformacion en direccion de la vergencia del sistema activo el resto de las
fallas hacia el oeste.

Modelo para el Dominio Estructural Nororiental

Exhibiendo una doble vergencia en pocos kilometros de extension, las estructuras del
dominio nororiental se han interpretado como producto de corrimientos de alto angulo, que
generan al menos ~400 m de resalto topografico, con el desarrollo de retro-corrimientos de bajo
angulo con una geometria que emula una faja plegada y corrida de pequefia escala. Este pequefio
sistema da origen a pliegues monoclinales y anticlinales de corta longitud de onda vergentes al
este, contrastando las otras dos estructuras mayores del dominio (Fig. 4.10).

La evolucion del dominio oriental puede describirse a partir del siguiente orden secuencial:
(1) a partir de la falla C, la falla C1 comienza a desarrollarse alzando a la Fm. Chusmiza. (2) A
partir del contacto erosivo entre la Fm. Chusmiza con la Fm. Lupe y las lavas del CVMG, se
puede deducir un periodo de nula o poca actividad compresiva. En este periodo toma lugar la
depositacion de estas ultimas unidades. (3) En tercer lugar, ocurre la re-activacion del dominio,
fuera de secuencia, con la consecuente continuacion del alzamiento de la estructura principal, el
desarrollo de la falla C2, y desde la cual se origina una pequefia faja plegada y corrida vergente al
nor-este (C3), la cual sigue deformando a la Fm. Chusmiza, y plegando las formaciones del
Mioceno superior Lupe y lavas del CVMG.

En particular, la vergencia de la estructura principal del dominio es debatible, en base a la
geometria en superficie que exhiben las unidades afectadas (Fig. 4.10). Lo anterior elude a que la
disposicion en profundidad de la falla C sea con manteo hacia el oeste, dando origen a la pequefia
faja plegada y corrida (rampas C3), y considerando a C1 y C2 como retrocorrimientos de la
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estructura principal. Sin embargo, el ambiente de depositacién propuesto para la sucesion clastica
documentada para la Fm. Lupe descarta esta posibilidad, puesto a que, de presentar vergencia
opuesta, el dominio estructural generaria depdsitos de facies de mayor energia (similares a los
depdsitos de la Fm. El Diablo) en las cuencas intramontanas donde se depositaron los sedimentos
que componen a la formacion sedimentaria aludida. En este sentido, el simil “fino” de la Fm. El
Diablo, en este estudio considerado como la Fm. Lupe, lleva a que el modelo propuesto sea el
que mas se acomoda a la informacion documentada en terreno.

Tomando en cuenta los dos dominios estructurales y las tres secciones, se ha determinado
una primera aproximacion al nivel de acortamiento y alzamiento relativo el area de Camifia. Esto
es en base a la continuidad estratigréafica de niveles clasticos de las Formaciones Altos de Pica 'y
Lupe, explicito en los perfiles estructurales esquematicos. Se ha establecido un alzamiento
relativo minimo de 1950 m para el dominio estructural principal, y un minimo de 750 m para el
dominio estructural nororiental. De la misma manera, se ha determinado un acortamiento relativo
minimo de 650 m, equivalente a un 6,8 %. Estas magnitudes permiten establecer una estimacion
de tasas de alzamiento medias de ~0,12 mm/a entre ca. 24 Ma y ca. 8.2 Ma, y ~0,107 mm/a desde
los ca. 7 Ma hasta el Presente.

Directamente desde lo anterior, se deduce que a diferencia de la Regidén de Aroma, donde
la deformacion genera un alzamiento continuo a tasas similares que las calculadas en este trabajo
(0,12 mm/a en Farias et al., 2005), y en un mismo dominio estructural, el area de Camifia
experimenta alzamiento en dos etapas, y en dos dominios estructurales distintos. Asi, la
diferencia entre los resaltos topogréaficos (alzamiento relativo) calculados en Qda. Camifia de ca.
700 m (Pinto et al., 2004), y en Qda. Aroma de ca.1900 m (Farias et al., 2005), puede ser
compensado parcialment por el acortamiento y consecuente alzamiento en el dominio nororiental
del area de Camifia (ca. 750 m).

Mientras que en la Region de Aroma hubo actividad tectonica compresiva a tasas de
alzamiento medias de ~ 0,10 mm/a desde el Oligoceno tardio al Mioceno medio (26-8 Ma), y
~0,02 mm/a desde los 8 Ma hasta el Presente (Farias et al., 2005), en el area de Camifia, se
experimenta un cese abrupto del alzamiento en el dominio estructural principal, y un aumento (o
re-inicio/inicio) de alzamiento y consecuente acortamiento a tasas similares (~0,107 mm/a) en el
dominio estructural nororiental. En este sentido, existe un traspaso de la deformacion de un
“bloque” estructural a otro, generando acortamiento y alzamiento fuera de secuencia.
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V. DISCUSIONES

5.1 DISCONTINUIDAD Y CAMBIOS DE RUMBO EN LAS ESTRUCTURAS NEOGENAS

Acorde a lo expuesto en el anlisis estructural, la visualizacion en planta de las estructuras
de cobertura y de substrato ha permitido llegar a posibles aproximaciones de la distribucién de las
fallas de substrato que originan la deformacion nedgena a lo largo y ancho de la zona de estudio.

En la region de Aroma (Figs. 5.1 y 5.3), la discontinuidad en el rumbo de las flexuras Soga
y Aroma, en sus extremos norte, fue interpretada por Farias (2003) y Farias et al. (2005) como
una interrupcién de sus trazas por medio de una estructura de componente inverso y transcurrente
sinestral. Esta estructura, correspondiente a la falla Soga (seccion 3.2), desplazaria ca. 5 km al
oeste ambas flexuras, y acorde a esta interpretacion, el rumbo desplazado de la flexura Aroma
coincide con la continuacion hacia el sur de la flexura Moquella. A la vez, relacionaron la
continuacién de la flexura Soga, tomando en cuenta este desplazamiento, con la traza de un
lineamiento de orientacion NNW — SSE (lineamiento de Chapiquilla en Farias, 2003) (seccion
3.2).

Sin embargo, el mapeo estructural ha determinado que para el dominio estructural principal,
las flexuras Moquella, Quistagama, Aroma y Soga, incluyendo a la falla Soga, corresponden a
estructuras que no experimentan fallamiento transcurrente a lo largo de sus trazas, ocasionando la
interrupcidn de su expresion en superficie. Con una orientacion que varia de NNW a ca. NS, estas
estructuras presentan variaciones en sus rumbos y varian su expresion a lo largo de sus trazas. Lo
anterior contrasta el modelo estructural (Fig. 5.1) en planta propuesto por Farias (2003) y Farias
et al. (2005). A la vez se evidencia de que estas estructuras se atentian y contintan hacia el norte
(mapa adjunto y Fig. 3.19), disminuyendo su amplitud de onda y resalto topografico producido,
probablemente causado por heterogeneidades propias del fallamiento inverso en profundidad que
afectan al substrato pre-oligoceno. Lo anterior alude a fallas escalonadas, discontinuas, y
separadas por zonas de traspaso que no experimentarian corrimientos de rumbo, al menos durante
el Neogeno (Fig. 4.7).

De la misma manera, los cambios en los rumbos de las flexuras Soga y Aroma deberian
corresponder a interrupciones en las fallas de substrato que les dan origen, ubicadas ca. 3 km al
este de la traza principal. Asi también, la flexura Moquella y su atenuacién hacia el sur puede
deberse al resultado conjunto de un gradiente de deformacién que disminuye hacia las
terminaciones de la falla de substrato (Fig. 4.7), y una disminucién en la profundidad de las
quebradas hacia el sur a lo largo del rumbo de la flexura. Lo primero se evidencia tomando en
cuenta de que en Quebrada Suca y Camifia la flexura Moquella muestra su limbo frontal
inclinado con manteos de hasta 45° al WSW, mientras que ya en Quebrada Retamilla-Paucata el
limbo muestra menores inclinaciones. La menor profundidad de la incision hacia el sur no
permite seguir con claridad el rumbo de la estructura, pero se descarta que esta sea una
continuacion de la flexura Aroma, pues esta flexura presenta un rumbo continuo hacia el norte.
Se deja abierta la posibilidad de que la flexura Moquella se exprese en la zona sur del area
estudiada en forma de un pliegue de poca amplitud de onda y que produce poco resalto
topogréfico, foto-interpretado como un monoclinal vergente al oeste, cuyo rumbo coincide en
proyeccion con el de la flexura Moquella (mapa adjunto).
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Figura 5.1. Mapa geoldgico de la region de Aroma. El rectdngulo rojo destaca la zona de irrupcion de la traza de
las flexuras Aroma y Soga (Modificado de Farias et al., 2005).

En cuanto al fallamiento con componente de rumbo, se pueden atribuir las evidencias
documentadas en las flexuras del dominio estructural principal a compresién oblicua durante el
Neogeno, coincidiendo con a la ubicacion del sistema de estructuras con respecto al eje de
simetria de Gephart (1994), donde se origina deformacion oblicua afectando a las estructuras de
substrato a medida que estas fallan. Esta componente oblicua puede ser cercana a los 15° con
respecto a la vergencia de las estructuras (seccion 4.1), lo cual concuerda con la direccion de
esfuerzo principal para la region de Aroma (Farias, 2003) con respecto a las flexuras de esa zona.

5.2 EVOLUCION ESTRUCTURAL Y DEPOSITACIONAL DEL AREA DE CAMINA DURANTE EL
NEOGENO

Las unidades litoestratigraficas del area de estudio pueden ser diferenciadas por una fuerte
discordancia angular que separa unidades pre-Oligocenas de unidades del Oligoceno superior al
Mioceno superior (Pediplano de Choja; Galli, 1957). Esta discordancia se muestra como un
paleo-relieve relativamente plano, levemente inclinado al oeste. Las caracteristicas de la
deformacion y estratigrafia en la superficie han permitido establecer un desarrollo secuencial
para la evolucion estructural y depositacional que se detalla a continuacion.

Evolucion durante el Oligoceno tardio

Las ignimbritas y niveles clasticos del Miembro 2 de la Fm. Altos de Pica representan los
productos explosivos del volcanismo oligo-mioceno en zonas adyacentes al &rea de estudio. A
partir de las caracteristicas sedimentarias de estos niveles, se determind una depositacion en
facies de flujo piroclésticos distales, con encauzamiento de sedimentos que son representados por
niveles clasticos intercalados en la secuencia. Estos flujos se distribuyeron ampliamente por sobre
la region, cubriendo casi completamente el substrato pre-Oligoceno erodado (Fig. 5.1 A), el cual
también constituyd una paleo-superficie para centros volcanicos con productos andesiticos.

74



Se deduce un periodo sin tectonismo fuerte después de la Gltima fase contraccional del
Paledgeno (Orogenia Incaica en Charrier et al., 2009 y 2012), durante la cual si pudo haber
continuado la deformacién a tasas méas bajas, afectando a los niveles de ignimbritas cristalinas de
la Fm. Chusmiza.

Evolucién durante el Mioceno

El Mioceno inferior se considera como el periodo del inicio de la deformacion mas
intensa en la zona de estudio. En este periodo, comienza el alzamiento desde este del paleo-
relieve del Oligoceno tardio y la consecuente erosidn de las unidades que lo conforman. En este
sentido, el dominio estructural nororiental comienza su actividad (falla C1 en Fig. 4.10),
propagandose hacia el occidente (fallas B5 y B4 en Fig. 4.9), afectando a la Fm. Chusmiza en
forma de pliegues monoclinales, dando paso al desarrollo de abanicos aluviales que transportan
hacia el oeste material proveniente de la erosion de edificios volcanicos y flujos de lava del
Mioceno inferior, depositados previos al alzamiento. La depositacion de estos flujos da origen a
los niveles proximales de la Fm. El Diablo al oeste de las flexuras De La Chifia y Paucata. Los
abanicos aluviales tendrian sus apices en las crestas de estas estructuras, y la depositacion seria
sincronica a su desarrollo (e.g., Pinto 1999, Farias, 2003). Sin embargo, no se logr6 documentar
estratos de crecimiento en niveles de facies proximales de la Fm. El Diablo para deducir
crecimiento sincronico.

Hacia el oeste, la deformacion se propaga a traves de las fallas B1 y B2 (Fig. 4.9), las
cuales dan origen al crecimiento de flexuras en la cobertura, y la consecuente depositacion de
facies proximales, intermedias y distales de abanicos aluviales de composicion muy similar a las
de sus equivalentes orientales. Lo mismo ocurre con las fallas Al y A2, correspondientes a las
flexuras Moquella y Quistagama (Fig. 4.8).

En cuanto a los depositos de abanicos aluviales, es posible que las flexuras del dominio
estructural principal hayan cumplido un rol de retrabajo de los depoésitos de los primeros niveles
de la Fm. El Diablo (Miembro 1), provenientes de la erosion del relieve producto del crecimiento
de las estructuras C1 y C2 (Fig. 4.10). Asi, el transporte de los sedimentos cuya depositacién
genero el segundo miembro de esta formacion podria haber sufrido un transporte hacia el oeste
desde las estructuras principales del dominio estructural nororiental (Fig. 5.1 B).

Durante el Mioceno tardio, se depositan sedimentos clasticos y tobas subordinadas de la
Fm. Lupe, cuya composicion andesitica en varios de sus niveles de areniscas medias y gruesas
indican una posible fuente de aporte de remanentes de volcanismo andesitico del Mioceno
inferior desde el oeste (Fig. 5.1 B). Sin embargo, la acumulacién de estos sedimentos también
puede corresponder al retrabajo de depdsitos de la Fm. El Diablo en sus porciones proximales,
cercanos a las estructuras principales, en bajos topograficos ubicados al este de las estructuras,
productos de la deformacion, considerando a los niveles ignimbriticos y clésticos de la Fm.
Chusmiza como una paleosuperficie alzada y erodada por la actividad temprana del WTS. Asi, se
considera a la Fm. Lupe como una sucesion cuya acumulacion tuvo lugar en un paleorelieve en
forma de cuencas intramonatanas limitadas por altos topograficos, originadas por la deformacion
previa a la depositacion de los sedimentos que la componen, durante el Mioceno medio al
Mioceno tardio.

Como el dominio nororiental deforma en totalidad a rocas del Mioceno medio-tardio,
estas debiesen haber sido depositadas previo al comienzo del desarrollo de las estructuras que las
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afectan. En este sentido, puesto que al tratarse de un sistema de estructuras de igual vergencia, en
rigor, la deformacion debiese haber migrado progresivamente hacia el oeste, con una edad
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Figura 5.2. Esquema de la evolucién tectonoestratigrafica para el area de Camifia durante (A) Pre-Oligoceno —
Mioceno temprano, (B) Mioceno medio — tardio, (C) Mioceno tardio — Plioceno. Simbologia: (1) dep6sitos de la Fm.
El Diablo, (2) depositos de la Fm. Lupe, (3) ignimbritas de la Fm. Altos de Pica; (4) direccién de transporte de
sedimentos, (5) fallas inversas.
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minima miocena tardia en la parte occidental del dominio estructural principal (Pinto, 1999). Sin
embargo, esto no es lo que se observa en el dominio nororiental, donde las sucesiones de la Fm.
Lupe se encuentran deformadas. Lo anterior puede deberse a corrimientos fuera de secuencia,
desarrollados durante el Mioceno superior, en las rampas C (Figs. 4.10 y 5.1 C), deformando
secuencias mas jovenes, y alzando estas hasta al menos 400 m. El desarrollo de los retro-
corrimientos (C3 en Fig. 4.10) termina por deformar la secuencia completa. Se puede decir que la
falla soga (B3 en Fig. 4.9) también representa un despegue fuera de secuencia. Estos eventos
fuera de secuencia coinciden en temporalidad con un peak de deformacién a escala regional que
afect6 al or6geno andino en el extremo norte de Chile durante el Mioceno tardio (Charrier et al.,
2012). Entre estos maximos de deformacion los dominios estructurales experimentan un relevo
en cuanto a su actividad tectdnica posterior a los ca. 7 Ma, edad en que la deformacion se
traspasa hacia el dominio nororiental.

Tomando en cuenta lo anterior, y también por el estilo de deformacidn que exhiben los
niveles de ignimbritas de la Fm. Chusmiza (pliegues monoclinales vergentes al oeste), se puede
estimar una edad maxima de actividad tectonica en el area de Camifia, considerando que los
niveles de la Fm. Altos de Pica se acufian hacia el este por sobre la Fm. Chusmiza y bajo el
Miembro 1 de la Fm. El Diablo (mapa adjunto y seccion 4.2). Asi, el alzamiento en la zona tiene
inicio durante la fase Incaica, durante el Eoceno medio, prolongandose al Oligoceno-Mioceno
temprano. En este lapso, la deformacidn experimenta un fuerte peak, que marca el comienzo de la
deformacion que afecta la Precordillera desde la zona de Sierra de Huaylillas (~18°S, sur del Pert)
hasta la region de Pica (Charrier et al., 2012).

La edad minima de la deformacién no se puede determinar a partir de la estratigrafia de la
zona, sobre todo para el dominio nororiental. A pesar de que la edad de la flexura Moquella fue
constrefiida por Pinto (1999) y Pinto et al. (2004) con un rango maximo de 25 a 8-9 Ma, las
flexuras del WTS han sido consideradas activas por sismicidad superficial y en profundidad
(Farias, 2003; Farias et al., 2005), pero a menores tasas de alzamiento y deformacion. Por ende,
se considera que las estructuras del area podrian encontrarse activas, implicando que todavia
existiria deformacién en la PC y CO, sin descartar actividad en la Depresion Central (flexuras
Tana, Calacala y Humayani).

Especificamente relacionado a la incision en el area de Camifia, la depositacion de la Lava
de Tana por sobre los depdsitos de la Formacion El Diablo marca el fin de la sedimentacién
extendida en la PC a los 8-9 Ma (Mufioz y Sepulveda, 1992; Naranjo y Paskoff, 1985; Pinto et al.,
2004; en Farias et al., 2005). Farias et al. (2005) reconoce un decrecimiento importante en las
tasas de alzamiento para la Region de Aroma posterior a los 8-9 Ma. A la vez, sugiere que el
comienzo de la incision habria sido gatillado por basculamiento hacia el oeste de la PC, proceso
que habria aportado al alzamiento del flanco occidental del Altiplano desde una edad posterior a
los 8-9 Ma. Lo anterior concuerda con la temporalidad de la incisién determinada por Garcia et al.
(2011) para latitudes mayores a los 19° S (post 6 Ma). De esta manera, directamente se deduce
que los principales gatillantes de la incisién en el area de Camifia corresponden a un aporte
conjunto de acortamiento y alzamiento tectonico, periodos de semi-aridez climatica, y
basculamiento de la PC y CO hacia el oeste del frente orogénico a lo largo del norte y extremo
norte de Chile, y el suroeste del Perd.

Sin embargo, la actividad asociada a las estructuras contraccionales del dominio estructural
nororiental del area de Camifia (CO) a tasas de alzamiento relativo similares a las estimadas para
el dominio principal (PC) en este trabajo y en Farias et al. (2005), durante tiempos posteriores a
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los ca. 7 Ma (edad méxima de la Fm. Lupe), sugieren que el acomodamiento de la compresion
via acortamiento y consecuente alzamiento en el flanco occidental del Altiplano habrian
continuado coetaneos al alzamiento por basculamiento hacia el oeste del flanco completo, pero
migrado y localizado al oeste de las estructuras principales del WTS, en forma de corrimientos
fuera de secuencia.

5.3 IMPLICANCIAS ESTRUCTURALES DEL AREA DE CAMINA PARAEL WTSY ETS

En comparacion con las areas estudiadas a lo largo de la Precordillera entre los 18° y 20°
S, y que ademas forman parte del flanco occidental del Altiplano (regiones de Belén, Aroma y
Altos de Pica), el area de Camifia exhibe caracteristicas similares a estas tanto en su estratigrafia
como en la naturaleza de su deformacion. En este sentido, las correlaciones regionales para las
Formaciones Altos de Pica y El Diablo (Formaciones Oxaya, Azapa, y Lupica) presentan una
evolucion estratigrafica similar, producto del alzamiento de la Precordillera, y la sedimentacién
sinorogeénica de sus niveles clasticos. Asi también, existe deformacion que involucra basamento y
substrato pre-Oligoceno, en forma de fallas de alto &ngulo que producen una geometria
monoclinal y anticlinal de las estructuras en la cobertura. Lo anterior se ha desarrollado en
respuesta a la evolucion del mega-sistema estructural WTS.

Entre las similitudes con el WTS en un contexto regional, el area de Camifia también
exhibe diferencias notorias; el estilo de deformacion “suave” de caracter monoclinal también
involucra secuencias pre-Oligocenas (ignimbritas de la Fm. Chusmiza). A la vez, la zona muestra
una transicion de la vergencia de la deformacién en su limite oriental, en un espacio muy
reducido. A pesar de que esta deformacion vergente al este se expresa en estructuras de escala
mucho menor comparadas con las consideradas como parte del WTS en general, pueden
corresponder a las primeras manifestaciones de la zona de transicion entre el WTS y ETS en el
area Precordillera — Cordillera Occidental.

Lo anterior se respalda tomando en cuenta estructuras de escama gruesa y delgada
inmediatamente al este del area de Camifia, entre las cumbres de Co. Socora y Co. Tatajachura
(Fig. 2.3), que corresponden a corrimientos y plegamientos con vergencia al este, que afectan
tanto a unidades pre-Oligocenas (Fm. Chusmiza) como a unidades mas jovenes pertenecientes al
Neogeno medio - tardio (Cortés et al., 2012b). En esta zona, las estructuras experimentan
cambios de vergencia en areas muy acotadas, incluyendo sistemas de faja plegada y corrida
complejos, y fallas inversas de escala regional y vergencia opuesta, generando una zona de pop-
up que alza el substrato pre-Oligoceno por sobre unidades oligo-miocenas. Méas al este (a
latitudes de 68°30° W — 69° W), se manifiesta el ETS en la zona de transicion entre la Cordillera
Occidental y el Altiplano (Cortés, 2011 y Cortés et al., 2012a). Hacia ambos flancos de la gran
zona de transicion, se desarroll6 una acumulacion compleja de unidades volcéanicas y una
posterior erosion debido a los desniveles topogréaficos causados por el alzamiento de las
estructuras. En conjunto, el WTS y el ETS generan depocentros sincronicos a su evolucion, los
cuales presentan sedimentacion sintectonica (e.g., Fm. El Diablo en Pinto, 1999; y Formaciones
Chojfia Chaya y Condoriri en Cortés, 2011).

En las latitudes de la zona de estudio, la descripcion anterior es similar a la configuracion
estructural para la latitud de Arica, donde estructuras similares configuran el sistema doble
vergente denominado Corddn Chapiquifia-Belén (Charrier et al., 2000) o Cordillera Incaica
(Charrier et al., 2012) en las latitudes de Arica.
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Figura 5.3. Configuracion estructural en superficie del margen occidental del Altiplano entre los 18°30° y
20°30" S, considerando los resultados del presente trabajo. Se destacan las zonas estudiadas de los sistemas
estructurales WTS (regiones de Belén, Camifia, Aroma, Quebrada Tarapaca y Altos de Pica) y ETS (Region de
Cariquima (modificado de Cortés, 2011 y Cortés et al., 2012a, a partir de Mufioz y Sepulveda, 1992; Mufioz y
Charrier, 1996; SERNAGEOMIN, 2003; Garcia et al., 2004; Pinto et al., 2004; Garcia y Hérail, 2005; Farias et al.,
2005, Mufioz-Tolorza, 2007; Pinto et al., 2008; Garcia et al., 2011). El area de estudio se enmarca en el cuadrangulo
blanco. Simbologia en Fig. 1.1.

Desde un enfoque estructural a escala cortical, el WTS en el area de Camifia se
encontraria enraizado en despegues en forma de rampas de alto angulo que mantean al este, y que
van aumentando su inclinacion hacia la Cordillera Occidental. Estos son responsables de la
continua deformacion en superficie desde, al menos, tiempos oligo-miocenos (Victor et al., 2004;
Farias et al., 2005), y que se desarrollan como consecuencia de la respuesta fragil de un ante-arco
rigido bajo la Precordillera frente a flujo de material mantélico ductil desde el oeste bajo la
corteza, a lo largo del ALVZ (Altiplano Low-Velocity Zone), y hacia porciones superiores de la
corteza a través del QBBS (Quebrada Blanca Bright Spot (ANCORP, 2003; Victor et al., 2004;
Farias et al., 2005; Charrier et al., 2012). Cortés (2011) y Cortés et al. (2012a) consideraron al
QBBS como una zona ddctil desde donde ambos sistemas que alzan el flanco occidental del
Altiplano, WTS y ETS, se comienzan a desarrollar sincrénicamente.

Se puede inferir directamente que las estructuras del area de Camifia tienen una misma
génesis, resultando en un relieve caracteristico de la Precordillera y ante-arco en el norte y
extremo-norte de Chile, y que las estructuras de la Cordillera Occidental a las mismas latitudes
(Cortés et al., 2012b) también podrian originarse desde estos despegues profundos (Fig. 5.4).

Tomando en cuenta lo ultimo, e incorporando como concepto hipotético que las
estructuras que componen al WTS en el area de estudio, en porciones someras de la corteza,
tienen algun tipo de relacion con estructuras heredadas pre-existentes del substrato y basamento,
no se descarta que las rampas originadas desde el QBBS aprovechen una configuracion
estructural cortical previa. Con esto nos referimos a fallas de borde o de traspaso responsables de
la generacion de cuencas pre-cenozoicas que hayan formado el substrato para la cobertura oligo-
miocena, y también, a posibles estructuras caracteristicas de inversion de cuencas.

Finalmente, agregando los resultados de este trabajo, la configuracion del WTS a lo largo
de la Pre-cordillera se modifica en las latitudes del &rea de Camifia, y la incorporacion de nuevas
estructuras aportan a la cuantificacion del alzamiento y acortamiento del sistema estructural al
alzamiento del borde occidental del Altiplano (Fig. 5.3).
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VI CONCLUSIONES

La configuracion estructural del WTS en el area de Camifia esté caracterizada por una serie
de estructuras contraccionales, cuyas caracteristicas permiten establecer un dominio estructural
principal que exhibe pliegues monoclinales y fallas inversas de reducido rechazo, que en
conjunto muestran un estilo estructural de escama gruesa y vergencia principal al WSW, y un
dominio estructural nororiental, que muestra pliegues suaves de vergencia al WSW y retro-
corrimientos asociados a su estructura principal, manifestados en forma de anticlinales y
monoclinales de menor envergadura con vergencia opuesta. En conjunto, estos dominios
deforman un substrato pre-Oligoceno cubierto por un grupo de formaciones de edad Oligoceno
superior al Mioceno superior, que a la vez muestran un desarrollo sintectonico en unidades
sedimentarias detriticas.

Las estructuras que componen ambos dominios muestran variaciones y discontinuidades en
la expresion superficial de sus rumbos, a causa la configuracion propia de la arquitectura en
profundidad del substrato pre-oligoceno. Estas heterogeneidades son producto de corrimientos de
angulo variable, escalonados o discontinuos, que separados por zonas de traspaso no evidencian
el desarrollo de corrimientos a lo largo de fallas de rumbo, al menos durante el Nedgeno.

La cronoestratigrafia asociada a la deformacion en el area de Camifia ha permitido
relacionar los eventos compresivos principales que han afectado a la Precordillera del norte y
extremo norte de Chile. La compresion continua, pero en menor magnitud de la Fase Incaica
durante el Eoceno da origen a los primeros plegamientos que afectan a la Fm. Chusmiza en la
porcion oriental del area de Camifia. Durante el Nedgeno, el primer evento fuerte de deformacion
que afectdé a la zona se correlaciona con el peak de deformacion del Oligoceno superior —
Mioceno inferior, generando plegamientos en las Formaciones Chusmiza, Altos de Pica y dando
origen a la Fm. El Diablo; el segundo evento fuerte de deformacion toma lugar durante el
Mioceno superior. Este Gltimo evento importante vuelve a deformar las unidades mencionadas,
ademas de la Formaciéon Lupe, y productos volcanicos del Mioceno superior, en forma de
corrimientos y plegamientos fuera de secuencia. De esta forma, se releva la deformacion desde
un “bloque” estructural a otro; en este caso, del dominio estructural principal al dominio
estructural nororiental.

Por dltimo, las estructuras de WTS en el area de Camifia, a modo de primera
aproximacion cuantitativa, han generado un acortamiento minimo de 650 m, equivalente a un
6,8%, y un alzamiento relativo minimo de 1950 m para el dominio estructural principal, y de 750
m para el dominio estructural oriental, desde el Oligoceno superior hasta tiempos actuales. Sin
embargo, se sugiere la utilizacion de métodos mas precisos de restauracion para lograr una mejor
aproximacion de estos parametros de deformacion, y de la misma manera, constrefiir con mayor
exactitud la cronologia y magnitud de la deformacion en la zona de estudio. Las magnitudes
calculadas permiten establecer una estimacion de tasas de alzamiento medias de ~0,12 mm/a
entre ca. 24 Ma y ca. 8.2 Ma, y ~0,107 mm/a desde los ca. 7 Ma hasta el Presente, para el
dominio principal y nororiental, respectivamente.
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