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La Zona Volcánica Sur presenta una clara disminución de la elevación y del espesor cortical hacia el sur, 
atribuido a la gradual disminución del acortamiento tectónico medido desde 25% (~25 km) a 35º30’S hasta 12% 
(~10 km) a 36º17’S. Este estudio pretende caracterizar y determinar los procesos tectónicos que producen el 
desarrollo de la Cordillera del Maule, en el contexto de la orogénesis en los Andes Centrales del Sur.

En la región andina del Maule aflora una serie de depósitos sedimentarios continentales (Formación. Río 
Damas y Colimapu) y marinos del Cretácico Inferior (Formación. Baños del Flaco), sobreyacidos en discordancia 
angular por rocas sedimentarias y volcano-sedimentarias Cenozoicas continentales de la Formación Abanico, 
caracterizadas por una fuerte deformación, cubiertos en discordancia por depósitos volcánicos del Neógeno Superior. 
La evolución de la estratigrafía se superpone a una serie de eventos extensionales y compresivos, los que se 
evidencian en los principales rasgos estructurales de la región. 

Las estructuras presentes en la región se agrupan en dos dominios estructurales, con orientaciones 
principales N-S a NNE-SSW. El Dominio de la cuenca de trasarco Mesozoica (al este) consiste en estructuras 
inversas de vergencia Este, la Falla La Invernada y el anticlinal La Araña (asimétrico y de gran longitud de onda). El 
Dominio de la Cuenca de Abanico consiste en estructuras inversas de vergencia Este y Oeste (Falla Cipreses, Falla 
Las Corrientes, Falla García y Falla Las Garzas), caracterizadas por formar una serie de pliegues de diversa longitud 
de onda, amplitud y vergencia.  

La relación entre ambos dominios se puede explicar mediante una transferencia de la deformación desde el 
occidente (Dominio Cuenca de Abanico) hacia el oriente (Dominio de la cuenca de trasarco Mesozoica), a través de 
estructuras con un nivel de despegue de aprox. 10 km de profundidad. El acortamiento generado en la región es de 9 
km, equivalente a un 24%, explicado por tectonismo compresivo neógeno.  

Estudios en U/Pb con circones detríticos sugieren la existencia de un evento compresivo Cretácico Superior, 
relacionado con la discordancia Mesozoico-Cenozoico, confirmando el inicio del alzamiento andino posterior a ~120 
Ma en esta región de la cordillera. 

La evolución estructural de la zona de estudio, realizada a partir del análisis estructural, logró establecer la 
existencia de tres eventos compresivos para el flanco occidental de la Cordillera Principal en la zona de estudio. El 
primer evento compresivo evidenciado actuó en el Cretácico Superior, observado en el contacto discordante entre las 
rocas Mesozoicas y Cenozoicas (~ 20°), asociado al inicio del alzamiento de los Andes, posterior a ~120 Ma. El 
segundo evento compresivo ocurrió en el Mioceno medio, con la inversión de la Cuenca de Abanico. El tercer evento 
compresivo actuó en el Mioceno Superior, transfiriendo la deformación al Este a través de la Falla La Invernada.  

La distribución homogénea de acortamiento entre el sector oeste y este de la cordillera permite explicar la 
elevación media actual a esta latitud. Estas características difieren de la asimetría reportada más al norte, donde se 
planteó un modelo de cizalle simple como mecanismo de alzamiento de la cordillera, mientras que las características 
de la región de estudio permiten proponer, más bien, un mecanismo de cizalle puro como controlador del alzamiento 
andino a 36°S.  
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I INTRODUCCIÓN 

I.1 FORMULACIÓN DEL PROBLEMA 

La Cordillera de los Andes es un orógeno levantado como consecuencia de la subducción de la 
Placa Oceánica bajo la Placa Continental, prolongada por 7.500 km a lo largo del margen occidental de 
Sudamérica, desde Venezuela hasta la Antártida. Ha sido subdividida en Andes del Norte, Andes 

Centrales y Andes del Sur (Ramos, 1988) (Figura I.1), basado en diferencias en la estructura del orógeno 
y las regiones de colisión y subducción de dorsales oceánicas asísmicas (dorsales de Nazca y Juan 
Fernández), las cuales determinan zonas de subducción plana (Pilger, 1981; Nur y Ben-Avraham, 1981; 
Yáñez et al., 2001; Yáñez et al., 2002) generando variaciones morfológicas y tectónicas en el antearco, 
arco y trasarco, las cuales a su vez también dependen de las diferencias reológicas de la corteza 
continental.  

Los Andes Centrales abarcan el margen sudamericano desde la falla de Amotape (3ºS) hasta la zona 
de subducción de la dorsal activa de Chile (47ºS), comprendiendo la Zona Volcánica Central y la Zona 
Volcánica Sur (CVZ y SVZ, respectivamente), ambas separadas por un gap con ausencia de volcanismo 

(Figura I.1). A los 32º20´S, comienza la Zona Volcánica Sur con la reaparición del volcanismo, asociada 
posiblemente, al aumento del ángulo de subducción (aproximadamente 30º) (transición de subducción 
plana a subducción normal). Junto con esto, se destaca también la aparición de la Depresión Central, hacia 
el sur, la variación de la orientación de la fosa y la cadena montañosa de N-S, hacia el norte, a NNE-SSW, 
hacia el sur, asociado al Oroclino del Maipo (Farías et al., 2008; Arriagada et al., 2009; Farías et al., 
2010), un fuerte porcentaje de erosión (producto del clima más lluvioso de la zona) y una clara 
disminución de la elevación y del espesor cortical hacia el sur. En efecto, el acortamiento tectónico 
medido disminuye gradualmente de norte a sur desde 25% (~25 km) a 35º30’S, hasta 12% (~10 km) a 

36º17’S (Giambiagi et al., 2009; Mescua, 2010; Tapia, 2010; Farías et al., 2010) (Figura I.2).  

Hacia el lado Argentino de los Andes Centrales Sur, se encuentra la faja plegada y corrida (FPC) de 
La Ramada, Aconcagua y Malargüe (de norte a sur), ésta última, con un estilo de deformación de piel fina 
y gruesa, incluyendo fallas inversas de alto ángulo que corresponderían a la reactivación de estructuras 
desarrolladas durante etapas extensionales previas (Giambiagi et al., 2005; Giambiagi et al., 2009).  
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Para comprender las particularidades mencionadas anteriormente y los principales mecanismos 
responsables del levantamiento del orógeno, en los últimos años se han planteado diversos modelos 
integrando la información de distintos trabajos realizados en los Andes Centrales Sur, uno de estos es el 
planteado por Farías et al. (2010) quienes postulan un modelo de la evolución morfotectónica de los 
Andes a los 33°-34°S controlado por una estructura con un despegue a escala cortical vergente al Este 

(Figura I.3); por otro lado Armijo et al. (2010) postulan una estructura de vergencia Oeste responsable de 
la deformación y alzamiento del orógeno, el cual corresponde a un plano a través del cual un bloque 

Figura I.1 Imagen topográfica de Sudamérica, mostrando la segmentación de los Andes y 
variaciones de elevaciones a lo largo del margen sudamericano.
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marginal es subducido por el bloque Andes-Sudamérica, originando una doble subducción en el margen 
occidental de Sudamérica (Figura I.4). 

Figura I.2. Principales rasgos morfológicos, estructurales y climáticos de Chile Central a los 33º-37ºS. Se destaca la disminución 
progresiva de la elevación y del espesor cortical al sur de 33°S, la disminución progresiva del ancho de la cadena hacia el sur, la 
presencia del Oroclino del Maipo a 33°S y el aumento progresivo de las precipitaciones hacia el sur (Modificado de Farías, 2007)

Figura I.3. Secciones estructurales y 
sismicidad superficial de la Cordillera 
Principal de la vertiente chilena. (a) 
Perfil latitud del Río Maipo. (b) Perfil 
latitud Río Cachapoal. Modificado de 
Farías et al., 2010. 
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Posteriormente, Giambiagi et al. (2012) estudiaron en la vertiente oriental de la cordillera, la 
configuración actual de los Andes entre los 33º y los 36ºS, analizando la distribución horizontal de 
acortamiento cortical, engrosamiento cortical y geometría de la corteza, tasas medias de denudación y 
alzamiento de la topografía media, evaluando los mecanismos mediante los cuales estos factores se 
relacionan para generar los rasgos observables en la Zona Volcánica Sur, logrando de esta manera, evaluar 
los procesos que controlan el potencial y el grado de influencia de estos rasgos a estas latitudes, 
incluyendo perfiles estructurales balanceados desde los 33°30´a los 36°15´S. el modelo estructural 
obtenido por estos autores permite explicar la disminución del acortamiento tectónico hacia el sur por la 
dinámica de contacto entre la placa de Nazca y la placa Sudamericana proponiendo 2 modelos 
conceptuales morfoestructurales: 1) El modelo para la parte norte explica el acortamiento tectónico por un 
acople entre la deformación frágil de la corteza superior y la deformación dúctil de la corteza inferior, y 
una alineación entre la localización de la deformación frágil y el máximo espesor cortical (Figura I.5.A); y 
2) El modelo para la parte sur que se basa en un desacople entre el acortamiento de la corteza superior, 
localizado en la zona oriental de la Cordillera Principal y la zona de deformación dúctil de la corteza 

inferior ubicada en la vertiente occidental de los Andes. (Figura I.5. B). 

Los modelos mosfoestructurales expuestos anteriormente, intentan explicar la existencia de los 
Andes Centrales Sur, sin embargo aún existen muchas interrogantes sobre los mecanismos y evolución de 
los procesos que llevaron al desarrollo de los Andes y como se relacionan estos modelos con las 
particularidades presentes en la región de estudio. Por esta razón los Andes Centrales del Sur son un lugar 
de gran interés para estudiar las estructuras involucradas en la formación del orógeno, la contribución y 
los mecanismos específicos de estas estructuras, los procesos de exhumación, alzamiento, erosión, y la 
influencia del clima en estos procesos, para poder así explicar y entender los mecanismos de acortamiento 
cortical y sus variaciones hacia el sur. Pudiendo de esta manera unificar la información existente por el 
lado Argentino en un gran modelo cortical que intente explicar el desarrollo de la Cordillera de los Andes 
a las latitudes de estudio. 

En el presente trabajo se intentará revelar la importancia relativa de la tectónica en el desarrollo de 
la cordillera incluyendo estudios estructurales, geocronológicos y de geología básica en la Cordillera 

Figura I.4. Sección 
simplificada a través de 
la Placa de Nazca y la 
Placa Sudamericana a la 
latitud de Santiago 
(33.5°S). Se destaca la 
presencia de una estructura 
vergente al Oeste 
responsable del 
levantamiento de los 
Andes. (Modificada de 
Armijo et al 2010) 
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Principal de la región del Maule (35º30’S y 35ºS) con el fin de poder entender la evolución de los 
procesos tectónicos en la formación del orógeno y destacar los rasgos que lo diferencian de segmentos 
más al norte, y así poder realizar una comparación cuantitativa y cualitativa de los mecanismos de 
deformación entre la franja occidental y oriental de los Andes Centrales Sur. 

Figura I.5. Modelos 
conceptuales de 
deformación cortical. A) A 
los 33º40´S. B) 35º40´S.
Modificado de Giambiagi et 
al., 2012. 
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I.2 OBJETIVOS 

I.2.1 Objetivo general 

El objetivo general de este estudio es determinar los procesos tectónicos y climáticos que producen 
el desarrollo de la Cordillera del Maule, en el contexto de la orogénesis en los Andes Centrales del Sur. 

I.2.2 Objetivos específicos y metodología 

1. Determinar la magnitud, el estilo y la temporalidad de la deformación en la zona de estudio. 

Para el cumplimiento de este objetivo, se utilizará la siguiente metodología: confección de 
secciones estructurales balanceadas interpretadas en profundidad, dataciones radiométricas U/Pb, 
interpretación de la geología de la zona y de sus relaciones de contacto.  

2. Determinar los mecanismos que producen la orogénesis a lo largo de la zona de estudio. 

Para el cumplimiento de este objetivo, se utilizará la siguiente metodología: interpretación 
física del estilo estructural a partir de las secciones estructurales balanceadas, dataciones de 
circones detríticos y análisis de la proveniencia y dirección de transporte de sedimentos.  

3. Definir de qué manera se asocia la deformación en la zona de estudio, con las diferencias 
latitudinales que presenta el orógeno. 

Para el cumplimiento de este objetivo, se utilizará la siguiente metodología: correlación y 
análisis comparativo regional de los resultados obtenidos en este estudio con las secciones 
estructurales balanceadas y su comparación con perfiles balanceados de regiones más al norte.

I.2.3 Actividades 

Para el cumplimiento de los objetivos específicos y sus metodologías planteadas anteriormente, se 
realizaron las siguientes actividades: 

• Reconocimiento geológico en detalle de la zona de estudio, a escala 1:50.000 con un especial 
énfasis en su estructura. 
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• Correlación de unidades geológicas presentes en la zona de estudio con las unidades descritas en 
el marco geológico. 

• Realizar una sección estructural balanceada y determinar el porcentaje de acortamiento en la zona 
de estudio. 

• Determinar la sucesión y cronología de los eventos tectónicos involucrados en la formación de la 
cordillera. 

Finalmente para el cumplimiento de las actividades se utilizaron las siguientes herramientas, basadas 
en una recopilación bibliográfica, trabajo de terreno, de laboratorio y de gabinete, éstas son detalladas a 
continuación. 

I.2.4 Herramientas utilizadas 

1. Recopilación bibliográfica. 

Se realizó una revisión de trabajos anteriores de la zona, sus alrededores y de cartas geológicas 
publicadas. 

Las actividades consistieron en: 

1. Recopilación de antecedentes bibliográficos y mapas geológicos publicados sobre la región de 
estudio y la cordillera central de Chile y Argentina.  

2. Estudio y participación en curso de Fajas plegadas y corridas, dictado por Ernesto Cristallini 
(Buenos Aires, 2010). 

3. Recopilación, lectura y síntesis de trabajos sobre cuencas extensionales y su inversión. 

2. Trabajo de terreno. 

El trabajo de terreno consistió en un levantamiento geológico, toma de datos y muestras, junto con 
un reconocimiento de los principales rasgos geomorfológicos y estructurales de la zona, para esto se 
realizó una campaña de reconocimiento, más 4 campañas de terreno en las que se trató de abarcar la 
totalidad de la zona de estudio. 

La campaña de reconocimiento se realizó entre el 6 y el 10 de enero del 2010 y consistió en buscar 
arrieros para la campaña de terreno y en reconocer las principales particularidades geomorfológicas. 
Finalmente, se buscaron rutas y lugares de interés para las campañas de terreno posteriores. 
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Las campañas de levantamiento geológico se realizaron entre el 21 de enero y el 2 de febrero del 
2010 (zona río Claro- laguna Caracol); 5-13 de enero del 2011(zona Hornitos); 26-1 de febrero del 
2011(zona río Colorado); 11-14 de abril del 2011 (zona Central Cipreses) y consistieron en: 

1. Mapeo geológico con énfasis en las estructuras, relaciones de contacto y polaridad de los 
estratos. Se usaron fotos aéreas SAF 97 GEOTEC a escala 1:50.000 y las hojas de Río 
Claro, Vilches, Melado, Central los Cipreses y Río Melado a escala 1:50.000, más 
imágenes de Google Earth. 

2. Toma de fotografías de terreno. 
3. Muestreo litológico para descripción, cortes transparentes y dataciones radiométricas (37 

muestras de las cuales se mandaron a datar 8 muestras). 

3. Trabajo de laboratorio y gabinete. 

El trabajo de gabinete consistió en: 

1. Fotointerpretación pre y post-terreno de fotos aéreas SAF 97 GEOTEC a escala 1:50.000, 
mediante las que se trató, en una primera instancia, separar el substrato de rocas deformadas de las 
rocas volcánicas. Posteriormente, se marcaron las quebradas principales y las estructuras 
observadas, con el fin de delimitar correctamente las distintas unidades geológicas. 

2. Diseño de una base de datos de edades radiométricas realizadas por Drake (1976); Spikings et al. 
(2008); y muestras tomadas en este trabajo.  

3. Descripción petrográfica de muestras y separación para cortes transparentes. 
4. Digitalización de mapeo geológico, realización de perfiles estructurales. 
5. Perfil estructural balanceado con software “MOVE 2011”. 
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I.3 UBICACIÓN DE LA ZONA DE ESTUDIO Y VÍAS DE ACCESO 

El área de estudio se encuentra al Este de la ciudad de Talca, en la comuna de San Clemente, 
Región del Maule, Chile, entre los 35°30´y 36° de latitud sur y los 71° y 70° de longitud oeste. El acceso a 
la zona desde Santiago es por la ruta 5 Sur, pasado el segundo acceso a Talca (hacia el sur) está el desvío 
hacia San Clemente, en el cual se recorren aproximadamente 120 km por camino asfaltado hasta el sector 
de La Mina (Figura I.6), donde se continua a pie o a caballo por diversos senderos hacia el norte o sur del 
río Maule. En la localidad de La Mina no hay poblados salvo un retén de Carabineros de aduana. 

El relieve de la zona es relativamente joven y abrupto en él se encuentran estrato-volcanes, con un 
relieve promedio de unos 2.000 m. Las principales cumbres las constituyen los volcanes Descabezado 
Grande, Cerro Azul y Tatara-San Pedro (Figura I.7).

El sistema de drenaje está organizado en 4 redes hidrográficas principales, las que corresponden a 
la hoya superior del río Maule. Estos son los ríos Claro, Maule, Colorado y El Melado; Por estos valles 
escurren los principales ríos de la zona de estudio, los que generalmente presentan formas de origen 
glacial, con forma de U y laderas abruptas incididas por la acción fluvial. En algunos de estos valles se 
puede ver la presencia de circos glaciares, paleo-valles y depósitos de morrenas.  

Actualmente, los glaciares cubren una pequeña porción de la superficie total. Se encuentran en las 
cumbres más altas y próximas a la frontera con Argentina. En la zona también se encuentran una serie de 
lagunas de diversos tamaños, emplazadas en circos glaciares, antiguos cráteres volcánicos o embalsadas 
por depósitos morrénicos y por coladas de lavas.  

La zona de estudio cuenta con una estación seca entre los meses de Noviembre a Abril, y una 
estación lluviosa, en la cual ocurre una importante acumulación de nieve en las partes altas, lo que hace 
imposible realizar actividades de terreno en esa fecha, por esta razón el trabajo en terreno se limitó a los 
meses de verano. 

La vegetación en la zona es abundante en las partes bajas de los valles, dificultando el ingreso 
hacia las zonas más altas; ésta se compone principalmente de ciprés, roble, lenga, coigüe y diversos 
matorrales. En el sector oriental de la Cordillera y a mayor altura la vegetación es escasa. 
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Figura I.6. Mapa rutero con vías de acceso a zona de estudio indicada en el recuadro.  

Figura I.7. Imagen Landsat, mostrando la zona de estudio y sus principales centros eruptivos y 
redes hidrográficas. Se destaca la presencia de vegetación en color oscuro y la acumulación de 
depósitos volcánicos recientes en color grisáceo.  

Volcán 
Descabezado 
Grande

Cerro Azul y volcán 
Quizapu 

Volcán Tatara-San 
Pedro-Pellado 
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II  MARCO GEOTECTÓNICO REGIONAL Y 
ANTECEDENTES GEOLÓGICOS. 

II.1 INTRODUCCIÓN 

La evolución de la cadena andina desde el Eoceno Medio, ha estado marcada por una serie de 
eventos tectónicos, condiciones y situaciones las cuales fueron las responsables de la configuración y 
evolución geológica que tuvo la región de estudio. El propósito de este estudio y específicamente de este 
capítulo, es comprender y evidenciar cómo estos factores influyeron en la construcción de la cadena 
montañosa. Para ello, se mostrarán los principales rasgos geotectónicos que evidencian la configuración 
tectónica del margen occidental de Sudamérica y sus condiciones de convergencia durante el Cenozoico. 
Además se realizó una recopilación bibliográfica de los principales antecedentes geológicos que marcaron 
la historia geológica de la región de estudio y la región adyacente de Argentina, para poder asociar estas 
evidencias a la Cordillera de los Andes a esta latitud. 

A continuación, se presentaran el marco geotectónico que afectó la zona de estudio durante el 
Cenozoico. Posteriormente se mencionaran las unidades morfoestructurales que se encuentran en la 
región, el marco geológico regional que forma estas unidades y finalmente la recopilación de antecedentes 
geológicos.  

II.2 MARCO GEOTECTÓNICO REGIONAL 

El borde occidental de Sudamérica se caracteriza por ser un margen convergente, en el que la placa 
oceánica subducta de manera continua bajo la Placa Sudamericana, al menos, desde el Jurásico Inferior 
hasta la actualidad (Jordan et al., 1983).  

Dicho proceso de convergencia no ha sido constante en el tiempo, debido a variaciones en el ángulo 
de convergencia entre las placas, velocidad de convergencia y ángulo de subducción, junto con la 
geometría tanto de la placa oceánica subductada como de la placa continental, el clima y tasa de erosión, 
afectando de esta manera, diversos procesos geológicos como el magmatismo, la ubicación del arco con 
respecto a la fosa, el desarrollo de cuencas, orogénesis, tectonismo y metamorfismo (Coira et al., 1982; 
Mpodozis y Ramos, 1989), mecanismos encargados del modelamiento de los Andes centrales durante toda 
su historia geológica. Por esta razón es importante destacar cuáles han sido estos cambios, principalmente 
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durante el Cenozoico, periodo en el cual se han formado los mayores rasgos morfoestructurales actuales, 
particularmente desde el Oligoceno Superior (e.g. Rutland, 1971; Isacks, 1988; Sempere et al., 1990; 
Allmendinger et al., 1997; Lamb et al., 1997; Charrier et al., 2002).  

En el Cenozoico temprano, entre el Paleoceno Inferior y el Eoceno Inferior-Medio, el magmatismo 
y la deformación en los Andes Centrales estaban concentrados en la actual región del antearco, la 
subducción estuvo caracterizada por un aumento progresivo en la velocidad de convergencia y una 
rotación horaria de la dirección de convergencia (Figura II.2.) (Somoza y Ghidella, 2005), lo cual causó 
un episodio de deformación conocido como fase Incaica. Posteriormente, en el Eoceno Superior al 
Oligoceno, ocurrió un periodo de convergencia lenta y constante, entre 6 a 4 cm/año, con una oblicuidad 
de 55º (Figura II.2.).  

Entre los 28 y 26 Ma, ocurrió un cambio repentino en la cinemática de convergencia de placas, con 
el cual el vector de convergencia se incrementó y se hizo prácticamente ortogonal al margen chileno de 
Sudamérica (Pardo-Casas y Molnar, 1987; Somoza, 1998). Silver et al. (1998), por su parte, manifiesta 
que el factor más relevante ocurrido en este periodo sería el aumento de la velocidad absoluta de la placa 
continental hacia el oeste, siendo contemporáneo al corrimiento hacia el Este de la actividad tectónica y al 
inicio de la formación de los Andes Centrales. Estos cambios serían el resultado del quiebre de la placa 
Farallón, en la placa de Nazca y la placa de Cocos (Figura II.1. y Figura II.2) (Pardo-Casas y Molnar, 
1987; Somoza y Ghidella, 2005), produciendo la inversión de la cuenca de Abanico y la formación de la 
Faja Plegada y Corrida. 

Finalmente, la convergencia rápida y casi ortogonal iniciada en el Oligoceno tardío continuó hasta, 
al menos, los 20 Ma, disminuyendo paulatinamente a lo largo del Mioceno hasta el Presente, 
manteniéndose una leve oblicuidad de la placa de Nazca con respecto al margen continental (Somoza, 
1998). 
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Figura II.1. Configuración tectónica del margen occidental de Sudamérica desde los ~90-23 Ma. a) 
Cretácico Superior b) Cretácico Superior- Paleógeno. c) Mioceno al Presente. (Modificada de Zonenshayn et al., 
1984) 

Figura II.2. Compilación de 
las tasas de convergencia y 
oblicuidad promedio entre las 
placas de Nazca y 
Sudamericana a lo largo del 
tiempo. En Verde: Pilger 
(1983), en azul: Pardo-Casas y 
Molnar (1987), en rojo, la 
interpolación realizada por 
Soler y Bonhomme (1990) y en 
negro Somoza (1998).
(Extraído de Fock, 2005). 
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Figura II.3. Principales 
divisiones 
morfoestructurales de los 
Andes Centrales del Sur 
chileno-argentino, entre los 
32° y los 36°S. CC: 
Cordillera de la Costa, DC: 
Depresión Central, CP: 
Cordillera Principal, CF: 
Cordillera Frontal y PC: 
Precordillera. El recuadro 
rojo en B) indica el área de 
estudio (Según Aubouin et 
al. (1973) y Gansser (1973), 
figura modificada de 
Charrier et al., 1996). 

II.3 UNIDADES MORFOESTRUCTURALES A LOS 35°50´ S 

Las unidades morfoestructurales de los Andes Centrales del sur, se disponen paralelas al margen 
occidental de Sudamérica y con un rumbo N-S, al norte de los 33°S, y NNE-SSW, al sur de los 33°S. A la 
latitud de la zona de estudio se reconocen 3 unidades morfoestructurales, de Oeste a Este son: Cordillera 
de la Costa, Depresión Central y Cordillera Principal (Figura II.3). 

La Cordillera de la Costa se define como una unidad independiente, con la aparición de la 
Depresión Central desde Santiago hacia el sur. En su borde occidental se compone principalmente de 
basamento cristalino y metamórfico paleozoico, mientras que hacia el este afloran rocas intrusivas del 
Mesozoico Inferior, en su extremo oriental la Cordillera de la Costa presenta mayores elevaciones, las que 
a la latitud de la zona de estudio, varían su máximo entre 550 y 700 m s.n.m. El borde oriental está 
compuesto de secuencias estratificadas volcánicas y sedimentarias Mesozoicas (Thomas, 1958; Wall et al., 
1999; Sellés y Gana, 2001; Bravo, 2001; Sernageomin, 2003) (Figura II.4). 

La Depresión Central, ubicada entre los 33ºS y los 40ºS, consiste en una cuenca rellena de 
depósitos aluviales y volcánicos Pleistocenos a Holocenos (Thiele, 1980, Araneda et al., 2000, Rauld, 
2002), su basamento corresponde a rocas Mesozoicas y Cenozoicas, distribuidas en el sector occidental y 
oriental, respectivamente, el basamento es observable en cerros islas que sobresalen de la superficie, con 
alturas entre 650 y 480 m s.n.m. y cordones que cortan la depresión formando angosturas y cuestas (Farías 
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et al., 2008). El límite oriental de la depresión, al norte de la zona de estudio, se encuentra en contacto, 
aparentemente por falla, con niveles basales de la Formación Abanico (Falla Infiernillo, según Fock et al. 
(2006)) o por discordancia erosiva (Fock, 2005) (Figura II.4). 

La Cordillera Principal consiste en su parte occidental por rocas Cenozoicas de la Formación 
Abanico, deformadas y plegadas, rocas de la Formación Cola de Zorro y secuencias volcánicas levemente 
plegadas provenientes del arco volcánico actual, mientras que la vertiente oriental de la Cordillera 
Principal chilena consiste en rocas de la Formación Abanico y secuencias Mesozoicas fuertemente 
deformadas (Fock, 2005; Farías et al., 2008), estas rocas se encuentran en contacto por un sistema de 
fallas de vergencia Este (Falla el Fierro; Davidson et al., 1972) y retrocorrimientos. (Figura II.4). La altura 
promedio de la Cordillera Principal consiste en 2500 m s.n.m a la latitud de la zona de estudio.  
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Figura II.4. Mapa geológico regional de los Andes Centrales Sur y distribución de la cuenca de Abanico y perfiles 
estructurales realizados a lo largo de la Cordillera Principal. (A) Perfil Maipo (Farías et al., 2010); (B) Perfil Cachapoal 

(Farías et al., 2010); (C) Perfil Cabecera del Colorado de Lontúe (Tapia, 2010). 

A

B

C
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II.4 MARCO GEOLÓGICO REGIONAL  

En la región del Maule, la geología se conforma por afloramientos Cenozoicos y Mesozoicos, que 
se distribuyen a lo largo de la Cordillera Principal Occidental y Oriental, respectivamente (Figura II.4). 

Las rocas Mesozoicas que afloran en la región de estudio corresponden a secuencias sedimentarias 
marinas y continentales, depositadas desde el Triásico Superior al Cretácico Inferior, en cuencas de tras-
arco paralelas al arco, asociadas a una serie de transgresiones y regresiones marinas, finalizadas en el 
Aptiano-Albiano (Charrier et al., 1996; 2002; Flynn et al., 2003; 2007).  

Las rocas Cenozoicas, cubren gran parte de la Cordillera Principal Occidental. Estas unidades 
corresponden a rocas volcano-sedimentarias, con diversos grados de deformación, rocas intrusivas que 
intruyen parte de los afloramientos Mesozoicos y Cenozoicos y rocas volcánicas cubriendo gran parte de 
los afloramientos estratificados. 

Una de las formaciones que abarca mayor extensión areal en la zona, es la Formación Cura-
Mallín, actualmente denominada Formación Abanico, compuesta por rocas volcánicas y volcano-
sedimentarias de edad Eoceno Superior-Mioceno Inferior, definida por Aguirre (1960) El contacto basal 
de esta formación ha sido ampliamente discutido y estudiado: algunos autores postulan un contacto por 
discordancia angular (Klohn, 1960; Aguirre, 1960; Charrier et al., 1996, 2002), otros hablan de un 
contacto concordante con la Formación Colimapu (González y Vergara, 1962; Thiele, 1980; Godoy, 
1988), también se ha postulado la existencia de un contacto por falla, (Godoy y Palma, 1990; Godoy y 
Lara, 1994; Godoy et al., 1999). Estudios más recientes han demostrados que el contacto corresponde a 
una discordancia angular entre depósitos cenozoicos y las unidades mesozoicas (Charrier et al., 2002; 
Piquer, 2004) (Figura II.5). 

El volcanismo Mioceno-Pleistoceno se caracteriza por una serie de formaciones de composición 
andesítico-basálticas, depositadas durante la Fase Quechua (Neógeno al Reciente) (Cobbold y Rosello, 
2003), fase tectónica asociada a periodos de compresión y extensión durante la cual se interpreta una 
expansión del arco hacia el este, probablemente debido a una somerización de la subducción en el 
Mioceno, el que, psteriormente, sufre un nuevo corrimiento hacia el oeste hasta ubicarse en su posición 
actual bajo un régimen de subducción normal (Ramos y Folguera, 2005; Tunik et al., 2010), generando 
durante este periodo una extensa depositación de unidades volcánicas.  

El volcanismo cuaternario, formado por material proveniente de erupciones volcánicas recientes 
del Complejo volcánico Descabezado Grande-Quizapu-Cerro Azul y el Complejo volcánico Tatara-San 
Pedro, corresponde a depósitos piroclásticos, coladas de lava, depósitos de ceniza y depósitos de escoria, 
los cuales se observan en la región de estudio cubriendo discordantemente las formaciones más antiguas al 
menos desde el Plioceno 
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A continuación, se presenta una síntesis de las unidades Mesozoicas y Cenozoicas más relevantes, 
las cuales han sido descritas en la región de estudio. 

Figura II.5.�Secciones esquemáticas del borde oriental de la cuenca de Abanico mostrando distintos tipos de contacto con 
las formaciones mesozoicas a distintas latitudes. A Valle del Río El Volcán. B Valle del Río Las Leñas. C. Valle del Río 
Tinguiririca. (1). Formación Leñas-Espinoza, (2) Formación Río Damas, (3) Formación Baños del Flaco, (4) Formación 
Colimapu, (5) BRCU, (6) Formación Abanico, (7) Cuerpos intrusivos, (8). Volcanismo Cuaternario, (9). Discordancia. Extraído 
de Charrier et al. (2002). 
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II.4.1 Unidades estratificadas.  

Formación Río Damas (Kimmeridgiano) 

Se denomina Formación Río Damas (Klohn, 1960) a una gruesa sucesión de conglomerados y 
brechas conglomerádicas medianas a gruesas, con intercalaciones de areniscas, limonítas, lavas 
andesíticas y delgados niveles de yeso expuestos en la parte oriental de la Cordillera Principal, entre 
Santiago y Curicó (Thiele, 1980). En su localidad tipo, en el valle de Tinguiririca, alcanza un espesor de 
~2000 m. Esta formación fue reconocida hacia el sur por González y Vergara (1962), donde se le ha 
determinado una potencia máxima de 2000 m, en el curso superior del río Teno. 

Ésta formación sobreyace concordantemente al miembro superior de la Formación Valle Grande 
(yeso principal) de edad Oxfordiana, en la localidad de Valle Grande cercano al límite fronterizo con 
Argentina (González y Vergara, 1962) y subyace concordantemente a la formación marina de Baños del 
Flaco de edad Tithoniana-Hauteriviano, en la misma localidad (Davidson, 1971; Arcos, 1987; Charrier, 
1981; Piquer et al., 2010; Tapia, 2010). La presencia de diversas estructuras sedimentarias como grietas de 
secamiento, impresiones de gotas de lluvia y costras carbonáticas reconocidas en esta formación, y sus 
equivalentes orientales como la Formación Tordillo, demuestran la aridez del ambiente y su posible 
depositación subaérea, con material proveniente principalmente de la denudación de un área alzada 
previamente en el Jurásico Medio (González y Vergara, 1962; Davidson et al., 1972; Mescua et al., 2008).  

La edad de la formación se basa en sus relaciones estratigráficas, ya que no se han encontrado 
restos fósiles en esta unidad, por lo que se determina una edad Kimmeridgiana. 

Por el lado Argentino, esta formación ha sido correlacionada con la Formación Tordillo 
(Stipanicic, 1969), la que presenta importantes variaciones de espesor y fallas extensionales sin-
deposicionales, lo que permite interpretar un control extensional en el momento de su depositación�
(Legarreta et al., 1993; Mescua et al., 2008). 

Baños del Flaco (Tithoniano-Barremiano) 

La Formación Baños del Flaco (Klohn, 1960), definida en la localidad tipo de Termas del Flaco, 
en el río Tinguiririca, aflora hasta el valle del río Maule, corresponde a una sucesión de sedimentos 
marinos fosilíferos, principalmente calcáreos compuestos de caliza cristalina densa de color gris, rosado y 
café claro, areniscas conglomerádicas de coloración verdosa y conglomerado fino de matriz rojiza en la 
base. La potencia estimada de la formación varía entre 800 a 400 m en el valle del río Tinguiririca y valle 
del río Maule, respectivamente (González y Vergara, 1962), y se encuentra sobreyaciendo 
concordantemente la Formación Río Damas y subyaciendo, de manera discordante, a la Unidad BRCU, en 
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la localidad tipo (Charrier et al., 1996), al sur de ésta en la zona del Maule la formación se encuentra 
subyaciendo de manera concordante a la Formación Colimapu (González y Vergara, 1962). 

Los depósitos de esta formación marcan ciclos de transgresión-regresión, en el que las 
condiciones de sedimentación son de ambiente marino de plataforma de poca profundidad (Charrier et al., 
1996).

La edad de esta formación está establecida por su contenido fósil, en el Titoniano Medio al 
Hauteriviano Inferior (Tavera, 1948; Corvalán, 1959). 

A los depósitos de esta formación se les denomina más al norte, en la Cordillera Principal frente a 
Santiago, en el sector del río Volcán (afluente del río Maipo), Formación Lo Valdés (González, 1963; 
Thiele, 1980; Biró-Bagóczky, 1984; Hallam et al., 1986). Y por el lado Argentino la unidad se 
correlaciona con el Grupo Mendoza equivalente a las Formaciones Vaca Muerta y El Agrio inferior 
(Mescua, 2010). 

Formación Colimapu (Barremiano-Albiano) 

La Formación Colimapu (Klohn, 1960), definida en la quebrada Colimapu o de la Mona, en la 
hoya del río Maipo, corresponde a una secuencia continental de areniscas de coloración rojiza, lutitas, 
conglomerados de matriz arenosa con intercalaciones de rocas piroclásticas, lavas andesíticas e 
intercalaciones lenticulares de caliza. Su espesor alcanza ~2000 m (Thiele, 1980). La formación, 
sobreyace concordantemente a la Formación Lo Valdés (Thiele, 1980) y subyace discordantemente a la 
Formación Abanico (Charrier, 1981; 1996; 2002). La edad mínima estimada para esta formación, es 
Albiana, determinada mediante carófitas fósiles (Martinez y Osorio, 1963), y de acuerdo a su posición 
estratigráfica se le determinó una edad máxima Hauteriviana. 

Esta unidad se correlaciona cronológicamente con la Formación Cristo Redentor definida por 
Aguirre (1960) en el valle del río Aconcagua, y con las Formación Diamante y Huitrín en Argentina 
(Ramos et al., 1996; Sruoga et al., 2002; Giambiagi et al., 2003).  

Unidad Clástica Café Rojiza (BRCU: Brownish-Reddish Clastic Unit)  

Unidad definida en la localidad de Termas del Flaco en el valle del río Tinguiririca (Charrier et al., 
1996). Corresponde a una serie de depósitos continentales sedimentarios con una predominante coloración 
rojiza. 
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Esta unidad consiste en un miembro basal de brecha conglomerádica de unos 40 m de potencia, 
representando depósitos de abanico aluviales y un miembro superior grano decreciente constituido en la 
parte inferior por estratos de areniscas gruesas y lentes conglomerádicos color grisáceo, con 
intercalaciones de areniscas de grano fino y lutitas laminadas de color café rojizo, de unos 200 m de 
potencia, hacia la parte superior, los niveles lenticulares se hacen gradualmente más finos, lo que estaría 
indicando facies retrogradas durante la subsidencia de un margen de cuenca, la composición de los clastos 
indica proveniencia de una fuente volcánica (Charrier et al., 1996).  

Debido a su posición estratigráfica discordante sobre la Formación Baños del Flaco y al hallazgo 
de un hueso, que por su gran tamaño puede pertenecer sólo a un dinosaurio, la unidad sería posterior a la 
Formación Colimapu y, por lo tanto, se le asigna una edad Cretácico Superior (Charrier et al., 1996) y se 
la correlaciona con el Grupo Neuquén, conocido en Argentina.  

El ambiente deposicional para esta formación, corresponde a las facies proximales de un sistema 
clásico fluvial/aluvial. 

Formación Abanico (Eoceno Superior-Mioceno Inferior) 

Los depósitos aquí asignados a la Formación Abanico fueron inicialmente incluidos por Klohn 
(1960) en la Formación Coya-Machalí, entre los pueblos de Coya y Machalí al este de la ciudad de 
Rancagua. Posteriormente, Aguirre (1960) define la Formación Abanico en la zona del cerro Abanico 
entre los valles de Aconcagua y Maipo (33°-33°30´S), finalmente, González y Vergara (1962) reconocen 
la Formación Abanico entre los 33ºS-36ºS. Actualmente, tras diversos estudios regionales, se llegó a la 
conclusión que ambas unidades son equivalentes (Drake et al., 1982), por lo que actualmente se incluye a 
estos depósitos en la Formación Abanico. 

La unidad corresponde a una sucesión continental predominantemente volcánica, con 
considerables espesores sedimentarios intercalados (Klohn, 1960; Aguirre, 1960; Thiele, 1980; Piquer, 
2004; Zurita, 1999; Baeza, 1999; Muñoz et al., 2006; Zapatta, 1995; Charrier, 1973; 2002). Las series 
volcánicas de la unidad se componen principalmente de lavas basálticas a intermedias, rocas piroclásticas 
ácidas, que se encuentran formando estructuras de coladas, brechas y tobas. Los depósitos sedimentarios 
corresponden a intercalaciones de limonítas, areniscas y conglomerados finos y gruesos de color verde a 
verde amarillento.  

El espesor medido es variable: Aguirre (1960) midió una potencia aproximada de 3600 m en la 
provincia del Aconcagua, Klohn (1960) y Charrier (1981) la estimaron en 3000 m de espesor y González 
y Vergara (1962) la estimaron de Norte a Sur, 2700 m en el río Teno, 1900 m en el río Maule y 600 m en 
el río Longaví.  
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Esta unidad se encuentra plegada y afectada por metamorfismo de muy bajo grado (Aguirre, 1960; 
Thiele, 1980; Levi et al., 1989). Le sobreyace la Formación Farellones mediante un contacto descrito 
como discordante, pseudo-concordante (Charrier et al., 2002) o concordante o por falla (Godoy et al., 
1999) entre los 32° S hasta los 35°S y por la Formación Cola de Zorro mediante un contacto discordante 
al sur de los 35°S (González y Vergara, 1962). El contacto puede ser tanto concordante como discordante 
según los sectores y esto debido al desarrollo de discordancias progresivas asociadas a la inversión de 
fallas normales reactivadas con la inversión tectónica de la cuenca de Abanico (Charrier et al., 2002, 
2007) 

Hallazgos fósiles y dataciones radiométricas permitieron determinar a la Formación Abanico una 
edad Eoceno Superior-Mioceno Inferior (Charrier et al., 1996; Flynn et al., 2003).  

Diversas evidencias sedimentológicas, estructurales, de madurez termal y geoquímicas indican 
que su depositación tuvo lugar en una cuenca extensional (Charrier et al., 2002). Estudios realizados sobre 
la geoquímica de las rocas mostraron una afinidad toleítica, consistente con una corteza delgada, a 
diferencia de las rocas más jóvenes que presentan afinidad calcoalcalina (Charrier et al., 2002; Nyström et 
al., 2003) evidenciando un cambio a nivel cortical y tectónico durante su depositación. 

Formación Campanario (Mioceno Medio) 

La Formación Campanario (Drake, 1976), definida al oeste del Cerro Campanario, corresponde a 
una extensa secuencia de tobas andesíticas y dacíticas, brechas tobáceas, ignimbritas y en menor cantidad 
flujos andesíticos. La parte occidental de la formación se encuentra plegada. La incisión del río Maule 
expone una sección de 1000 m de espesor. La base de la formación se dispone discordantemente sobre las 
formaciones más antiguas. 

La edad de esta unidad es Mioceno Medio, basada en 6 muestras datadas por Drake et al. (1976), 
las que le determinan una edad máxima de 15.4 Ma (K-Ar; Drake, 1974) y en base a la intrusión de 3 
diques y del intrusivo La Invernada de 7 Ma, se le determinó a la formación una edad mínima de 7 Ma. 
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Formación Cola de Zorro (Plioceno Inferior-Pleistoceno Inferior) 

La Formación Cola de Zorro (González y Vergara, 1962), se definió en la quebrada Cola de Zorro, 
afluente del río Los Sauces (aproximadamente 36º30 de latitud Sur), se distribuye en la región limítrofe 
chileno-argentina entre 36° y 39°S. 

La unidad corresponde a una secuencia continental de rocas volcánicas de composición basáltica y 
andesítico-basálticas de olivino, y en menor grado, ignimbritas riolíticas, de carácter calcoalcalino, 
asociadas a estrato-volcanes muy erodados. La base de la secuencia está constituida por rocas clásticas y 
volcanoclásticas que gradan hacia el techo a flujos de lava (Vergara y Muñoz, 1982).  

Esta formación presenta una gran extensión areal, especialmente en la parte oriental de la 
Cordillera Principal, con una fuerte disminución en la zona occidental, donde comienzan a aparecer como 
depósitos subhorizontales, reconocibles a la distancia y sobreyaciendo de manera discordante a las 
formaciones más antiguas (González y Vergara, 1962), con un espesor aproximado de 750 m. Los estratos 
de esta formación presentan bordes muy abruptos debido a la profunda erosión glacial y fluvial, en 
algunos lugares se encuentra cubierta, en discordancia, por morrenas y coladas de lavas asociadas al 
volcanismo reciente. 

Inicialmente, mediante correlaciones litoestratigráficas, se le consideró una edad Miocena-
Pleistocénica. Posteriormente en base a una serie de dataciones radiométricas de varias localidades de los 
Andes de Chile Central donde afloran secuencias volcánicas con estas características (entre ellas las de 
Pino Hachado, al interior de Temuco (Vergara y Munizaga, 1974) y las del Volcán Campanario (Drake, 
1976), se obtuvieron edades Pliocenas, lo que permite asociarlas a la Formación Cola de Zorro (Vergara, 
1978) . 

Formación Loma Seca (Pleistoceno) 

La Formación Loma Seca (Hildreth et al., 1984), corresponde a más de 1000 km3 de tobas 
dacíticas a riodacíticas provenientes del complejo de Caldera Calabozos (Hildreth et al., 1984; Grunder et 
al., 1987). Esta formación presenta un espesor mínimo de 700 m ya que el techo representa la actual 
superficie de erosión por lo que se encuentra erodado. 

La formación está constituida por 3 unidades, las que han sido designadas de más antigua a más 
joven como, unidad L, unidad V, y unidad S, todas ellas corresponden a tobas que difieren principalmente 
en su mineralogía. Estas unidades están dispuestas de manera discordante sobre las formaciones descritas 
anteriormente y rellenando valles. 
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Los depósitos de esta formación fueron emitidos desde un centro ubicado donde hoy se encuentra 
la Caldera Calabozos, el cual habría colapsado luego de la erupción de la unidad V y S. El colapso de la 
caldera está evidenciado en una serie de fallas verticales con un desplazamiento aprox. de 500 m (Hildreth 
et al., 1984; Grunder et al., 1987). Tras el colapso de la caldera se formó un domo resurgente controlado 
por un sistema de fallas normales (Hildreth et al., 1984). Se determinó una edad de 0.79 Ma para la unidad 
V, 0.3 Ma para la unidad S y 0.14 Ma para la unidad L (K-Ar; Drake et al., 1982) (Tabla III.1). 

II.4.2 Volcanismo y depósitos Cuaternarios 

En la región de estudio se encuentran 2 complejos eruptivos de gran escala, el Complejo 
Volcánico Descabezado Grande, Cerro Azul y volcán Quizapu y el Complejo Volcánico Tatara-San 
Pedro, estos son los responsables de la gran cantidad de depósitos volcánicos cuaternarios cubriendo parte 
de la zona de estudio. A continuación, se detallarán algunas de las características más relevantes de estos 
complejos.  

�����������	
��������������������������������������
��������������� ����!�

  El CVDGQA consiste en 15 centros eruptivos, clasificables de la siguiente manera: (a) Cinco 

volcanes monogenéticos máficos, de edad Holocena a lo largo del SW de la zona (Figura II.6). (b) Siete 
flujos de lava riodacíticas al norte de la base del Descabezado Grande, de edad Pleistocena a Holocena. (c) 
Un grupo de volcanes de escoria conocidos como el clúster del Descabezado Chico, de edad Pleistocena. 
(d) Por último, los principales centros eruptivos de la zona son el Descabezado Grande, Quizapu y Cerro 
azul (Hildreth y Drake, 1992) (Figura II.6). El Cerro Azul y el volcán Descabezado Grande son 
estratovolcanes adyacentes (distanciados entre sí por 7 km) con una altitud de 3788 y 3953 m, 
respectivamente, y una edad Holocena temprana a Pleistocena tardía. Mientras que el volcán Quizapu, que 
corresponde a un cráter ubicado en el flanco norte del Cerro Azul, es el único volcán de este complejo que 
ha presentado actividad en los últimos 100 años, con 2 erupciones. La primera erupción ocurrida en 1846 
fué de tipo efusivo, dando origen al cráter de este volcán. La composición de los 5 km3 de lava es dacítica. 
Con posterioridad a este evento, entre 1907 (aproximadamente) y 1932, el volcán siguió con un actividad 
del tipo freática a estromboliana, que culminó el 10-11 de Abril de 1932 en su segunda erupción de tipo 
pliniana, liberando más de 9 km3 de material volcánico en 86 años. Esto convierte al Volcán Quizapu 
como el volcán con la mayor erupción histórica desarrollada en Chile y la mayor erupción en los Andes en 
los últimos 100 años (Hildreth y Drake, 1992). En ambas erupciones, el contenido de elementos 
incompatibles como Rb es similar, de lo que se deduce la existencia de una cámara magmática que se 
mantuvo durante 100 años y debido a las diferentes concentraciones de elementos incompatibles dentro 
del producto de la erupción de 1932, se concluye la existencia de procesos de diferenciación en ella. 
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Figura II.6. Mapa de localización que muestra la ubicación de los principales centros eruptivos del Complejo 
volcánico Descabezado Grande-Quizapu-Cerro Azul (CVDGQA). (Hildreth y Drake, 1992). 
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El complejo volcánico Tatara-San Pedro, está compuesto principalmente por lavas, rocas 
volcanoclásticas, unidades piroclásticas e intrusivos someros del Pleistoceno Medio-Holoceno (Singer y 
Pringle, 1996), consiste en 2 centros eruptivos mayores del tipo estrato-volcán. El Volcán Tatara- San 
Pedro, con 3621 m de altura, forma un cono compuesto que consiste en 22 km3 de andesitas y andesitas 
basálticas del Cuaternario Tardío (Volcán Tatara) cubierto de <0.5 km3 de andesitas basálticas y lavas 
dacíticas provenientes del Volcán San Pedro (Holoceno). El Volcán Pellado (240-176 Ka) está ubicado 5 
km al nor-este del Volcán Tatara, sin embargo, fue fuertemente afectado por erosión glacial, eliminando 
gran parte de sus rasgos en superficie (Ferguson et al., 1992) (Figura II.7). 

Dentro del complejo existe otro cráter menor ubicado en la parte superior del Cajón Huemul en la 
parte norte del complejo, su volumen original no es posible de estimar ya que ha sido erosionado (Feeley y 
Dungan, 1996) (Figura II.7). 

Figura II.7. Mapa geológico del 
Complejo Tatara-San Pedro- 
Pellado. Abreviaciones: ESPN, 
Estero San Pedro del Norte; QT, 
Quebrada Turbia; CM, Cajón de 
Muñoz; CH, Cajón de Huemul; RC, 
Río Colorado; EP, Estero Pellado; 
ESP, Estero San Pedro; EM, Estero 
Molino; QC, Quebrada Castillo; 
CLY, Cordón Las Yeguas; PSP, 
Placeta San Pedro; CLL, Cordón Los 
Lunes; CT, Cordón Tatara; CLÑ, 
Cordón Los Ñirales. Extraído de 
Dungan et al. (2001) 
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II.4.3 Depósitos Cuaternarios 

Diversos procesos modeladores del paisaje, en respuesta al clima y al volcanismo, han generado 
las morfologías encontradas en terreno, unos de los mecanismos más importantes y que diferencia la zona 
de estudio de otras encontradas más al norte, es el clima más lluvioso presente en este sector responsable 
de generar un mayor porcentaje de erosión asociado directamente a las redes hidrográficas que se tienen y 
a las glaciaciones pleistocénicas, sin embargo este proceso destructivo es compensado con el volcanismo 
asociado a los centros eruptivos de la zona, proceso constructivo, responsable de formar un gran plateau 
volcánico que se encuentra cubriendo extensas áreas de terreno, todos estos procesos han quedado 
registrados por la presencia de sedimentos de origen glaciar como depósitos morrénicos, sedimentos de 
origen fluvial y gravas formando niveles aterrazados, aluvial, de remoción en masa, depósitos de ceniza, 
de escoria y coladas de lava (Figura II.8 y Figura II.9).  

Figura II.8. Depósitos de ceniza cuaternarios, provenientes del volcán Quizapu, vista W-E, de la Laguna Caracol. Se 
observa aflorando parte del intrusivo La Invernada bajos los depósitos de cenizas del volcán Quizapu.�
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Figura II.9. Depósitos de escoria cuaternarios, sector Complejo Volcánico Descabezado Grande-Quizapu-Cerro 
Azul. 
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II.5 ANTECEDENTES GEOLÓGICOS  

En esta recopilación de antecedentes mencionaremos algunos de los trabajos más relevantes para 
nuestra investigación, principalmente aquellos que están dentro de la Zona Volcánica Sur, y los que se 
enmarcan en la zona de estudio, tratando de abarcar los temas principales de esta Tesis de Magister, tales 
como: la evolución de la Cordillera de los Andes entre los 33º-36ºS, tanto por el lado chileno como por el 
lado argentino (evolución de la cuenca neuquina) y evolución y mecanismos de deformación del borde 
oriental de la cuenca de Abanico. 

A lo largo de la historia tectónica de los Andes Centrales, se han evidenciado una serie de eventos 
extensionales y compresivos, con la consecuente formación de cuencas extensionales o de intra-arco 
Cuenca de Neuquén y Cuenca de Abanico, respectivamente y fajas plegadas y corridas. En estos procesos 
ha sido de gran importancia la inversión de las cuencas, proceso que permite la transferencia de la 
deformación y la consiguiente, formación de las fajas plegadas y corridas, acumulando gran parte del 
acortamiento tectónico. Por esta razón es importante comprender la tectónica y mecanismos asociados a 
las diversas etapas que permitieron la formación de la Cuenca de Neuquén y Cuenca de Abanico desde sus 
inicios. 

La evolución de los Andes Centrales Sur y de la Cuenca de Neuquén, se ha desarrollado en varias 
etapas, inicialmente, durante el Triásico Tardío hasta el Jurásico Temprano, previo al inicio de la 
subducción en el margen occidental de Sudamérica, se desarrolla una etapa de Rift (asociado al ciclo Pre-
Andino)(Figura II.10), caracterizada por grandes sistemas de fallas transcurrentes, generando una 
tectónica extensional y la consecuente evolución de depocentros aislados rellenados de material 
volcanoclástico y sedimentario continental (Manceda y Figueroa, 1995; Vergani et al., 1995; Franzese y 
Spalletti, 2001; Franzese et al., 2006).  

Posteriormente, durante el Jurásico Temprano hasta el Cretácico Temprano, se inicia el proceso de 
subducción en el margen continental, y con ello comienza una etapa de post-rift o etapa de sag (Figura 
II.10), caracterizada por la individualización de la Cuenca de Neuquén en el tras-arco, ubicado al este del 
arco magmático en la actual Cordillera de la Costa, asociado un proceso de subsidencia dentro de la 
cuenca, y a la depositación de ~4000 m de extensas secuencias marinas y continentales representando 
ciclos de transgresión-regresión (Howell et al., 2005). La última etapa, se extiende desde el Cretácico 
Tardío al Cenozoico, momento en el que ocurre una somerización del ángulo de subducción resultando en 
un régimen tectónico compresivo causando la inversión de estructuras extensionales previas, en el 
Mioceno Inferior, dando origen a la faja plegada y corrida de Malargüe (Introcaso et al., 1992; Vergani et 
al., 1995; Ramos, 1999) (Figura II.10).  
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La Cuenca de Abanico, de orientación aproximada N-S, abarca gran parte de los Andes Centrales 
Sur (Figura II.4), ha sido caracterizada mediante evidencias observadas en terreno, estudios 
sedimentológicos, estructurales y estudios geoquímicos que muestran una afinidad de arco toleítico 
característico de una corteza delgada (Nyström et al., 1993; Kay y Kurtz, 1995; Kurtz et al., 1997), 
estudios de madurez termal han evidenciado altas tasas de subsidencia en la Formación Abanico (Zurita, 
1999; Zurita et al., 2000), posteriormente ha sido definida como una cuenca extensional Cenozoica 
invertida en el Mioceno Inferior (e.g. Kay y Kurtz, 1995; Jordan et al., 2001; Charrier et al., 2002; 
Charrier et al., 2005; Charrier et al., 2009; Fock et al., 2006). 

Figura II.10. Mapa esquemático de la distribución de la Cuenca de Neuquén y las principales etapas de su evolución.
A. Distribución Cuenca de Neuquén. B. Evolución esquemática cuenca de Neuquén desde el Triásico Tardío al Cenozoico. 
1) Etapa de rift desde el Triásico Tardío al Jurásico Temprano, caracterizada por la formación de estrechos depocentros 
aislados. 2) Etapa post-rift desde el Jurásico Temprano al Cretácico Temprano, caracterizado por el inicio de la subducción y 
el desarrollo temprano de los Andes. La cuenca está unificada y muestra una serie de eventos de transgresión-regresión. 3) 
Etapa de antepaís desde el Cretácico Tardío, se inicia el alzamiento andino y el desarrollo de un frente de deformación hacia 
el este. Modificado de Howell et al. (2005)
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La inversión de la cuenca se puede evidenciar en base a un conjunto de estudios estructurales y 
sedimentológicos realizados en la región, donde se muestran plegamientos irregulares con fuertes 
variaciones de amplitud, longitud, estilo y vergencia en la Formación Abanico, observadas en la vertiente 
occidental de la cuenca, en el Sistema de Falla San Ramón-Pocuro (Charrier et al., 2005; Campbell, 2005; 
Fock et al., 2006) y en la vertiente oriental en La Falla el Diablo (Fock, 2005), destacando la presencia de 
discordancias progresivas en las zonas más centrales de la cuenca, asociadas a la propagación de fallas 
ciegas (Charrier et al., 2002). También se han realizado estudios, geoquímicos, de madurez termal y 
evidencias plutónicas, los que evidencian procesos de exhumación rápida entre los 19,6 y 16,2 Ma (Kurtz 
et al., 1997), plutones de 21.6 y 16.2 Ma entre 33°30´y 34°30´S, 14.1 Ma entre el valle del río Tinguiririca 
y Teno (Malbran, 1986) y 23.8 en el valle del río Maule (Drake et al., 1982) muestran afinidad 
geoquímica con la roca de caja (niveles superiores de la Formación Abanico) de esta manera se asocia el 
proceso de exhumación al episodio de inversión en el Mioceno Inferior. 

Perfiles estructurales realizados en el valle del Maipo, Cachapoal (Farías et al., 2010) (Figura II.4. 
A y B) y en el borde oriental de la cuenca en el valle de Alto Lontúe (Tapia, 2010) (Figura II.4.C), 
muestran algunas evidencias estructurales de las que se habló anteriormente. 
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III ESTRATIGRAFÍA 

III.1 INTRODUCCIÓN 

La geología de la zona de estudio ha sido objeto de trabajo para diversos autores principalmente 
en el área del magmatismo y volcanismo cenozoico, como los de Drake (1976), Hildreth et al. (1984), 
Grunder et al. (1987), Naranjo y Haller (2002), Singer (2002), Wulff (2008), entre otros. Sin embargo, los 
estudios de reconocimiento geológico siguen siendo muy escasos, siendo el más importante el de 
González y Vergara (1962) quienes estudiaron la geología de la Cordillera Principal entre las latitudes 35° 
y 38°S dando énfasis a la estratigrafía, litología y estructuras de la zona, confeccionando un mapa 
geológico a escala 1:250.000 en el que se definieron la mayoría de las unidades estratigráficas utilizadas 
en este trabajo.  

La estratigrafía de la zona de estudio se puede subdividir en: (1) rocas estratificadas Mesozoico-
Cenozoicas, (2) volcanismo Mioceno-Pleistoceno, (3) rocas intrusivas. 

 A continuación, se describe la estratigrafía de la zona de estudio, presentada a partir de un mapa 
geológico a escala 1:50.000 (Figura III.2; Mapa en anexos) y una columna cronoestratigráfica (Figura 
III.1). 
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Figura III.1 Columna Cronoestratigráfica del área de estudio. Se muestran columnas con la correlación de unidades estratigráficas que afloran 
en el lado Argentino y un resumen de lo eventos tectónicos que han afectado la zona de estudio. La mayoría de las unidades fueron definidas por 
otros autores, especificados en el texto.  
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Figura III.2 Mapa geológico de la zona de estudio. Para mayor detalle ver mapa fuera de 
texto. 
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Figura III.3 Leyenda Mapa geológico de la zona de estudio. Para mayor detalle ver mapa fuera de texto. 
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B. 

Tabla III-1. Tabla edades radiométricas de muestras tomadas en la zona de estudio y en sus cercanías. A) Muestras tomadas en este trabajo. B) Muestras 
tomadas por otros autores, especificados en la tabla. 
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III.2 ROCAS ESTRATIFICADAS MESOZOICO-CENOZOICO 

III.2.1 Formación Río Damas (Kimmeridgiano) 

La Formación Río Damas (Klohn, 1960) aflora en la zona de estudio en una franja N-S, al Este de 
la quebrada La Mina, por el valle del río Maule, hasta la quebrada La Ciega. Corresponde a una secuencia 
continental de areniscas de grano fino (Figura III.4) intercalada con niveles de lutita púrpura y niveles 
conglomerádicos grisáceos hacia el techo de la unidad, los clastos son de composición volcánica y 
sedimentaria. En el valle del río Maule la unidad presenta un rumbo NE, manteando homoclinalmente 
~40°W, observándose estratificación cruzada a escala centimétrica y métrica la que permite determinar la 
posición del techo y base de la sucesión. El espesor mínimo observado para la unidad es de ~1000 m 
(Figura III.5). 

La continuidad del afloramiento hacia el Este se ve limitada por depósitos volcánicos Pliocenos de 
la Formación Campanario (Drake, 1976), lo que dificulta la observación de su contacto con la unidad 
subyacente, el techo de la formación se encuentra en contacto concordante con la Formación Baños del 
Flaco (Klohn, 1960). En el valle del río Maule, al Este de la quebrada de La Mina, se encuentra una 
extensa zona de alteración hidrotermal cubriendo parte del afloramiento, dificultando la descripción del 
protolito de la roca de caja y la continuidad de la formación en esa dirección. 

Debido a sus relaciones estratigráficas, sobreyaciendo concordantemente a la Formación Valle 
Grande (Oxfordiano), observado por otros autores al norte de la zona de estudio, y subyaciendo 
concordantemente a la Formación Baños del Flaco, se le ha asignado una edad Kimmeridgiano a la 
Formación Río Damas (Thiele, 1980).  

Figura III.4 Afloramiento Formación Río Damas en valle del río Maule. 
Arenisca fina azulada con intercalación de niveles finos de lutita.  
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III.2.2 Baños del Flaco (Hauteriviano) 

La Formación Baños del Flaco (Klohn, 1960), aflora en la zona de estudio en el valle del río 
Maule, desde el sector de la mina, por el sur, hasta la quebrada La Ciega, por el norte, en una franja 
continua de orientación aproximada N-S. Las rocas de esta formación corresponden a una serie de estratos 
marinos formados de calizas, areniscas y conglomerados calcáreos fosilíferos. (Figura III.9). El contacto 
basal de la formación no es claro debido, a que presenta un fuerte fracturamiento a lo que se le superpone 
la presencia de intrusivos ocoíticos y félsicos. El techo de la formación se observa en contacto erosivo con 
la Formación Colimapu (Figura III.6 y Figura III.8).  

En la vertiente Sur del río Maule la secuencia corresponde a areniscas calcáreas fosilíferas, de 
color gris azulado con intercalaciones métricas de caliza cristalina, con una potencia mínima estimada de 
500 m. La base de la unidad se encuentra cubierta por una zona de fuerte alteración hidrotermal y en 
contacto por intrusión con el Plutón El Indio de edad Cretácico Superior (79.8+/-0.2 Ma K-Ar; Nelson et 

al., 1999, Tabla III-1). Los fósiles encontrados en esta zona pertenecen a la familia de los bivalvos de la 
especie de Trigonia sp. y amonites reportados por González y Vergara (1962) (Figura III.7). 

Figura III.5 Conglomerados de la Formación Río Damas, afloramiento de la quebrada La Ciega. 
Conglomerado de coloración grisácea con clastos sub-redondeados, de composición volcánica y sedimentaria. 

10 cm 
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En el sector de la quebrada La Ciega, la formación corresponde a una intercalación de calizas 
cristalinas con tonos grisáceos, rosados y verdosos con alteración albita-epidota, y areniscas calcáreas 
oolíticas. La secuencia grada de una caliza cristalina, en la base, a una arenisca calcárea y arenisca 
conglomerádica, secuencia granocreciente con niveles limosos rojizos, hacia el techo. El espesor mínimo 
estimado en esta zona es de 800 m. En el afloramiento se pueden observar diversas estructuras 
sedimentarias como artesas cortadas, ondulitas lingüiformes y estratificación cruzada las que permitieron 
determinar la polaridad de los estratos (Figura III.9). 

En la quebrada de La Mina, la formación corresponde a una alternancia de areniscas y 
conglomerados calcáreos amarillentos fosilíferos, bivalvos y amonites, reportados por González y Vergara 
(1962), con una potencia mínima estimada de 15 m.  

A lo largo de toda la zona de estudio, la unidad se observó fuertemente deformada, con manteos 
subverticales y formando amplios anticlinales, destacan una serie de fallas normales, inversas y sistemas 
de dúplex a escala local, estas evidencias confirman una superposición de eventos tectónicos que han 
afectado a la formación desde su depositación (Figura V.6).  

La abundante fauna fósil presente permite asignarle una edad Hauteriviana en la Región del Maule 
(Tavera, 1948), sin embargo, al Norte de esta zona aparece fuertemente desarrollado el nivel Titoniano de 
esta formación (González y Vergara, 1962), el cual no se observa en esta zona, además mediante 
dataciones U-Pb de una muestra tomada en el techo de la unidad, en la quebrada La Ciega, se confirma la 
edad Barremiana al techo de la unidad (Muestra CHA-32, ver Capítulo IV).  
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Figura III.8. Contacto erosivo entre Formación Baños 
del Flaco y Formación Colimapu. En la imagen se 
puede observar el paleo-suelo con restos de caliza de la 
unidad calcárea. 

Figura III.7. Fósiles de la Formación Baños del Flaco, sector 
quebrada La Ciega. Caliza fosilífera, con restos fósiles en su 
posición de muerte. 

Figura III.6. Contacto erosivo entre Formación Baños del Flaco y Formación Colimapu. Vista E-W en el valle del 
río Maule al Este de la quebrada La Ciega. 

10 cm
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Figura III.9. Afloramiento Formación Baños del Flaco, quebrada La 
Ciega. Se observan estructuras sedimentarias (estratificación cruzada y 
artesas cortadas) que permiten determinar la polaridad de los estratos, 
mostrando el techo hacia el Oeste. 

Artesas cortadas Estratificación 
cruzada 

W----E 
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III.2.3 Formación Colimapu (Barremiano-Albiano) 

La Formación Colimapu (Klohn, 1960), aflora en la región de estudio, al este del río Cipreses en 
el sector de la quebrada La Ciega por el sur, y en la quebrada La Mina por el norte, en una franja de 
orientación N-S, que abarca desde el estero González hasta la Laguna Invernada (Figura III.1). 
Corresponde a rocas volcano-sedimentarias continentales de coloración rojiza, con intercalaciones de 
areniscas, lutitas, brechas monomícticas y conglomerados. La unidad no presenta evidencias de 
deformación interna y el espesor mínimo estimado es de 480 m en la ladera sur del río Maule. 

La unidad se encuentra subyaciendo a la Formación Abanico de manera discordante (Figura 
III.11), y sobreyaciendo por contacto erosivo sin angularidad a la Formación Baños del Flaco (Figura 
III.6). 

La secuencia se compone, de base a techo, de niveles finos de lutita rojiza con arenisca de grano 
medio, gradando a una brecha conglomerádica polimíctica granocreciente con clastos volcánicos 
ocoíticos, andesíticos e intrusivos (Figura III.10), intercalando con arenisca y lutita rojiza hacia el techo 
con restos piroclásticos que presentan fiamme (Figura III. y Figura III.). El afloramiento presenta 
laminación paralela indicando la presencia de flujo en el momento de su depositación y estratificación 
cruzada que indica la dirección del techo de la unidad. 

Mediante carófitas fósiles, reportadas por González y Vergara (1962), se le asigna una edad 
Albiana a su límite superior (Martinez y Osorio, 1963) y mediante una datación U-Pb de una muestra 
tomada en la base de la unidad, en la quebrada La Mina, se determinó una edad máxima Barremiana (Ver 
Capítulo IV).  

La depositación de estos sedimentos tuvo lugar en forma subaérea en zonas pantanosas y de 
planicies aluviales, probablemente en condiciones oxidantes que le dan el color rojizo característico. Esta 
formación marca el término de las transgresiones-regresiones marinas. 
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Figura III.10. Conglomerados de la Formación Colimapu, quebrada La Mina. Se destacan la 
variada composición y buen redondeamiento de los clastos; volcánicos, sedimentarios y líticos 
(intrusivos ocoíticos). 

Figura III.11 Niveles conglomerádicos alternando con niveles finos 
de arenisca rojiza en la base de la Formación Colimapu en 
quebrada La Mina.  

Figura III.10 Afloramiento Formación 
Colimapu, quebrada La Mina. Se pueden 
apreciar niveles de lutita con restos 
piroclásticos de pómez. 

10 cm
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III.2.4 Formación Abanico (Eoceno Superior-Mioceno Inferior) 

La Formación Abanico (Aguirre, 1960) aflora en gran parte de la zona de estudio, abarcando 
desde el valle del río Claro, río Maule, río El Melado y río Colorado, por el Oeste, hasta el sector de La 
Mina, por el Este (Figura III.2). Su litología corresponde principalmente a rocas volcánicas y 
volcanoclásticas, dentro de las cuales se encuentran areniscas, brechas, brechas conglomerádicas 
volcánicas y andesitas, también se pueden observar afloramientos de areniscas finas y lutitas de baja 
potencia indicando un ambiente sedimentario tranquilo continental. 

A continuación, se describen de manera detallada las sucesiones de la Formación Abanico de base 
a techo, separada en 3 unidades composicionalmente distintas: Unidad 1, 2 y 3. Posteriormente se realiza 
una comparación con las descripciones realizadas por González y Vergara (1962) al sur de la región de 
estudio:  

Unidad 1(U1). Corresponde a una serie de estratos que afloran en la parte norte del sector de 
Hornitos, cercano a las vegas Los Hornos y vegas García (Figura III.2). Esta unidad es principalmente 

Figura III.11. Contacto discordante entre la Formación Colimapu y la Formación Abanico. 
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volcánica y volcanoclástica, compuesta de tobas grisáceas, andesitas, brechas volcánicas polimícticas, 
intruídas por una gran cantidad de diques dacíticos de color amarillo. En el afloramiento predomina un 
color azulado a grisáceo con algunos tonos morados (Figura III.16), muchos de estos diques presentan 
alteración, encontrándose minerales como clorita y epidota rellenando vesículas o remplazando a otros 
minerales. El espesor mínimo observado de la unidad es de ~200 m; sin embargo, es probable que éste sea 
mayor ya que la zona se encuentra cubierta por depósitos de ceniza de erupciones volcánicas recientes lo 
que impide ver el espesor real del afloramiento. 

Unidad 2(U2). Corresponde a una serie de estratos sedimentarios de reducida potencia que aflora 
en diversas zonas del área de estudio; la de mayor potencia, detallada a continuación, se ubica en el estero 
Los Picudos al norte del río Blanquillo (Figura III.2). Corresponde a una arenisca fina con intercalaciones 
rítmicas de limo, granocreciente hacia el techo de la unidad a una brecha polimíctica sedimentaria y 
monomíctica volcánica con clastos de pómez alargados mayores a 12 cm y alterados a clorita (Figura 
III.17 y Figura III.18), con presencia de paleocanales que permiten determinar el techo de la unidad. El 
espesor mínimo estimado es de ~20 m. (Figura III.12 y Figura III.13). 

Unidad 3(U3). Corresponde a una serie de estratos que afloran en la parte occidental del mapa, 
cercanos al estero Los Picudos (Figura III.2). Corresponde a areniscas limosas de grano fino y de grano 
grueso y tobas con intercalaciones brechozas, mostrando un fuerte grado de meteorización y alteración, lo 
que le da una coloración más verdosa. El espesor mínimo aproximado de esta unidad es de 200 m, con la 
base y techo desconocido (Figura III.14 y Figura III.15). 

Se realizó una comparación entre las unidades 1, 2 y 3, y la descripción presentada por González y 
Vergara (1962) en el valle sur del Maule, donde estos autores realizaron una columna estratigráfica 
separando la Formación Abanico en 2 miembros (Miembro Superior y Miembro Inferior). De esta 
comparación se logró asociar la U1 al Miembro superior de la columna descrita por González y Vergara 
(1962) ya que presenta una gran similitud litológica y una ubicación geográfica parecida, con lo que se 
puede correlacionar en ambas partes del mapa. La U3 se puede asociar al Miembro inferior de la 
Formación Abanico en la columna descrita por González y Vergara (1962). La unidad U2 es interpretada 
como lentes sedimentarios de ~20 m de potencia depositados en un ambiente fluvial próximo a la fuente.  

Estas sucesiones se disponen con un rumbo aproximado N-S y NNW en la zona central del mapa, 
con manteos y vergencias variables debidos a la fuerte deformación que las afecta. La base y el techo de la 
formación se encuentran en contacto discordante con la Formación Colimapu (Figura III.11) y la 
Formación Cola de Zorro, respectivamente. La potencia total estimada para la Formación Abanico en la 
zona de estudio es de ~2000 a 3000 m, es importante destacar que la fuerte alteración, deformación y falta 
de niveles guías en la unidad, no permite tener una continuidad clara de la formación, lo que dificulto 
enormemente la distinción de las unidades descritas anteriormente, por lo que la potencia estimada es sólo 
una aproximación. 

 En base a hallazgos fósiles y dataciones radiométricas realizadas fuera del área de estudio, se 
determinó a la formación una edad Eoceno Superior-Mioceno Inferior (Ver Capítulo II).  
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La formación presenta una serie de variaciones laterales de facies las que sugieren un volcanismo 
desarrollado a partir de centros eruptivos entre los que se encontraban planicies aluviales y zonas 
lacustres.  

Figura III.12. Columna estratigráfica de la Formación Abanico. Columna
descrita por González y Vergara (1962), en la zona de estudio. 




�

�

Figura III.13. Columnas estratigráficas realizadas en este trabajo. Se interpretan como pertenecientes al 
miembro superior e inferior de la Formación Abanico descrita por González y Vergara (1962), en la zona de 
estudio. 

m 

m 
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Figura III.15. Afloramiento Formación Abanico 
Unidad (U3). Estratos subverticales, en el valle del río 
Maule. 

Figura III.14. Brecha polimíctica con clastos volcánicos fuertemente 
alterada. Unidad (U3) Formación Abanico, descripción detallada en el 
texto. 

Figura III.17. Intercalación sedimentaria de arenisca, arenisca conglomerádica y lutita, 
con paleocanales. (Descripción detallada en el texto). Afloramiento Formación Abanico 
Unidad (U2).  

E--W

Figura III.16. Brecha volcánica con clastos tobáceos y andesíticos, 
de matriz fina rojiza. Afloramiento Unidad (U1), Formación 
Abanico en Quebrada García. 
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III.2.5 Unidad El Burro (Mioceno Inferior-Medio?) 

En el área de estudio aflora una sucesión de rocas sedimentarias continentales, correspondientes a 
una secuencia de conglomerados poco consolidados y areniscas de color rojizo, dispuestos en discordancia 
sobre la Formación Abanico. Estos estratos se pueden correlacionar, por su posición estratigráfica y su 
composición, con los Conglomerados del Campo del Colorado, definida por González (2008) en el sector 
del río Teno y Tinguiririca, y con la Unidad Estratos del Colorado definida por Tapia (2010) en las laderas 
del río Colorado cercano a la confluencia con el Estero Debía, en la VII Región. 

Los estratos afloran al oeste de la laguna Turbia por la quebrada El Burro a unos 2300 m s.n.m, 
donde se puede observar como un afloramiento no deformado, aislado y de poca extensión areal (Figura 
III.2), dispuesto discordantemente sobre la Formación Abanico con un manteo de 5ºE (Figura III.19) y 
cortado por diques de composición andesítica y cubiertos por edificios volcánicos pleistocénicos. 

Figura III.18. Afloramiento Formación Abanico Unidad (U2), Arroyo Los Picudos. Intercalación sedimentaria de arenisca 
fina, conglomerado fino y lutita, manteando hacia el Oeste. 
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La Unidad corresponde a una secuencia sedimentaria continental, compuesta por una intercalación 
de conglomerados muy poco consolidados clasto soportado, de color grisáceo a verdoso ~15 m intercalado 

con niveles consolidados de ~5 m de coloración rojiza (Figura III.19), la composición de los clastos es 
principalmente volcánica. El afloramiento tiene una potencia aproximada de 200 m.  

Según su posición estratigráfica y la escasa deformación que presenta se le asocia una edad 
Mioceno Superior-Plioceno; sin embargo, no está muy claro ya que no existen dataciones y no hay certeza 
sobre la edad de los diques que cortan esta Unidad.

El ambiente de depositación corresponde a un lente clástico fluvial, depositado luego de un 
periodo de erosión, por lo que correspondería probablemente a depósitos sinorogénicos.  

Figura III.19. Unidad El Burro cortada por diques andesíticos. Se observa sobreyaciendo en contacto discordante con la 
Formación Abanico. 

Lavas Pleistocénicas

Unidad El Burro
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III.2.1 Formación Campanario (Mioceno-Plioceno Inferior) 

Se denomina Formación Campanario (Drake, 1976), al conjunto de rocas volcánicas, tobas 
andesíticas, dacíticas, brechas tobáceas, ignimbritas y en menor cantidad flujos andesíticos, definidas al 
Oeste del Cerro Campanario, en la región del Maule.  

La edad de esta formación es Mioceno a Plioceno temprano, basado en 6 muestras datadas en K-
Ar (Drake, 1976), las que dan una edad máxima de 15.4 Ma y una edad mínima de 6.6 Ma, sin embargo, 
es importante destacar que las edades mínimas no son muy confiables ya que presentaban mucha 
alteración.  

La franja Oeste de la formación ha sido levemente plegada y se presenta fuertemente incidida por 
el río Maule, exponiendo una sección de 1000 m de espesor (Figura III.22), la unidad se encuentra intruida 
por 3 diques (3.6; 2.15; 2.0 Ma, K-Ar; Drake et al., 1974) (Tabla III.1), los cuales no se encuentran 

Figura III.20. Unidad El 
Burro. Se observa una 
intercalación de niveles grisáceos 
más finos y niveles rojizos más 
gruesos. 

1 m 
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deformados, lo que permite constreñir la deformación al Mioceno Superior. La base de la formación se 
encuentra en discordancia angular sobre las formaciones más antiguas (Figura III.21). 

En la zona de estudio no se pudo abarcar buenos afloramientos por la geografía abrupta de la 
zona, por lo que las descripciones se basaron principalmente en observaciones a la distancia y de 
publicaciones anteriores. 

Figura III.21. Formación Campanario dispuesta subhorizontal sobre estratos más antiguos. Se le aprecia 
una potencia estimada de 150 m. Vista hacia el NW desde la ladera norte del valle del río Maule.  

N 
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III.3 VOLCANISMO MIOCENO-PLEISTOCENO�

III.3.1 Formación Cola de Zorro (Plioceno Inferior-Pleistoceno Inferior) 

Se denomina Formación Cola de Zorro (González y Vergara, 1962), al conjunto de rocas 
volcánicas andesítico-basálticas bien estratificadas, abarcando grandes extensiones areales, depositada 
subhorizontalmente sobre rocas más antiguas previamente deformadas. 

En el área de estudio esta formación aflora principalmente al este de la zona, por el extremo norte 
del río Claro y en las cercanías del volcán San Pedro. Estos depósitos se encuentran dispuestos 

Figura III.22. Formación Campanario manteando levemente al Este, dispuesta discordantemente sobre rocas 
Mesozoicas de la Formación Río Damas y Baños del Flaco. Se observa la unidad deformada en su franja occidental.
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subhorizontalmente sobre rocas deformadas de la Formación Abanico formando extensas planicies en las 
partes altas de los cerros (Figura III.23). El espesor estimado para la formación es de 300 m. 

Debido a sus relaciones de contacto se determina para la formación una edad máxima Plioceno 
Inferior, por encontrarse cubriendo depósitos de la Formación Campanario, y una edad mínima 
Pleistoceno Inferior por encontrarse bajo depósitos de la Formación Loma Seca (fuera de la zona de 
estudio). 

�

�

�

�

�

�

III.3.2 Volcanismo Pleistocénico indiferenciado  

Se incluyen también en la zona de estudio una sucesión de brechas y coladas andesíticas, de las 
cuales no se tiene mayor información ni descripciones petrográficas, salvo una serie de dataciones K-Ar, 
realizadas por Drake (1976), las cuales le determinan una edad de 2.4 a 1 Ma K-Ar (Tabla III-1). 

Figura III.23. Vista panorámica hacia el Oeste de la Formación Cola de Zorro. Con una disposición  
subhorizontal sobre estratos plegados de la Formación Abanico. 

� ,

Formación Cola de Zorro 
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Estas secuencias afloran en la parte central de la zona de estudio, entre los ríos Maule y Claro, 
cubriendo parte del Batolito El Melado y sobreyaciendo en discordancia rocas fuertemente plegadas de la 
Formación Abanico con una potencia aproximada de 600 m (Figura III.1) (Figura III.24). 

III.4 ROCAS INTRUSIVAS 

Cinco plutónes y cuerpos intrusivos dioríticos y ocoíticos de diferentes edades representan los 
eventos intrusivos mayores en la zona de estudio entre las latitudes 35º a 36º S. A continuación, se 
describirán los cuerpos plutónicos más relevantes de la región de estudio. 

III.4.1 Batolito El Melado  

Corresponde a uno de los cuerpos intrusivos más extensos de la zona abarcando un área 
aproximada de 500 km2, con una elongación en dirección N-S, está ubicado 20 km al Oeste del Complejo 
volcánico Tatara-San Pedro (Figura III.25) y compuesto por una granodiorita de hornblenda de grano 
medio (González y Vergara, 1962).  

Figura III.24. Vista S-N del Volcanismo Pleistocénico indiferenciado. Se observa aflorando de manera subhorizontal sobre 
rocas más antiguas. 
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En el margen Este del mapa geológico de la zona (fuera de la zona de estudio), el intrusivo se 
encuentra en contacto aparentemente tectónico con estratos volcano-sedimentarios de la Formación 
Abanico (Drake, 1976).  

La edad del Plutón la determinó inicialmente Drake et al. (1982), en una datación de 23.8 Ma K-
Ar. Posteriormente, Muñoz y Niemeyer (1984) obtuvieron una edad de 14.9 Ma K-Ar en biotita (Tabla 
III.1), siendo esta diferencia interpretada, debido a que aparentemente el Batolito el Melado sería un
compuesto por varias facies intrusivas (Nelson et al., 1999), luego Spikings et al. (2008), le determinaron 
una edad de 20.3 Ma y de 19.4 Ma Ar-Ar en biotita. 

III.4.2 Plutón El Indio 

Ubicado al noreste del Complejo Volcánico Tatara-San Pedro, los afloramientos del Plutón El 
Indio se encuentran limitados por el Este por depósitos terciarios de la Formación Campanario dispuestos 
en discordancia sobre el intrusivo, y por el Oeste se encuentra en contacto aparentemente por falla con 
depósitos Cretácicos y Jurásicos que mantean homoclinalmente hacia el Oeste (Figura III.25).

Está formado por una granodiorita de biotita y hornblenda, expuesto sobre un área de 100 km2 en 
la unión del Río Maule y el Río Puelche. 

Se ha determinado una edad de 40.6+/-0.9 Ma K-Ar (Drake, 1976); sin embargo, las muestras 
analizadas del plutón se encontraban muy alteradas, lo que probablemente afectó las edades K-Ar. 
Posteriormente, Nelson et al. (1999) determinaron una edad de 79.8+/-0.2 Ma K-Ar (Tabla III-1). 

III.4.3  Plutón La Invernada 

Ubicado al norte del río Maule en el sector de la Central Cipreses, el Plutón La Invernada abarca 
un área aproximada de 100 km2 (Figura III.25).  

Corresponde a un cuerpo intrusivo compuesto de varias fases de intrusión que varían desde una 
granodiorita de hornblenda de grano medio a un granito de biotita de grano grueso, se observa en contacto 
por intrusión con rocas volcano-sedimentarias Cenozoicas y rocas de la Formación Campanario (Drake, 



��

�

1976). El Plutón es interpretado como sintectónico al periodo de deformación del Mioceno Medio, debido 
a la forma sigmoideal que presenta en superficie (Figura III.2), evidenciado en trabajos realizados con 
modelos análogos (Montanari et al., 2010). 

Se determinó una edad de 7.1+/-0.1 Ma K-Ar (Tabla III-1) Drake (1976), posteriormente, en este 
trabajo se determinó una edad de 12 Ma (U-Pb, en circón) (Tabla III-1.A) (Ver Capítulo IV). 

III.4.4 Plutones Cerro Risco Bayo y El Huemul. 

Afloran en la parte sur de la zona de estudio por la rivera de río Colorado en los cajones Muñoz y 
Huemules (Figura III.2 y Figura III.26). 

El primero presenta una composición que varía entre un gabro y un granito subalcalino, 
comúnmente con inclusiones máficas las que no se encuentran en el plutón El Huemul, el que está 
compuesto de un granito con alto porcentaje de sílice. Las edades determinadas para ambos plutones son 
6.2-6.4 Ma (Nelson et al., 1999) (Tabla III-1), datos geoquímicos y geocronológicos confirman un origen 
común y una probable conexión en profundidad ya que no se han encontrado grandes diferencias entre 

Figura III.25. Mapa geológico esquemático simplificado de Drake (1976), con la ubicación de intrusivos El Melado, El Indio 
y La Invernada. Modificado de Nelson et al. (1999). 
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ellos, pero tampoco se reporta un contacto claro en superficie (Nelson et al., 1999). En este trabajo se 
determinó una edad de 7 Ma U-Pb, en circón (Tabla III-1.A) (Ver Capítulo IV). 

III.4.5 Otros cuerpos intrusivos 

Se incluyen en esta categoría una serie de diques, filones y pórfidos intrusivos ocoíticos que se 
encuentran intruyendo rocas mesozoicas y cenozoicas. Los afloramientos mayores se ubican en la 
quebrada La Ciega intruyendo rocas mesozoicas fuertemente fracturadas (Figura III.27). 

También se encuentran en la zona de estudio una serie de diques y pórfidos félsicos intruyendo 
rocas cenozoicas de la Formación Abanico, estos están asociados a los principales centros volcánicos de la 
zona, lo que permite interpretar una directa relación entre estos. Los pórfidos más importantes que afectan 

estas rocas se encuentra en el valle del río Claro, alineados N-S (Figura III.2), el protolito de la roca no se 
puede determinar debido a la fuerte alteración hidrotermal que afecta el pórfido, algunos de los minerales 
de alteración encontrados son: Wollastonita, plagioclasa, sericita y magnetita. 

Figura III.26. Plutón Risco Bayo, quebrada río Colorado. Se observa el plutón intruyendo rocas volcánicas 
asociadas al volcanismo Pleistocénico. 
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Figura III.27. Pórfido ocoítico, sector quebrada La Ciega. 
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IV  DATACIONES RADIOMÉTRICAS U/Pb 

IV.1  INTRODUCCIÓN 

Las dataciones radiométricas en circones detríticos, son una valiosa herramienta en el análisis de 
proveniencia en cuencas sedimentarias. Los resultados proveen información sobre edades máximas 
estimadas de depositación, características principales de las zonas de la fuente sedimentaria, incluyendo la 
edad de los componentes sedimentarios, y puede contribuir a la identificación del origen de cuencas 
sedimentarias, fortaleciendo las correlaciones estratigráficas regionales y locales (Fedo et al., 2003; 
Andersen, 2005). 

La cantidad de publicaciones sobre dataciones radiométricas U/Pb en circón ha aumentado 
considerablemente en los últimos 10 años; sin embargo, en el margen occidental de Sudamérica, se han 
concentrado principalmente en las faldas del basamento Andino (Bahlburg et al., 2009), estando 
pobremente desarrollados los estudios de secuencias sedimentarias de los Andes (Ramos et al., 2007; 
DeCelles et al., 2007; Tunik et al., 2010). 

En este capítulo se analizaron nuevas edades U/Pb en circones detríticos de muestras de las 
Formaciones Baños del Flaco y Colimapu (mesozoicas) analizadas para confirmar su edad de depositación 
y la fuente de los circones para poder comprender la evolución estratigráfica de la zona de estudio, y 
correlacionarlas con las unidades descritas más al norte y en la vertiente argentina de los Andes.  

Las muestras fueron tomadas en la base de la Formación Colimapu y el techo de la Formación 
Baños del Flaco, en la quebrada de La Mina, con el fin de determinar la edad de cierre de la cuenca 
Cretácica, el depocentro de la unidad marina de Baños del Flaco, y del contacto erosivo entre ambas 
formaciones, determinando también la proveniencia de sus sedimentos (Figura III.2) y la edad de las rocas 
de la fuente y sus posibles cambios a lo largo del tiempo, interpretados como edades de alzamiento y 
exhumación de la fuente. 

También se analizaron edades U/Pb en circones ígneos del Plutón La Invernada tomados en la 
laguna Hornitos y del Plutón Risco Bayo (cenozoicos) tomados en la quebrada del río Colorado, con el 
objetivo de determinar su edad de formación (Figura III.2). Para el Plutón La Invernada este estudio se 
realizó principalmente para confirmar una edad realizada por otros investigadores con el método K-Ar. 
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IV.2 METODOLOGÍA 

Extracción y separación de circones. 

La extracción y separación de circones se realizó en el laboratorio de preparación de muestras del 
Departamento de Geología de la Universidad de Chile, por Juan Vargas. 

El proceso de extracción de circones se inicia mediante la molienda de la muestra hasta una malla 
de 500 micrones, luego pasa al chancador y al pulverizador. Posteriormente, comienza el proceso de 
separación, en el cual se pasa la muestra por la mesa Gemini separando por densidad y forma, luego se 
separan los minerales según su susceptibilidad magnética en el separador magnético Frantz y finalmente 
se tamiza la muestra resultante y se realiza la separación con líquidos densos (bromoformo separa los 
circones y apatitos de los minerales más livianos, y el yoduro de metileno, separa los circones de los 
apatitos). Tras tener la muestra separada ésta se lava con acetona o alcohol y termina la separación 
pasando la muestra resultante por la lupa donde se sacan las impurezas y se refina la selección. 

Método radiométrico (LA-ICP-MS).

Las dataciones de los circones se realizó por medio de LA-ICPMS (Laser Ablation-inductively 

coupled plasma-mass spectrometry), en el Laboratorio de Estudios Isotópicos del Centro de Geociencias 
UNAM, por Luigi Solari y en el “Radiogenic Isotope and Geochronology Laboratory (RIGL) at 

Washington State University (WSU)” por Víctor Valencia.  

El método radiométrico LA-ICP-MS� consiste en montar los circones seleccionados en resina 
epóxica pulida para exponer los granos. Para caracterizar los rasgos internos de los circones, como 
zonaciones e inclusiones, se toman imágenes de cátodo-luminiscencia.  

Posteriormente, se analizan los circones de manera alterna con circones estándar, normalmente el 
dominio analizado tiene un diámetro de 24 o 34 micrómetros, para una profundidad de 15-25 
micrómetros. Finalmente, los datos obtenidos del análisis se reducen y corrigen mediante un software 

especializado.
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IV.3 RESULTADOS  

Para análisis geocronológico se escogieron dos muestras de rocas sedimentarias, CHA-32 y CHA-
35, provenientes del techo de la Formación Baños del Flaco y de la base de la Formación Colimapu, 
respectivamente, y las muestras CHA-27 y CHA-28, correspondientes a los plutónes La Invernada y Risco 
Bayo, respectivamente. 

La muestra CHA-32, corresponde a una arenisca calcárea fina, monomíctica con buena selección, 
compuesta por un 50% de clastos redondeados de esfericidad media, y 50% de matriz carbonática. Los 
clastos se componen principalmente de cuarzo y minerales opacos. 

La muestra CHA-35, corresponde a una arenisca conglomerádica rojiza alterada, con 60% de 
clastos y 40% de matriz. Los clastos se componen de líticos andesíticos-traquíticos con plagioclasas bien 
conservadas y orientadas, cuarzo, feldespatos potásicos sericitizados y algunos clastos de arenisca 
alterados. La matriz se encuentra pigmentada y arcillosa con cemento de óxidos de hierro. La muestra 
presenta alteración de clorita, epidota-calcita y asociaciones minerales características de metamorfismo de 
bajo grado (e.g., Aguirre et al., 1997). 

Los resultados del análisis geocronológico de la muestra CHA-32 (Figura IV.1), muestran edades 
de circones en un rango estrecho desde ca. 120 hasta 140 Ma. De un total de 100 análisis, sólo uno tiene 
una edad discordante, mientras que 99 plotean en, o muy cercano a la línea de concordia (Figura IV.1). 
Esta muestra tiene un solo grupo de circones, de edad Cretácico Inferior (n= 93), con radios Th/U 
promedio de 0.75, con peaks a los 124 (n=7), 129 (n=37) y 134 Ma (n=25) (Figura IV.1). 

Los resultados del análisis geocronológico de la muestra CHA-35 (Figura IV.1), muestra edades de 
circones en un rango estrecho desde ca. 120 hasta 140 Ma. De un total de 83 análisis, sólo uno tiene 
edades discordantes, mientras que 82 plotean en, o muy cercano a la línea de concordia (Figura IV.1). Esta 
muestra presenta un grupo de circones (estadísticamente válidos) de edad Cretácico Inferior (n= 37), con 
radios Th/U promedio de 0.69, con peaks a los 121 (n=15), 126 (n=15), 130 (n=35) y 134 Ma (n=2). 

La edad máxima determinada para el techo de la Formación Baños del Flaco es de 124 Ma en 
circones detríticos y la edad máxima determinada para la base de la Formación Colimapu es de 121 Ma en 
circones detríticos. 

La muestra CHA-27, del Plutón La Invernada, es una granodiorita. Las edades de los circones 

plotean muy cercanos o en la línea de concordia (Figura IV.3), con una edad U/Pb calculada de 12±0.5 
Ma (Figura IV.3).  
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La muestra CHA-28, del Plutón Risco Bayo, corresponde a un granito de biotita, con cuarzo y 
feldespato levemente cloritizado, con presencia de inclusiones centimétricas a métricas de material 
afanítico basáltico. Las edades de los circones plotean muy cercanos o en la línea de concordia (Figura 

IV.3), con una edad U/Pb calculada de 7.16±0.13 Ma (Figura IV.3). Las imágenes de cátodo-
luminiscencia de la muestra CHA-28, muestran que los circones presentan zonación cíclica y concéntrica, 
y no presentan núcleos heredados (Figura IV.2). 

Figura IV.1. Gráficos de distribución y Gráficos de Concordia U/Pb de circones detríticos analizados en la región del 
Maule para las muestras CHA-32 y CHA-35. Se observa una buena correlación de los circones para las muestras. 

CHA-32 

CHA-35
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Figura IV.3. Gráficos de Concordia U/Pb de circones y gráficos TuffZircon Age de las muestras CHA-27 y CHA-28, 
correspondientes al Plutón La Invernada y al Plutón Risco Bayo, respectivamente.  

CHA-28

CHA-27 CHA-27

Figura IV.2. Imágenes de cátodo-luminiscencia, de cristales de circones del Plutón 
Risco Bayo (CHA-28). Se observan cristales bien desarrollados, con zonación 
oscilatoria, sin bordes de reacción ni núcleos heredados.
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IV.4 INTERPRETACIÓN DE LOS RESULTADOS  

Las poblaciones de circones obtenidas de los análisis, presentan intervalos marcados en el Cretácico 
Inferior, provenientes probablemente de granitoides Cretácicos o de la raíz del arco volcánico proveniente 
de la Cordillera de la Costa o la vertiente occidental de los Andes, actualmente erosionada o cubierta por 
la Formación Abanico. La edad definida, en base al estudio de circones, para la muestra CHA-35, es una 
edad máxima para la Formación Colimapu, por lo tanto se acota la base de esta unidad al Cretácico 
Inferior, especificamenete al límite Barremiano-Aptiano. De igual manera, para la muestra CHA-32, el 
estudio de las edades de los circones entregó una edad máxima para el techo de la Formación Baños del 
Flaco, acotada al Hauteriviano. 

El contacto entre la Formación Colimapu y la Formación Baños del Flaco ha sido interpretado en la 
zona de estudio como discordante (Ver capítulo III) mediante observaciones de terreno las cuales 
muestran un contacto erosivo entre estas, con claras evidencias de paleosuelos en la base de la Formación 
Colimapu. Sin embargo, los circones detríticos muestran una depositación casi continua entre la muestra 
CHA-32 y CHA-35, por lo que se interpreta un periodo muy corto entre la depositación de ambas 
muestras. Además en base a la estratigrafía observada para la Formación Colimapu en la zona de estudio, 
donde se le interpreta un ambiente de depositación regresivo asociado al cierre de la cuenca Cretácica, y a 
los resultados del estudio de circones detríticos, se le interpreta una edad máxima de cierre a la cuenca de 
121 Ma, marcado en el peak más joven de la muestra CHA-35 (Figura IV.1). 

Finalmente se puede concluir que ya desde el Barremiano, los aportes de sedimentos, en la zona de 
estudio, provenían exclusivamente del Oeste. Por esta razón, y tomando en cuenta que la Formación 
Colimapu no muestra evidencias de niveles sinorogénicos en la base, se interpreta que ya en el 
Barremiano los intrusivos del arco Cretácico estaban expuestos en superficie. Además se puede interpretar 
el inicio del alzamiento andino posterior a la depositación de la Formación Colimapu posterior a 120 Ma, 
registrado en la descripción estratigráfica de la Unidad BRCU (Cretácico Superior), definida al norte de la 
zona de estudio (Charrier et al., 1996). Con los resultados anteriores se interpreta una migración del 
alzamiento de Oeste a Este, ya que trabajos realizados por el lado Argentino confirman el inicio del 
alzamiento andino a los 90 Ma (Tunik et al., 2010).
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V ESTRUCTURA 

V.1 INTRODUCCIÓN 

La zona de estudio se enmarca en la Cordillera Principal, específicamente en torno al límite entre 
rocas Mesozoicas y Cenozoicas, afectadas principalmente por deformación de edad Cenozoica. Los estilos 
estructurales y cambios litológicos, encontrados en la zona de estudio permitieron separarla en dos 
grandes dominios estructurales, el Dominio de la Cuenca de Abanico, dado que en el sector se encuentran 
principalmente rocas de la Formación Abanico, y el Dominio de la cuenca de trasarco Mesozoica (Figura 
V.1). Estos dominios, presentan estructuras con una orientación general N-S a lo largo de la zona de 
estudio y su límite pasa aproximadamente por la quebrada La Mina. Ambos dominios permiten entender 
parte de la historia geológica que afectó las rocas encontradas en esta zona y responsable de la formación, 
a estas latitudes, de la Cordillera Principal, observando reactivaciones de estructuras previas, cambios 
litológicos y reológicos, discordancias angulares, retrocorrimientos y plegamientos de rocas jóvenes. 

 El dominio de la Cuenca de Abanico, ubicado en el sector Oeste y centro del mapa, consiste en 
estructuras inversas de vergencia Este y Oeste, y orientación general N-S y NNE, que en este estudio se 
interpretan como resultado de la inversión tectónica de estructuras previas, las que se caracterizan por 
formar una serie de pliegues de diversa longitud de onda, amplitud y vergencia, las que varían de Oeste a 
Este (Figura V.2).  

El dominio cuenca de trasarco Mesozoica, ubicado en el extremo central Este de la región de 
estudio, consiste en estructuras inversas de vergencia Este, involucrando las formaciones Río Damas, 
Baños del Flaco y Colimapu, siendo caracterizadas por un anticlinal asimétrico de gran longitud de onda y 
estructuras inversas de orientación N-S y NNE. En los extremos norte y sur del dominio, se encuentran 
extensas zonas cubiertas por volcanismo reciente, que se encuentran cubriendo toda evidencia de 
deformación previa al depósito de estas unidades (Figura V.1). 

A continuación, se realizará una descripción detallada de cada dominio estructural, exponiendo las 
principales evidencias de deformación en superficie y su posterior interpretación en profundidad.  
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Figura V.1. Mapa geológico estructural de la zona de estudio destacando los dominios
estructurales. En el mapa se observan dos grandes dominios estructurales, los cuales abarcan 
las unidades estratificadas presentes en la zona de estudio. Se destaca también las trazas de los 
perfiles realizados en este trabajo (A-A´y B-B´). 
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Figura V.2. Perfil esquemático A-A´ y B-B´. Se observan las principales estructuras observadas en superficie y los dominios estructurales de la zona de estudio.  
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V.1.1 Dominio de la cuenca de trasarco Mesozoica  

Este dominio se compone de rocas deformadas de la Formación Río Damas, Baños del Flaco y 
Colimapu, sobre éstas, se encuentra parte de la Formación Campanario, dispuesta en discordancia angular 
sobre las formaciones más antiguas con escasa deformación. El dominio limita, por el Oeste, con el 
Dominio Cuenca de Abanico, y por el norte, con depósitos volcánicos recientes que cubren gran parte de 
la zona (Figura V.1 y Figura V.2). 

La deformación del dominio es dominantemente compresiva, no obstante, existen evidencias de 
estructuras extensionales menores que actuaron durante la depositación de la Formación Baños del Flaco
(Figura V.3), sin embargo es importante destacar la existencia de estructuras de carácter compresivo en la 
Formación Baños del Flaco (Figura V.4), lo que permite interpretar una superposición de eventos 
tectónicos. Las evidencias compresivas para esta formación son una serie de estructuras inversas locales y 
sistemas de dúplex interno, asociado a una edad posiblemente Cenozoica.  

Las estructuras compresivas mayores del dominio se caracterizan por presentar rumbo NNE-SSW 
y la vergencia Este, destacando un cambio de orientación en las estructuras, estratos y cuerpos intrusivos 
mayores del dominio en el sector de la laguna La Invernada de N-S a NE-SW (Figura III.2), el cual se 
sigue observando al Oeste de la zona de estudio. 

En el extremo Este del dominio, aflora la Falla La Invernada, estructura inversa de vergencia Este 
y rumbo NNE-SSW, que cabalga rocas Mesozoicas sobre la Formación Campanario (Figura V.2), dada 
esta relación de contacto, se le atribuye a la estructura una actividad post-Miocena Medio, posterior a la 
inversión de la Cuenca de Abanico (Mioceno Inferior). La traza de la falla hacia el sur del río Maule, 
pierde continuidad, observándose una extensa zona de falla con alteración hidrotermal de 
aproximadamente 300 m2, afectándose intensamente la roca de caja imposibilitando su descripción 
adecuada.  

Hacia el Oeste de la falla La Invernada, se forma el Anticlinal La Araña de amplia longitud de 
onda (~2km), asimétrico y de vergencia Este, con una orientación que varía a lo largo del rumbo, desde N-

S, al sur del río Maule, a NNE-SSW, al norte del río Maule (Figura V.1; Figura V.5; Figura V.5; Figura 
V.6), se caracteriza por tener su flanco occidental más inclinado que su flanco oriental, aparentando tener 
vergencia al Oeste, en el núcleo del anticlinal se encuentra parte del Plutón La Invernada, interpretado 
como intruido sintectónicamente a la actividad de la falla La Invernada de acuerdo con los modelos de 
emplazamiento de Montanari et al., 2010), más adelante se analiza la deformación en profundidad 
asociada a este anticlinal y las estructuras que lo forman.  
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E-W 

1 m 

Figura V.3. Falla normal, Formación Baños 
del Flaco. Imagen tomada al Este de la 
quebrada La Mina por la vertiente del río 
Maule, donde se observan evidencias locales 
de estructuras normales asociadas al Cretácico 
Inferior.  

Figura V.4. Duplex, Formación Baños del Flaco. Imagen tomada al Este de la quebrada La Mina en la 
ladera sur del río Maule, se observan evidencias de deformación compresiva asociada a sistemas de dúplex 
internos y fallas inversas locales probablemente del Cretácico Superior. 

E-W 50 cm 
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Más hacia el Oeste del anticlinal, se encuentra la Formación Colimapu manteando 
homoclinalmente hacia el Oeste, sobreyacida en discordancia angular (~20°) por la Formación Abanico, 
existen dos posibilidades para la existencia de la discordancia, la primera es que fue generada por un 
evento tectónico compresivo durante el Cretácico Superior (Fase Peruana), previo a la depositación de la 
formación Cenozoica, evidencias de este evento compresivo se han reportado a las latitudes de estudio por 
el lado Argentino (Tunik et al., 2010; Sagripanti et al., 2011), y al norte de la zona de trabajo (Mescua, 
2010). Otra posible interpretación para la discordancia Mesozoica-Cenozoica, es que la Formación 
Abanico se encuentre depositada, en esta parte de la zona de estudio, sobre el límite de un antiguo 
depocentro asociado a las formaciones del Cretácico Inferior, el que tuvo que ser reactivado durante la 
extensión Eocena, permitiendo la depositación de Abanico discordantemente y en onlap sobre las 
formaciones más antiguas. Ambas posibilidades serán discutidas más adelante.  

Falla La Invernada 

Figura V.5. Rasgos estructurales Dominio de la cuenca de trasarco Mesozoica. A. Perfil esquemático y las evidencias estructurales en 
superficie. B. Anticlinal La Araña y Falla La Invernada, vista de Google Earth de quebrada La Ciega, el anticlinal asimétrico con el limbo frontal 
más inclinado y la Falla La Invernada vergente al Este.  

m 
B 

A
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Figura V.6. Anticlinal La Araña. Anticlinal asimétrico y formado en rocas mesozoicas. Vista en quebrada La Mina.  
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V.1.2 Dominio Cuenca de Abanico 

En la zona central Oeste del área de estudio, se definió el dominio estructural de la Cuenca de 
Abanico, afectando principalmente rocas de la Formación Abanico (Figura V.1 y Figura V.2). Este 
dominio estructural se caracteriza por la presencia de fallas inversas de vergencia Este, desarrolladas en 
secuencia. El dominio presenta estilos estructurales característicos de inversión tectónica, como fallas 
fuera de secuencia, retrocorrimientos, estructuras tipo shortcut imbricado y pliegues volcados de variadas 
amplitudes y vergencias, rasgos observados también por otros autores al norte de la zona de estudio 
(Charrier et al., 2002; Charrier et al., 2005; Campbell, 2005; Fock et al., 2006; Farías et al., 2010; Tapia, 
2010; entre otros). 

A continuación, se detallarán las evidencias estructurales superficiales encontradas en este 
dominio de Este a Oeste, asociadas a las principales estructuras observadas en terreno: Fallas Hornitos, 
Las Corrientes y García por el Oeste, finalizando la descripción con el extremo norte del dominio. 

La Falla Hornitos, es una estructura inversa, de vergencia Este que mantea ~55-60ºW, deformando 
rocas de la Formación Abanico. La falla presenta un rumbo NNE-SSW, hacia el norte y NNW-SSE, hacia 
el sur, con el cambio de orientación marcado en el valle del río Maule. En el extremo norte del bloque
colgante de la estructura, se observa un claro cambio en el rumbo de los estratos y de las estructuras que 
continúan hacia el Oeste, este cambio de rumbo podría estar asociado a una zona de transferencia entre 
dos depocentros o a zonas de debilidad debido a estructuras mayores en profundidad, sin embargo, falta 
información para poder interpretar correctamente este proceso. 

Asociada a la Falla Hornitos, ubicada al Oeste del valle del río Cipreses, se encuentra el Sinclinal 
Los Maitenes, ubicado en el bloque yaciente de la Falla Hornitos, con una longitud de onda de 50 m 
aproximadamente y limbos simétricos en su extremo norte, mientras que hacia el sur su longitud de onda 
alcanza los 80 m. El sinclinal no se pude observar bien en terreno, pero sí se pudo interpretar a partir de 
imágenes satelitales (Figura V.7).  

En el bloque colgante de la Falla Hornitos, se encuentran rocas de la Formación Abanico 
manteando 75-80º W (Figura V.8), compuestas principalmente por brechas volcánicas polimícticas, parte 
del miembro superior de la formación, con zonas de brecha de falla, monomícticas con salbanda de falla
(Figura V.9), la que se puede interpretar como una zona de cizalle o deformación interna asociada a la 
actividad de la Falla Hornitos o al basculamiento previo los estratos (flexural slip). 
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Figura V.7. Rasgos estructurales 
Dominio Cuenca de Abanico. A. 
Perfil esquemático Dominio Cuenca de 
Abanico con énfasis en la Falla 
Hornitos. B. Imagen de Google Earth

con Falla Hornitos y Sinclinal Los 
Maitenes.

A

B
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Figura V.8. Evidencias de deformación Cenozoica asociadas a la inversión de la Cuenca de Abanico. A. Perfil esquemático 
Dominio Cuenca de Abanico con énfasis en la Falla Hornitos. B. Traza falla Hornitos. C. Estratos subverticales del bloque 
colgante de la Falla Hornitos, se observa una franja grisácea asociada a una zona de brecha de falla. 

A

B

C
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 Posteriormente, al Oeste de la Falla Hornitos se encuentra la Falla Las Corrientes, estructura 
inversa de vergencia Este, con un manteo de ~70-65°W, abarcando una extensa zona de ~14 km (Figura 
V.10.B). Esta estructura se caracteriza por afectar rocas de la Formación Abanico previamente basculadas 
(Figura V.11). El manteo de esta estructura, levemente mayor al de la Falla Hornitos, sugiere un 
comportamiento en secuencia con respecto a esta falla, por esta razón se interpreta que la Falla Las 
Corrientes actuó transfiriendo la deformación hacia el Este, por lo tanto la falla al alcanzar un ángulo muy 
alto siendo inviable la continuidad de ésta, se genera la Falla Hornitos. 

En el bloque colgante de la Falla Las Corrientes, al sur del río Maule, se puede observar la 
Formación Abanico formando un sistema de duplex interno asociado a la actividad de la falla y al alto 
ángulo de esta (Figura V.10.C).  

A

B 

Figura V.9. Límite Oeste del Bloque Cipreses. A. Brecha de falla, en valle del río Maule asociada a deformación interna en la 
Formación Abanico. B. Brecha de falla con salbanda.
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Figura V.10. Estructuras principales del Dominio Cuenca de Abanico. A. Perfil esquemático Dominio Cuenca de 
Abanico con énfasis en las fallas principales del dominio. B. Imagen E-W al sur del río Maule, se observan las Fallas 
Honitos, Las Corrientes y García, evidenciando un claro aumento del manteo de estas hacia el Oeste. C. Imagen Falla 
Las Corrientes, en su bloque colgante se destaca la deformación interna que presentan las capas de la Formación 
Abanico, formando un sistema de dúplex interno. 

A

B

C
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 Al Oeste de La Falla Las Corrientes se encuentra la Falla García, caracterizada por ser una 
estructura inversa de vergencia Este y manteo subvertical (80-75°W) que afecta rocas de la Formación 
Abanico (Figura V.12). La falla se interpreta, como una estructura fuera de secuencia con respecto a la 
Falla Las Corrientes y Hornitos, debido a que se encuentra decapitando un gran anticlinal de inversión, 
por lo tanto actuó posteriormente a la Falla Hornitos. 

En el bloque adyacente de la Falla García se observan rocas de la Formación Abanico, formando 
el Sinclinal La Escuadra, sinclinal simétrico de ~1 km de longitud de onda y un rumbo aproximado N-S, 
con un cambio de orientación, en el norte a NNE-SSW (Figura V.1 y Figura V.12), este sinclinal es 
interpretado como un footwall syncline formado tras la inversión de la Cuenca de Abanico asociado a un 
gran anticlinal de inversión el que es decapitado por la Falla García (Figura V.12).  

Al Oeste de la Falla García se encuentra una zona fuertemente plegada con anticlinales y 
sinclinales volcados y muy apretados de diversas vergencias y baja longitud de onda que varían entre 100-
300 m. Esta deformación es terpretada como deformación interna concentrada en el bloque colgante de la 
Falla García, asociadas a un fenómeno de buttressing (Hayward y Graham, 1989, Cooper et al., 1989) 
(Figura V.13; Figura V.14), en el que la falla de inversión tectónica estaría actuando de buttress, 

bloqueando la propagación y generando el plegamiento interno en el bloque colgante de la falla, con fallas 
menores afectando estas sucesiones y formando un anticlinal de arrastre. 

Figura V.11. Falla Las 
Corrientes vista W-E, 
desde el valle del río 
Maule. Se puede observar 
la falla vergente al Este 
basculando estratos de la 
Formación Abanico 
previamente deformados. 
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Falla García 

Sinclinal La Escuadra 

Figura V.12. Deformación interna de la Formación Abanico en el bloque colgante de la Falla García. A. Perfil esquemático Dominio Cuenca de Abanico con énfasis en el bloque colgante 
de la Falla García. B. Imagen W-E del bloque colgante de la Falla García, se observa la Falla García decapitando un anticlinal formado por deformación interna, generando un pliegue de 
arrastre en el bloque yaciente, el sinclinal La Escuadra.  

A 
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Figura V.14. Deformación de tipo Buttressing. Fenómeno generado en las secuencias syn-rift del bloque 
colgante por el choque con el basamento rígido del bloque yaciente. (Extraído de Cooper et al., 1989) 

Figura V.13. Imagen deformación interna del bloque colgante de la Falla García. Vista E-W del intenso plegamiento de los estratos de la 
Formación Abanico al Oeste de la Falla García. 
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 El extremo norte del Dominio de la Cuenca de Abanico, corresponde a la zona Nor-Oeste de la 
región de estudio, ubicada entre el valle del río Claro y el valle del río Blanquillo (Figura V.1). Esta zona 
consiste en rocas de la Formación Abanico deformadas y plegadas asociadas a una serie de pliegues 
sinclinales y anticlinales, con rumbo NNE-SSW de diversa amplitud y fallas inversas menores de 
vergencia Este y Oeste y rocas de la Unidad El Burro, definidas en este trabajo (Figura III.20).  

  Al Sur del valle del río Claro los afloramientos se encuentran cubiertos por volcanismo 
Pleistoceno-Reciente, y sobreyacidos por rocas volcánicas subhorizontales de la Formación Cola de Zorro 
y en contacto por falla con el Plutón El Melado (interpretado por Drake (1976), fuera de la zona de 
estudio) por el Este. Por el Oeste, las rocas de la Formación Abanico se encuentran cubiertas en 
discordancia por la Unidad El Burro, ésta discordancia permite interpretar a la Unidad como depósitos sin-
orogénicos producidos con la trasferencia de la deformación hacia el Este, sin embargo, no se tienen 
grandes evidencias de estructuras internas o de discordancias progresivas en la unidad debido al difícil 
acceso que había en terreno (Figura V.15). 

Figura V.15. Mapa 
geológico estructural de la 
zona de estudio. Se destaca 
la zona norte del Dominio 
Cuenca de Abanico y sus 
principales lugares de 
referencia (río Claro y 
arroyo El Despalmado). 
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Figura V.16. Vista al Sur-Este del 
río Claro. A. Se observa la 
Formación Abanico fuertemente 
plegada formando sinclinales, 
anticlinales y fallas inversas 
vergentes al Oeste, sobre ella se 
encuentra en discordancia rocas de 
la Unidad El Burro, también se 
puede observar el Plutón La 
Invernada intruyendo a la 
Formación Abanico. B. Sinclinal de 
rumbo N15°E cortado por una falla 
inversa vergente a oeste.  

Unidad El Burro 
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Al Norte del valle del río Claro (Figura V.15), se observan una serie de pliegues monoclinales, 
sinclinales y anticlinales de rumbo NNE-SSW y vergencia Este, asociados a una serie de intrusivos 
porfíricos emplazados de forma elongada probablemente sintectónicos a la deformación, aprovechando 
espacios generados por el plegamiento (Figura III.2; Figura V.18). La deformación se puede continuar al 
sur de la zona siguiendo el rumbo de los ejes, de esta manera, en el sur se observa un pliegue sinclinal 
simétrico de rumbo N15°E afectado por una falla vergente al Oeste interpretada como una estructura de 
retrocorrimiento de una falla mayor en profundidad.

Figura V.17. Retrocorrimiento de piel fina. Se observa una fuerte deformación de los estratos afectados. Imagen extraída de 
Google Earth. 
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Intrusivo porfírico 

Intrusivo porfírico 

Figura V.18. Deformación sector norte del Dominio de la Cuenca de Abanico al Oeste del río Claro. A. Anticlinal simétrico en el valle del arroyo 
el Despalmado. B. Se observa la Formación Abanico plegada y sobre ésta en discordancia se encuentran rocas del volcanismo pleistocénico. Intruyendo 
esta formación se encuentran cuerpos intrusivos porfíricos elongados.  

B

A
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V.2 RESTAURACIÓN PERFÍL ESTRUCTURAL E INTERPRETACIÓN EN 
PROFUNDIDAD. 

V.2.1 Metodología 

La interpretación de las estructuras en profundidad se llevó a cabo en varias etapas. Inicialmente 
se escogió la traza del perfil a trabajar, definiendo la traza A-A´ y B-B´ perpendicular al rumbo de los 

estratos y las estructuras (Figura V.1). Finalmente, ambas trazas se unificaron en una sola sección E-W, 
proyectando la información a lo largo del rumbo. El largo de la sección total es de 27 km, abarcando los 
dominios estructurales de la Cuenca de trasarco Mesozoica  y la Cuenca de Abanico al Norte del valle del 
río Maule. (Figura V.1 y Figura V.2) 

 La sección balanceada se realizó inicialmente a mano mediante el método Kink (Figura V.21), 
utilizando datos tomados en este estudio y complementándolos con aportes de los trabajos de González y 
Vergara (1962) y Drake (1976).

Para balancear la sección estructural se asumieron los siguientes principios:(1) la deformación fue 
plana, es decir, sin movimiento de material hacia dentro o fuera de la sección, (2) la sección en su estado 
deformado debe ser viable, (3) la restauración del perfil debe dar estructuras admisibles, (4) el área de la 
sección debe ser similar antes y después de la restauración.  

Se probaron diferentes modelos para poder generar las estructuras observadas en superficie, 
cumpliendo los principios definidos anteriormente. Los modelos cinemáticos utilizados en este trabajo 
fueron pliegues por flexión de falla, pliegues por propagación de falla y pliegues por despegue (Suppe, 
1983). 

Posteriormente, se realizó la restauración del perfil mediante el software “2D MOVE”. Esta 
metodología nos permite estudiar la estructura de un área definida, determinando la validez de la 
interpretación que se propone en la sección balanceada para finalmente calcular el acortamiento 
producido. 
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2D Move, permite realizar modelos de las estructuras hacia adelante (Forward modelling), 
mediante la opción “Move on Fault”, la que utiliza algoritmos que aplican los modelos teóricos de 
extensión y compresión, los cuales aseguran que la sección deformada balancee. Otra metodología es 
hacer un modelamiento inverso, mediante la opción “Unfold”, que a partir de una sección en su estado 
deformado, permite realizar su restauración y comprobar la validez de ella.  

En este trabajo, para modelar la sección, se utilizó la segunda metodología, mediante el algoritmo 
“Flexural slip unfolding”. Para realizar la reconstrucción, el algoritmo utiliza un mecanismo de 
deslizamiento paralelo a las capas, donde es necesario definir: un Pin (que abarque todas las unidades del 
sector), un vector utilizado para mantener los espesores entre las capas, y una capa guía y objetos pasivos. 
La capa guía debe ser la más larga, ya que según ella se trazan las bisectrices que guiaran el resto de las 
capas. Posteriormente, la capa guía y las capas pasivas son desplegadas desde el Pin con un movimiento 
paralelo a las capas. En este tipo de modelamiento se mantiene la longitud de las capas que son paralelas a 
la capa guía, se mantiene el espesor ortogonal entre la capa guía y los objetos pasivos, y se mantiene el 
área del pliegue y así del modelo. Luego de desplegar los niveles, se trasladan los componentes 
desplegados a su posición pre-deformada. Finalmente se valida si la posición pre-deformada es una 
estructura coherente. 

Los modelos cinemáticos utilizados en la restauración de la sección para el modelamiento de los 
mecanismos de plegamiento y fallamiento fueron: cizalle inclinado, flujo paralelo a la falla y trishear. El 
método de cizalle inclinado, propuesto por White et al. (1986) para modelar la geometría de fallas 
normales lístricas basado en la geometría de las capas del bloque colgante (Yamada y McClay, 2003), 
permite también modelar pliegues desarrollados a partir de fallas curvas y estructuras de inversión 
tectónica (Figura V.19. A), conservando el desplazamiento horizontal mientras que el vertical se mantiene 
en función del anterior y del ángulo de cizalle (Brooks et al., 2000). Esto nos permitió modelar el 
plegamiento generado por la inversión tectónica de fallas en profundidad con ángulos de cizalle de ~20°-
30°. 

El modelo de flujo paralelo a la falla (Williams y Vann, 1987), se basa en el flujo laminar de 
partículas sobre una rampa, conservando las longitudes de líneas y áreas, pero no el espesor de los bancos 
(Flexural slip) (Figura V.19.B). El método no tiene restricción a fallas con ángulos de rampa menores a 
30°, de esta manera, se puede utilizar en fallas con geometrías complejas. Este método permitió modelar el 
anticlinal La Araña, de modo que se aplicó para casos espaciales a lo largo del perfil. 
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El método de Trishear (Erslev, 1991), permite modelar pliegues con limbos curvos y patrones de 
deformación complejos. En estos modelos, la zona de plegamiento es triangular y el cizalle se distribuye 
hacia el tip-point, punto extremo de la falla. Los parámetros que se deben considerar para modelar estas 
geometrías son: el ángulo de la falla; la posición del tip-point; el ángulo de trishear; la simetría de la 
deformación dentro de la zona triangular; la relación entre propagación y desplazamiento de la falla (P/S); 
y la cantidad de desplazamiento aplicado a la falla (Allmendinger et al., 2004) (Figura V.20). Este método 
permite modelar pliegues con charnelas curvas que se aprietan progresivamente con el aumento del 
rechazo, de esta manera en la zona triangular las partículas pueden no moverse de manera paralela sino 
que se toma de manera dúctil, por esta razón el método nos permitió modelar el plegamiento en secuencia, 
post- inversión de la cuenca de Abanico, para las estructuras del Dominio de la Cuenca de Abanico.  

En resumen, para el modelamiento de la sección balanceada se utilizó una combinación 
mecanismos, según el que mejor se ajustara a la estructura en cuestión. 

Figura V.19. Algoritmos geométricos utilizados para modelar la geometría de una falla. A. 
Parámetros utilizados para crear la geometría de la falla. B. Método Flexural Slip, en extensión y 
compresión. C. Método cizalle simple inclinado en extensión y compresión. Modificado de Yamada y 
McClay (2003). 

Figura V.20. Método de trishear. Se observa la zona de plegamiento triangular.
Modificado de Allmendinger et al. (2004). A. Tip point de la falla. B. Angulo de trishear.

A B 
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V.2.2 Análisis sección estructural  

La traza de la sección estructural realizada en la zona de estudio se compone de dos tramos, 
ambos en dirección W-E, ubicados paralelos al valle del río Maule cortando perpendicularmente a las 
estructuras presentes, abarcando así gran parte de la cuenca de Abanico hasta el límite entre rocas 
cenozoicas y rocas mesozoicas en la parte oriental del mapa (Figura V.1). 

 La traza del perfil A-A´ abarca los afloramientos del dominio estructural de la cuenca de Abanico 
donde se observan la mayor cantidad de estructuras y pliegues, relevantes para nuestro estudio. La traza 
del perfil B-B´, de orientación W-E se ubica más al Norte que la traza anterior y abarca estratos 
cenozoicos y mesozoicos pasando por el límite oriental de la cuenca de Abanico, descrito también en 
secciones más al Norte de la zona de estudio (Charrier et al., 2002; Farías et al., 2010; Tapia, 2010). 

 El estilo de deformación de la zona de estudio, corresponde principalmente, a estructuras y 
pliegues los que evidencian un claro evento compresivo, sin embargo, la mayoría de los estilos 
estructurales presentes y los pliegues irregulares nos hablan de un fenómeno de inversión tectónica, 
observándose en superficie pliegues por propagación de falla, de abanico imbricado con estructuras en 
secuencia con un basculamiento progresivo hacia el Oeste y un apilamiento tectónico afectando rocas de 
la Formación Abanico. En el lado Este de la sección, las estructuras hacen cabalgar rocas Mesozoicas 
sobre rocas Cenozoicas mediante fallas inversas, transfiriendo, de esta manera, la deformación hacia el 
Este a través de estructuras de bajo ángulo (Figura V.22). 

 La sección estructural fue restaurada al pre-Mioceno (Oligoceno Superior), ya que para nuestro 
estudio era importante comprender y determinar la deformación Cenozoica que afectó a las rocas de la 
Formación Abanico, y de esta manera poder evidenciar la posible deformación asociada al Cretácico 
Superior. Por otro lado, la falta de información sobre la disposición de las rocas bajo la Cuenca de 
Abanico imposibilitó realizar una restauración confiable para el Cretácico.  

La sección estructural restaurada (Figura V.22), presentó un acortamiento mínimo de 9 km 
correspondiente al 24.3 %, lo que coincide con trabajos realizados en la vertiente chilena de la Cordillera 
Principal, al norte de la zona de estudio, con porcentajes de acortamiento de ~ 25-27% (Farías et al., 2010; 
Tapia, 2010). Los resultados para la vertiente chilena, a la latitud del estudio, mostró valores mayores a los 
obtenidos en trabajos realizados en la vertiente Argentina de los Andes, a estas latitudes, con un 
porcentaje de acortamiento de 15.8% (11.3 km) (Orts et al., 2012). 

A continuación se realizará un análisis en profundidad para cada dominio estructural. 
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Figura V.21. Sección estructural en proceso de restauración mediante el método Kink.  
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Figura V.22. Sección estructural y perfil restaurado del área comprendida entre los perfiles A-A´-B-B´. El largo final de la sección es de 37 km, mientras que 
en la sección la longitud inicial era de 28 km, representando un 24% de acortamiento (9 km).  
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Este dominio se caracteriza por la presencia de deformación compresiva la cual es interpretada en 
varias etapas, con evidencias en el Cretácico Superior y en el Mioceno-Plioceno Inferior, la principal 
estructura presente es la Falla La Invernada de vergencia Este, la cual bascula las rocas del dominio hacia 
el Oeste. También se encuentra en el dominio el Anticlinal La Araña, asimétrico, con el limbo dorsal más 
inclinado debido a la rotación generada por la Falla La Invernada, formado en rocas mesozoicas y cuyo 
eje tiene una orientación N-S. Hacia el Oeste del anticlinal se observa una discordancia angular entre las 
rocas Mesozoicas y Cenozoicas de la Formación Abanico.  

La Falla La Invernada, se interpreta como una estructura inversa de alto ángulo, con un nivel de 
despegue a una profundidad calculada de ~10 km. Esta falla deforma al bloque de pre-rift, o sea de la 
extensión de Abanico, probablemente en el momento post-inversión. Este tipo de estructura es común en 
zonas con inversión tectónica donde la falla invertida no puede continuar acortándose por lo que se 
transfiere la deformación hacia el bloque yaciente asociada a la carga sedimentaria asociada al depocentro 
invertido (Pinto et al., 2010).  

Las rocas deformadas por la falla La Invernada, se encuentran formando el Anticlinal La Araña, 
compuesto de rocas mesozoicas de la Formación Río Damas, Baños del Flaco y Colimapu. En el flanco 
frontal del anticlinal se ponen en contacto rocas mesozoicas con rocas de la Formación Campanario, lo 
que permite interpretar que la estructura estuvo activa, al menos, hasta el Mioceno Superior-Plioceno 
Inferior (Figura V.22). El anticlinal se formó, inicialmente en el Cretácico Superior asociado a la actividad 
de una falla interpretada en profundidad (F3; Figura V.22), cuya evidencia en superficie es la discordancia 
entre las rocas mesozoicas y las rocas de la Formación Abanico. 

En el núcleo del anticlinal se encuentra la intrusión, interpretada como sintectónica, del Plutón la 
Invernada de edad Mioceno Medio, también evidenciado con una morfología alargada N-S como cola en 
la vista en planta del plutón (Figura III.2), características comunes en intrusivos sintectónicos (Montanari 
et al., 2010). Por esta razón, se interpreta la edad de la Falla La Invernada como Mioceno Medio. 

En profundidad, se interpreta una falla inversa (F4) de bajo ángulo generando un basculamiento de 
10º hacia el oeste. Esta falla habría actuado posterior a la falla F3, ya que, al Este de la zona de estudio, se 
observa aflorando en superficie y cortando rocas jóvenes de la Formación Campanario y rocas 
Mesozoicos manteando fuertemente hacia el oeste. Esta estructura se interpreta como la responsable de 
transferir la deformación hacia el Este.  

Al Oeste del dominio se encuentra la discordancia angular entre la Formación Abanico y las 
secuencias mesozoicas (20º), la que se interpreta como el resultado de un evento de deformación, 
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probablemente asociado a fallas extensionales en profundidad (F3), las que fueron invertidas durante el 
Mesozoico, en un evento mayor compresivo en el Cretácico Superior del que se discutirá más adelante 
(Figura V.22). Este tipo de estructuras han sido reconocidas por otros autores por el lado Argentino de los 
Andes Centrales Sur (Mescua, 2010; Orts et al., 2012 entre otros), y se interpretan como antiguos 
depocentros Mesozoicos invertidos en el Cretácico Superior. Es importante destacar que si bien existió un 
evento compresivo Cretácico Superior, este no aporto con un gran porcentaje de deformación ni 
alzamiento a la zona de estudio. 

La cinemática de la deformación que mejor funcionó para estas estructuras fue el cizalle inclinado 
para la estructura del Este, y cizalle triangular con alto valor P/S para la Falla La Invernada, que forma un 
pliegue por propagación de falla con un ángulo de corte ~55°, la evidencia en superficie para este ángulo 
de corte, es la vergencia al Oeste del eje del anticlinal y su clara asimetría (Figura V.6. C). 
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El dominio de la Cuenca de Abanico presenta una serie de estructuras involucradas en la 
deformación correspondientes a fallas en secuencia, fallas fuera de secuencia aflorando en superficie y 
fallas extensionales invertidas en profundidad controlando la depositación de la Formación Abanico y 
gran parte de su deformación. 

La deformación observada en superficie permite interpretar la existencia de una superposición de 
eventos tectónicos responsables de la actual configuración del dominio. Los principales eventos 
registrados e interpretados fueron, inicialmente, un evento extensional responsable de generar el espacio 
necesario para la depositación de la Formación Abanico, la cual con un espesor aproximado de 3000 a 
4000 m rellenó la Cuenca de Abanico, en la zona de estudio no se aprecian evidencias claras de extensión, 
lo que podría deberse a que estas evidencias se encuentran en profundidad o simplemente fueron borradas 
por un evento posterior, a esto se le suma la ausencia de dataciones radiométricas y de niveles guías para 
la Formación Abanico, con lo cual se podría registrar de mejor manera los eventos de deformación y la 
continuidad de las estructuras interpretadas y observadas en superficie. 

Posteriormente ocurre la inversión de la Cuenca de Abanico, asociada a un evento compresivo el 
cual permitió generar los estilos estructurales evidenciados actualmente en superficie, asociado también a 
la etapa de mayor de alzamiento andino registrado en la zona durante el Mioceno Superior.  

Las Fallas Hornitos, Las Corrientes y García son estructuras inversas de vergencia Este, rumbo 
aproximado N-S y un manteo de 60º, 70° y 80°W, respectivamente. El estilo de plegamiento generado por 
estas estructuras se ha interpretado como pliegues por flexura, que actuaron con posterioridad o en una 
etapa tardía a la inversión de la Cuenca de Abanico ya que se encuentran afectando rocas previamente 
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deformadas de esta formación. Esto se interpreta por el fuerte manteo hacia el Oeste que presentan las 
rocas con manteos distintos al ángulo de las estructuras (Figura V.22).  

Las estructuras Las Corrientes y Hornitos, descritas anteriormente, han sido interpretadas como 
estructuras en secuencia, siendo la Falla Las Corrientes la más antigua y la Falla Hornitos la más joven, 
proceso evidenciado en el progresivo aumento del manteo de las fallas hacia el Oeste y a la estructuración 
en abanico imbricado que presentan las rocas afectadas en superficie (Figura V.22). En profundidad, a 
estas estructuras se les interpreta un origen común, provenientes de la falla F2 las cuales se habrían 
generado debido a la imposibilidad de continuar la inversión mediante esta estructura, debido a su alto 
ángulo, generando estas estructuras, de tipo short-cut de la falla F2 (Figura V.22). La edad de este evento 
de deformación no está del todo clara; sin embargo, habría ocurrido con posterioridad a la inversión de F1 
y F2 y previo a la Falla La Invernada.  

Al Oeste de la Falla Las Corrientes se encuentra la Falla García, una estructura inversa con 
manteo de 75º-80° W y vergencia Este, interpretada como una falla de by-pass originada posterior a la 
inversión, en profundidad, de la falla F2 debido a que afecta rocas deformadas previamente y se 
encontraría decapitando el anticlinal de inversión. La temporalidad de esta estructura es interpretada como 
fuera de secuencia a las estructuras descritas anteriormente, actuando tras la inversión de F2 y posterior a 
la Falla Las Corrientes, presentando un nivel de despegue más profundo que las fallas anteriores el que 
afectaría rocas Mesozoicas. Esta estructura se habría formado debido al bloqueo de la deformación hacia 
el Este, generando una mayor deformación interna asociada a F2. 

Hacia el Oeste de estas estructuras, se encuentra una zona de fuerte deformación de escama 
delgada, con escaso porcentaje de acortamiento, con estructuras de bajo ángulo (10º-15º) y poco 
desplazamiento, formando pliegues de escasa longitud de onda y amplitud, interpretados como 
“buttresing” (Figura V.14). Esta deformación evidencia el bloqueo que sufre el avance de la deformación 
hacia el Este. 

Las estructuras FI y F2, interpretadas en profundidad, son definidas como estructuras 
extensionales posteriormente invertidas (Figura V.22). F2, presenta un grado de inversión casi total,
debido a que el null point no se encuentra desplazado en profundidad (Figura V.22), las evidencias en 
superficie de la existencia de esta estructura en profundidad son: la deformación de butresing, el anticlinal 
de gran longitud de onda asociado, por el Este, a un sinclinal de inversión (footwall sincline.), además, al 
momento de balancear la sección estructural fue necesario agregar esta estructura para respetar las 
observaciones en superficie, ya que de no ser así el perfil no era viable. De igual manera, se interpretó la 
segunda estructura invertida en profundidad F1 (Figura V.22), siendo necesario agregarla para mantener la 
viabilidad y admisibilidad de la sección estructural. Esta segunda estructura invertida presenta un grado de 
inversión suave a moderado, debido a la posición del null-point, el cual no alcanzó su punto inicial. 

La temporalidad de las estructuras F1 y F2 fue probablemente contemporánea; sin embargo, F1 
siguió actuando por más tiempo, mientras que F2 al no poder seguir invirtiéndose, generó fallas de tipo 
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by-pass (Falla García) y short-cut (Fallas las Corrientes y Hornitos), estas últimas desarrolladas en el 
bloque colgante de F1, el cual había sido previamente deformado por la inversión de F1. 

Las evidencias en superficie de inversión son el fuerte manteo de la Falla García que afecta las 
rocas del bloque colgante de inversión, y su posición en el flanco dorsal de un anticlinal roto por esta 
estructura, una serie de estilos estructurales clásicos de inversión tectónica, observados en gran parte de la 
literatura existente para la Cuenca de Abanico, además fue necesaria la existencia del evento de extensión 
para poder depositar los potentes niveles volcano-sedimentarios de la Formación Abanico. Por otro lado, 
en el momento de la restauración, la existencia de F1 en profundidad permitió mantener la consistencia de 
la sección restaurada con las observaciones de superficie, ya que su ausencia hacia aflorar rocas 
Mesozoicas en zonas donde se encontraban rocas de la Formación Abanico.  

En el extremo norte del dominio, se observa una deformación compresiva afectando rocas de la 
Formación Abanico, el rumbo de las estructuras es NNE, asociadas a una deformación de inversión 
tectónica relacionada con las estructuras descritas anteriormente, en esta zona se observaron pliegues 
sinclinaes y anticlinales simétricos, una falla inversa de vergencia Este asociada a la intrusión de cuerpos 
porfídicos elongados, posiblemente sintectónicos y una estructura de bajo ángulo, de escama delgada, de 
retrocorrimiento con vergencia Oeste, observada en el Cordón Los Canelos (Figura V.17.). 

V.2.3 Evolución estructural de la zona de estudio y edades de deformación  

La temporalidad de los eventos compresivos que afectaron las secuencias en la zona de estudio, es 
la siguiente. 

 Tras la depositación de las formaciones Mesozoicas, ocurre la primera etapa de deformación 
compresiva, en el Cretácico Superior, en la cual se deforman rocas Mesozoicas y se invierten antiguos 
depocentros, generando la discordancia Cenozoica tras la depositación de la Formación Abanico en el 
Eoceno Tardío-Oligoceno en dos depocentros menores o cuencas extensionales de intra-arco cuyos límites 
orientales se encuentran representados por las estructuras F1 y F2. 

Luego de la etapa extensional en el Oligoceno, se inicia la etapa compresiva que comienza 
alrededor de 20 Ma (Charrier et al., 2002), con el nivel de despegue a ~10 km de profundidad, generando 
poco acortamiento (~1,2 km), debido al predominio del mecanismo de inversión tectónica, que hace que el 
levantamiento relativo predomine sobre el acortamiento tectónico. La inversión de la estructura F2 actúa 
hasta que no puede seguir invirtiéndose y pasa a actuar de buttress bloqueando la propagación de la 
deformación y generando el plegamiento interno al Oeste de F2, posteriormente se produce la falla de by-

pass (Falla García) que afecta cortando el anticlinal de roll-over del bloque colgante, y se desarrollan en 
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secuencia las Fallas Las Corrientes y Hornitos, estructuras de tipo short-cut, activadas, probablemente, en 
el Mioceno Inferior-Mioceno Medio.  

Alrededor de los ~12 Ma se transfiere la deformación al Este con la Falla La Invernada junto con 
la intrusión del Plutón La Invernada (~12 Ma U/Pb; este trabajo), propagándose por el mismo nivel de 
despegue y plegando rocas Mesozoicas. Finalmente, la deformación transferida hacia el Este con las fallas 
inversas del dominio Mesozoico, generan, por el lado argentino, la Faja Plegada y Corrida de Malargüe.  

Es importante destacar que el principal evento compresivo que ha afectado la zona de estudio y el 
cual generó mayor alzamiento y acortamiento tectónico, actuó en el Mioceno, este evento tectónico resultó 
ser el responsable de la inversión de la Cuenca de Abanico, para la cual se han registrado depósitos a lo 
largo de casi todos los Andes Centrales Sur. En la zona de estudio, sin embargo, no se registraron 
evidencias claras de un proceso de inversión tectónica, ya que en superficie se observaron exclusivamente 
evidencias de compresión tectónica. A pesar de lo anterior, el evento extensional tuvo que ser incorporado 
a la evolución estructural de la zona ya que sin este era imposible generar el espacio necesario para la 
depositación de los más de 3000 m de rocas volcano-sedimentarias de la Formación Abanico, además para 
restaurar el perfil, la inversión de estructuras en profundidad era necesaria para ser consecuente con los 
datos tomados en superficie. Por lo anterior, se confirma en la zona de estudio un evento de inversión 
tectónica responsable de la deformación de las rocas de la Formación Abanico y la consecuente 
transferencia de la deformación hacia el Este. 

La deformación determinada y calculada en la zona de estudio, con un porcentaje de acortamiento 
mínimo estimado de 24% (9 km), permite explicar la altura actual de la Cordillera del Maule, la que 
presenta actualmente una elevación promedio de 2000 m (Farías et al., 2012), mediante un modelo de 
cizalle puro. El modelo de cizalle puro explica el engrosamiento cortical generado por acortamiento 
tectónico, mediante la conservación de volumen de material sin un desplazamiento lateral, mediante un 
modelo de strain plano (Allmendinger y Gubbels, 1996). 

Para determinar la elevación promedio generada por un acortamiento tectónico de 9 km calculado 
en la zona de estudio, se consideró que la región antes de la deformación tuvo un largo inicial Lo de 37 
km y un largo final Lf de 28 km, los que corresponden al largo inicial y final de la traza del perfil 
restaurado, obteniendo con estos datos la ecuación del espesor cortical inicial To (V-1), posteriormente se 
calcula la elevación promedio �H (V-2). 

  

�

                                                                             (V-1) 

                                                            (V-2) 
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                                                                                                  (V-3) 

Utilizando la constante definida por England y Molnar (1990) (V-3), donde determinan que para 
un alzamiento de superficie, la elevación media es �T/6, usando el espesor cortical actual (Tf), estimado 
por Tassara y Echaurren (2012) en 50 a 45 km para la zona de estudio, se logró obtener una elevación 
media de 2.025 m para un espesor cortical de 50 km y 1.822 m para un espesor cortical de 45 km, lo que 
permite explicar las elevaciones observadas actualmente en la zona de estudio. Finalmente el perfil 
estructural balanceado permite explicar la altura actual de la cordillera de la Región del Maule. 

�
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 �  DISCUSIÓN �

En este capítulo se discutirán los temas más relevantes tratados en esta tesis que abarcan los 
principales objetivos planteados inicialmente, de modo de poder compararlos con trabajos realizados por 
otros autores en zonas cercanas al área de estudio por el lado chileno y argentino de los Andes del Maule y 
así confirmar la validez del modelo estructural planteado para la región. Finalmente, se tratará de incluir 
los resultados obtenidos en esta tesis en un contexto más regional de los Andes, de manera de poder 
comprender la evolución de la cordillera en los Andes Centrales Sur y evidenciar su continuidad a lo largo 
de la franja.  

Para exponer de mejor manera las discusiones planteadas anteriormente, se subdividió el capítulo en 
discusión local, donde se incluirán los temas que comprenden la zona de estudio en su contexto local con 
la definición de las principales unidades Cretácicas y su discordancia con el Cenozoico y de esta manera 
poder plantear la evolución estructural de la zona de estudio y realizar un modelo estructural unificado con 
el lado argentino de los Andes. Posteriormente se realizó una discusión regional, la que expondrá los 
resultados de la zona estudio en un modelo regional de los Andes. 

VI.1 DISCUSIÓN LOCAL  

VI.1.1 UNIDADES CRETÁCICAS Y DISCORDANCIA MESOZOICO-
CENOZOICO 

La actual configuración de la Cordillera de los Andes es principalmente el resultado del alzamiento 
producido por la deformación Cenozoica (e.g., Jordan et al., 1983; Mégard, 1984;Ramos, 1999; Vicente, 
2005). Sin embargo, en varios sectores de los Andes se ha demostrado que la primera etapa de alzamiento 
andino ocurrió en el Cretácico Superior, en la Fase Peruana (Scheuber et al., 1994; Charrier et al., 2007) 

Estudios con circones detríticos han permitido estudiar las respuestas de la superficie con respecto a 
los cambios en los patrones de drenaje, determinando, de esta manera, los patrones de proveniencia de los 
circones, y así reconstruir la historia tectónica de los Andes a las latitudes estudiadas. 
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A continuación, se mostraran evidencias de deformación Cretácica en distintas zonas de los Andes 
Centrales Sur, en base principalmente a estudios con circones detríticos y estructurales, para 
posteriormente discutir y correlacionar los resultados obtenidos en la región de estudio con trabajos 
realizados en la vertiente Argentina de los Andes que permiten proponer la existencia de un evento 
compresivo en el Cretácico Superior en la región del Maule. 

Trabajos realizados al sur de la zona de estudio en el flanco Argentino de los Andes muestran 
evidencias de un evento compresivo en el Cretácico Superior. Tunik et al. (2010) y Di Giulio et al. (2012), 
realizaron estudios U/Pb en circones detríticos entre 36° y 39°S para reconocer los patrones de 
proveniencia y de dispersión en depósitos sinorogénicos fluviales de la Formación Candeleros (base del 
Grupo Neuquén, del Cretácico Superior) (Legarreta et al., 1989), del Grupo Rayoso y de la Formación El
Agrio (Cretácico Inferior), separados por una discordancia angular que separa las unidades del Cretácico 
Superior del Inferior (Figura VI.1 y Figura VI.2). 

Circones detríticos del Grupo Rayoso y la Formación El Agrio indican una proveniencia desde el 
basamento al Este del antepaís, expuesto actualmente en las Sierras Pampeanas de Argentina central. Las 
edades de los circones corresponden a la Provincia del Choiyoi (Pérmico-Triásico), del Orógeno 
Ordovícico Famatiniano, orógeno Pampeano Cámbrico-Neoproterozoico, basamento Grenvilliano de edad 
Mesoproterozoico y otras fuentes más antiguas (Figura VI.4) (Tunik et al., 2010). En contraste, los 
circones de la Formación Candeleros, presentan peaks diferentes (Figura VI.3), los que indican una 
dirección de aporte directa del arco magmático del Cretácico Temprano, probablemente de plutones 
exhumados durante la deformación en el Cretácico Tardío a lo largo de la vertiente Chilena de la 
Cordillera de los Andes (Tunik et al., 2010). Esta diferencia en los patrones de dispersión son 
interpretados como el resultado del alzamiento de los Andes Centrales Sur a estas latitudes (36°-39°S). 
Los circones detríticos más jóvenes acotan el momento del alzamiento como más joven que 99 Ma. (Tunik 
et al., 2010) 

Trabajos realizados también en el sector Argentino de la cordillera presentan evidencias de un 
evento compresivo Cretácico al Sur de los 36°S, en depósitos sinorogénicos del Cretácico Superior, en la 
Faja Plegada y Corrida de Malargüe, y en la base del Grupo Neuquén (Bettini et al., 1978; Cobbold y 
Rosello, 2003; Ramos y Folguera, 2005; Galarza et al., 2009). También se han realizado estudios con 
circones detríticos Cretácicos, en la cuenca del Carrizalito, ubicada en la Cuenca de Neuquén a 37°S, 
provenientes de la exhumación de granitoides Cretácicos en la vertiente oeste de los Andes (Sagripanti et 
al., 2011), demostrando un evento de exhumación en el Cretácico. 
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Posteriormente, trabajos realizados en la vertiente chilena de los Andes también confirman la 
existencia de un evento compresivo en el Cretácico. Charrier et al. (1996) definió en la localidad de 
Termas del Flaco a 35°S la Unidad BRCU (Brownish-Red Clastic Unit), formada por una sucesión 
continental de brechas basales, conglomerados y areniscas hacia el techo con una potencia de ~250 m, 
cubierta discordantemente por la Formación Abanico (Eoceno tardío-Mioceno) (Charrier et al., 1996; 
Flynn et al., 2003). La edad de esta unidad ha sido interpretada como Cretácico Superior (80-118 Ma, 
Aguirre et al., 2009), sugiriendo una correlación entre ésta y el Grupo Neuquén, en base a sus 
características litológicas y su edad, acotada por el hallazgo de huellas de dinosaurios (Charrier et al., 
1996). Por otro lado, la Unidad BRCU, por sus características estratigráficas y litológicas, no pertenece a 
un ambiente regresivo, sino más bien sería una unidad sinorogénica (Charrier et al., 1996), asociada a un 
evento de alzamiento Cretácico Superior. 

Figura VI.1. Cuadro estratigráfico Cretácico-Terciario temprano con principales formaciones entre 
los 36°-39°S por la Vertiente Argentina y para la zona de estudio. Las estrellas indican la posición 
estratigráfica de las muestras estudiadas. Estrellas de color rojo (Tunik et al., 2010); color negro (Di Giulio 
et al., 2012) y en verde (este trabajo). Figura modificada de Tunik et al., 2010. 
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En la región de estudio se obtuvieron evidencias estratigráficas, estructurales y radiométricas que 
confirman conjuntamente la existencia de un evento compresivo en el Cretácico Superior, las cuales serán 
expuestas a continuación. 

Existe un buen registro estratigráfico para las unidades del Cretácico Inferior en la región del 
Maule; sin embargo, para el Cretácico Superior no se tienen evidencias correspondientes a rocas de esta 
edad, las cuales sí han sido observadas al norte de la región de estudio en la Unidad BRCU (Charrier et al., 
1996). Por esta razón, se interpreta un importante proceso erosivo responsable del hiatus estratigráfico 
presente en el Maule, lo que implicaría la existencia de estos niveles sinorogénicos en la vertiente 
Argentina de los Andes, posiblemente en las rocas de la base del Grupo Neuquén y parte del Grupo 
Malargüe dado que el gap se extiende hasta la depositación de un ambiente extensional de la Formación 
Abanico durante el Eoceno-Oligoceno. 

Figura VI.2. Mapa 
esquemático, con la 
ubicación de la cuenca 
neuquina y la distribución 
de las muestras tomadas a 
lo largo de los Andes 
Centrales Sur. Se observa 
la distribución de los 
depósitos de la cuenca de 
antepaís. (Modificado de 
Tunik et al., 2010), y las 
muestras tomadas en este 
trabajo. (Tunik et al., 2010 y 
este trabajo). 
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Otra evidencia relevante encontrada en la zona de estudio es la discordancia angular entre la 
Formación Colimapu y la Formación Abanico (20°), asociada a un evento compresivo previo a la 
depositación de las unidades Cenozoicas, probablemente en el Cretácico Superior, ya que la Formación 
Colimapu no presenta evidencias de deformación interna o estructuras extensionales como las observadas 
en la Formación Baños del Flaco, además presenta un claro carácter regresivo, por lo tanto sería una 
unidad post-rift (etapa de sag) asociada al cierre de las cuencas Mesozoicas, debido a esto se descarta la 
posibilidad de asociar la discordancia a la extensión.  

Finalmente, se analizaron circones detríticos provenientes del techo de la Formación Baños del 
Flaco (CHA-32) y de la base de la Formación Colimapu (CHA-35) (Figura VI.1 y Figura VI.2), y se 
intentó correlacionar los resultados con los obtenidos para las unidades definidas en la vertiente Argentina 
de los Andes. Los circones detríticos de la muestra CHA-32 (Tabla III-1) presentó patrones de 
proveniencia del arco magmático Cretácico temprano a lo largo de la vertiente Chilena de la Cordillera de 
los Andes (Figura VI.4), de igual manera, la muestra CHA-35 presentó aportes del Oeste. La presencia de 
circones detríticos provenientes exclusivamente del Oeste, en niveles de la Formación Colimapu, indican 
que el inicio del alzamiento andino a estas latitudes habría ocurrido, aproximadamente, a 100 Ma por la 
ausencia de depósitos de esta edad en la región del Maule (Ver Capítulo IV).  

La Formación Baños del Flaco se correlaciona con el techo del Grupo Mendoza (Formaciones 
Vaca Muerta y El Agrio) en base a su edad y litología. Los circones detríticos presentan distintos patrones 
de proveniencia de sus clastos, con edades, para las formaciones argentinas, que varían entre el basamento 
Grenvilliano Mesoproterozoico a rocas de la Provincia del Choiyoi (Pérmico-Triásico) (Figura VI.4), lo 
que nos permite concluir que la Formación Baños del Flaco no tendría los mismos aportes que las 
formaciones Vaca Muerta y El Agrio (Tunik et al., 2010). Por lo tanto, se concluye que la Formación 
Baños del Flaco se depositó en un depocentro en el extremo occidental de la cordillera sin recibir aportes 
sedimentarios del este.  

Si bien la Formación Colimapu es más antigua que el Grupo Neuquén ya que éste ha sido definido 
como Cretácico Superior (Stipanicic et al., 1968), además la Formación Colimapu se interpreta como los 
niveles continentales del cierre de la cuenca Cretácica, lo que explica la presencia de niveles más finos en 
la base y más gruesos hacia el techo, y no como depósitos sinorogénicos; los patrones de proveniencia de 
ambas unidades (Figura VI.3) son similares con un importante aporte de sedimentos Cretácicos 
provenientes de Oeste, lo que se interpreta como que en el Cretácico Inferior en la franja Oeste de los 
Andes había un relieve alzado el que al ser erosionado permitió la depositación de estos circones por el 
lado Argentino. 

En conclusión, existen evidencias claras del inicio del alzamiento de los Andes posterior a 120 Ma 
en la región del Maule; por lo tanto, el evento de alzamiento por el lado chileno pareciera ocurrir antes que 
en el lado Argentino, donde se propone un evento de alzamiento andino en el Cretácico Superior a 90 Ma, 
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el cual estaría asociado a una acelerada apertura del Atlántico Sur, responsable de la aceleración absoluta 
del movimiento hacia el Oeste, de la placa Sudamericana (Somoza y Zaffarana, 2008). 

Figura VI.3. Edades relativas de probabilidad en circones detríticos para muestras tomadas en la vertiente Argentina 
de los Andes y en este trabajo. a, b, c y d) circones analizados sobre discordancia Cretácica, pertenecientes al Grupo 
Neuquén; e) Muestra tomada en este trabajo perteneciente a la Formación Colimapu. 

Figura VI.4. Edades relativas de 
probabilidad en circones detríticos 
para muestras tomadas bajo 
discordancia Cretácica del Grupo 
Neuquén y en este trabajo. a) Muestra 
de la Formación Rayoso; b) y c) 
Muestras de la Formación Agrio y 
Avilé; d) Muestra tomada en este trabajo 
de la Formación Baños del Flaco. 
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VI.1.2 EVOLUCIÓN ESTRUCTURAL ZONA DE ESTUDIO 

La región del Maule corresponde a una zona en la cual afloran rocas Mesozoicas y Cenozoicas 
deformadas por sistemas compresivos y extensionales. La presencia de discordancias angulares, estratos 
sinorogénicos e intrusivos sintectónicos permite definir 3 eventos de deformación compresiva que han 
afectado la región. 

A continuación se hará una síntesis de estos eventos en la región de estudio, desde el Cretácico 
Superior al Cenozoico, periodo en que se inició la deformación andina más importante y donde se 
concluyó la configuración de la actual Cordillera de los Andes en el Mioceno (Ramos, 1999; Charrier et 
al., 2007). 

Evolución durante el Cretácico Superior 

Este evento compresivo está asociado estructuralmente a la inversión de antiguos depocentros, 
aislados relacionados en la región de estudio a la falla F3 de vergencia Oeste (Figura V.22), interpretada 
en profundidad.  

Tras la depositación de las areniscas continentales de la Formación Río Damas, se deposita 
concordantemente una intercalación de rocas marinas y continentales de la Formación Baños del Flaco en
posibles depocentros aislados, con evidencias locales de fallas normales e inversas, mostrando una 
superposición de eventos tectónicos extensionales (en el momento de la depositación) y compresivos 
(asociado a procesos posteriores) (Figura V.6 A y B). En el Cretácico Inferior Tardío, discordante sobre 
las formaciones anteriores, se deposita la Formación Colimapu, con niveles de arenisca y conglomerados 
continentales, marcando el cierre de las cuencas Cretácicas. La fuente de circones detríticos provenientes 
del oeste que se encuentran en esta formación se asocia a rocas del Cretácico Inferior (Figura VI.5). 

En el Cretácico Superior, no se tienen evidencias de depósitos hasta el Cenozoico, momento en el 
que se deposita la Formación Abanico discordantemente sobre la Formación Colimapu. Sumado a esta 
discordancia y a la ausencia de rocas del Cretácico Superior en la región de estudio, probablemente 
asociada a procesos erosivos debido a un evento de alzamiento tectónico (Figura VI.5. b), es decir, la zona 
correspondería a las zonas alzadas durante estadíos posteriores de este evento compresivo, mientras que 
los depocentros se localizaron hacia el Este en las rocas de la base del Grupo Neuquén. De hecho, esto 
podría explicar las edades más jóvenes de este grupo de acuerdo con lo reportado por Tunik et al. (2010), 
es decir, correspondería a una migración hacia el Este de la deformación. 
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En base a estas evidencias se puede concluir la existencia de un evento compresivo Cretácico, el 
que comenzó probablemente, ya a ~100 Ma evidenciado en los circones detríticos de los niveles 
superiores de la Formación Colimapu, siendo más antiguo que lo reportado en el flanco argentino de la 
cordillera. Este evento coincide con el comienzo del engrosamiento cortical puesto en evidencia por 
estudios geoquímicos del Plutón Caleu en la Cordillera de la Costa de Chile Central (Parada et al., 2005). 
El evento de deformación compresivo Cretácico Superior es vinculado por Somoza y Zaffarana (2008) a 
los movimientos de placas, los cuales están marcados por una reorganización de las placas en la mitad de 
Cretácico, incrementando la velocidad de movimiento hacia el Oeste en el Cretácico Superior, provocando 
el inicio del período compresivo (Figura VI.6) 
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Figura VI.5. Esquema de evolución geológica de la región del Maule durante el Cretácico. a) Esquema en el Cretácico Inferior, 
tras la depositación de la Formación Colimapu. Se observa F3 actuando como depocentro donde se depositaron las calizas de la 
Formación Baños del Flaco. b) Esquema de evolución durante el Cretácico Superior, se observa la inversión del depocentro.
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La Formación Abanico se depositó en el Eoceno-Mioceno Superior (Figura VI.7), en un ambiente 
extensional, que en la zona de estudio se caracteriza por dos depocentros limitados al oriente por F1 y F2 
(Figura V.22). A partir del Mioceno Inferior, estas estructuras comenzaron a ser invertidas, aun cuando 
este estilo no fue único. Junto con la inversión parcial de F2 se generaron estructuras de piel fina, fallas 
inversas de vergencia Este y retrocorrimientos de vergencia Oeste. Posteriormente F2 deja de invertirse y 
actúa de buttress bloqueando la propagación de la deformación hacia el este y generando deformación 
interna en el bloque colgante de F2 (Figura VI.8. a). Consecuentemente se genera la falla de by-pass (Falla 
García) y en secuencia se generan las fallas Las Corrientes y Hornitos en el bloque colgante de F1 (Figura 
VI.8.b). Tras la inversión de F1, asociada al levantamiento de la Formación Abanico, se genera la erosión 
de estos sedimentos, depositando la Unidad El Burro discordantemente sobre rocas plegadas de la 
Formación Abanico. El tipo y tamaño de los clastos de esta unidad permiten definirla como sinorogénica y 
asociada al segundo evento compresivo, sellando la deformación de la cuenca en el Mioceno Inferior-
Medio (Figura VI.8. c). 

Figura VI.6. Variaciones en el movimiento de 
Sudamérica durante el Cretácico. Nótese el aumento 
de velocidad entre 90 y 80 Ma, coincidente con el inicio 
del levantamiento de los Andes (según Somoza y 
Zaffarana, 2008). 
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El evento compresivo del Mioceno Inferior es avalado por diversos trabajos (Somoza, 1996; 
Silver et al., 1998), donde se demuestra que el inicio del régimen compresivo Cenozoico, estaría asociado 
a un aumento de la velocidad de la placa Sudamericana hacia el Oeste, registrado en los últimos 30 Ma en 
la velocidad absoluta de la placa sudamericana, calculada con respecto a hotspots asumidos como fijos en 
el manto (Figura VI.6).  

Figura VI.7. Esquema de la evolución geológica de la región del Maule durante el Paleógeno. Se observa la depositación de 
la Formación Abanico en dos depocentros limitados en su extremo oriental por F1 y F2. 
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Figura VI.8. Esquema de la evolución geológica de la región del Maule en el Mioceno Inferior. a) Se observa la inversión de las estructuras en 
profundidad F2 y F1, iniciando la deformación de la Formación Abanico. b) Se observa un fuerte plegamiento interno asociado a la inversión de F2. c) Se 
observa la formación de la falla García (short-cut de F2), falla Las Corrientes y falla Hornitos (Bypass de F2), en secuencia.  
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Evolución durante el Mioceno Superior 

El tercer evento de deformación se caracteriza por la migración de la deformación hacia el Este, lo 
cual ha sido reportado en Argentina a la latitud de la zona de estudio a partir de 18 Ma ( Silvestro et al., 
2005; Arcila y Ramos, 2009; Silvestro y Atencio, 2009; Orts et al., 2012). En la región de estudio, esto se 
evidencia principalmente en el dominio de la cuenca de trasarco Mesozoico, sobre la activación de la Falla 
La Invernada, basculando las unidades del Dominio de la Cuenca de Abanico, y poniendo en contacto 
rocas Mesozoicas con rocas de la Formación Campanario mediante un cabalgamiento vergente al Este, 
evidenciando un evento compresivo en el  Mioceno Superior. Además, la intrusión del Plutón La 
Invernada (12 Ma U/Pb en circón, este trabajo), permite acotar aún más este tercer evento de deformación 
al Mioceno Superior (Figura VI.9), es importante destacar que estas evidencias nos hablan de un proceso 
tectónico en este periodo, pero no evidencia que previamente no haya existido. 

El avance de la deformación hacia el este y la formación de la Faja y Plegada y Corrida de 
Malargüe, es explicado en base a dos enfoques, uno asocia este proceso a la teoría de la cuña crítica de 
Coulomb (Chapple, 1978; Davis et al., 1983; Dahlen et al., 1984), proceso controlado por factores internos 
de la faja plegada y corrida, y permite explicar el comportamiento estructural de ésta. Sin embargo, hay 
otro enfoque, que explica el avance de la deformación debido a una variación del ángulo de la losa 
subductada, la cual se habría somerizado en el Mioceno Superior (Ramos y Kay, 2006; Folguera y Ramos, 
2008; Litvak et al., 2008; Ramos y Folguera, 2009; Ramos y Folguera, 2010), lo cual produjo el 
alzamiento del bloque San Rafael, probablemente el responsable del avance de la deformación estaría 
asociado a un conjunto de procesos a escala regional y a escala local. 
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Figura VI.9. Esquema de la evolución geológica de la región del Maule en el Mioceno Superior. Se observa la propagación de la deformación hacia el Este, mediante la 
falla La Invernada conjuntamente se produce la intrusión del Plutón La Invernada. Se destaca la deformación de la Formación Campanario.
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VI.1.3  UNIFICACIÓN Y COMPARACIÓN DEL MODELO DE DEFORMACIÓN 
ENTRE LA FRANJA OCCIDELTAL Y ORIENTAL DE LA CORDILLERA 
PRINCIPAL A LOS 35°50´-36°S. 

En la franja oriental de los Andes Centrales Sur, en la Faja Plegada y Corrida de Malargüe a 36º S, 
Orts et al. (2012), propone una evolución estructural de la zona en base a secciones estructurales 
balanceadas, perfiles sísmicos y modelos gravimétricos, proponiendo dos grandes eventos compresivos en
la zona. El primero, ubicado al Oeste (cercano al límite fronterizo con Chile) se produjo en el Cretácico 
Superior, caracterizado por la inversión tectónica de estructuras del Triásico Tardío con el nivel de 
despegue en las evaporitas del Jurásico Superior, interpretada como deformación de escama delgada 
asociado en superficie al sinclinal Portezuelos Colorados. El segundo evento compresivo actúa al Este de 
la zona en el Mioceno tardío, caracterizado por estructuras de basamento interpretadas como deformación 
de escama gruesa asociado en superficie al cerro Sierra Azul (Orts et al., 2012) (Figura VI.10. A y C). 

Estas diferencias en estilos y edades de deformación hacia el Este, pueden ser explicadas por 
diferencias en la corteza superior, la que experimenta mecanismos de deformación variables a lo largo del 
tiempo, transfiriendo la deformación a través de sistemas de rift (Triásico Superior) o de transición frágil-
dúctil en el Mioceno Superior, resultado de un incremento en el gradiente termal. De esta manera las 
diferencias estructurales a lo largo de la sección se explican por una modificación en el estado termal de la 
corteza superior, debido a la expansión hacia el Este del arco volcánico (Orts et al., 2012), propuesto por 
una somerización del régimen de subducción en el Mioceno Superior (Ramos et al., 2002), el que 
posteriormente, retrocede hacia el Oeste hasta su posición actual. 

Ambos eventos compresivos se correlacionan con la situación evidenciada en la franja occidental 
de los Andes (Figura VI.10 B), siendo posible establecer una continuidad estructural entre ambos sectores. 
El primer evento Cretácico Superior, se relaciona con la inversión de la estructura F3 del dominio 
Mesozoico en la región de estudio (Figura VI.5), el segundo evento compresivo definido por Orts et al. 
(2012) se relaciona con la propagación de la deformación a través de la falla La Invernada, también en el 
dominio Mesozoico, en el Mioceno Superior, la que permite la propagación de la deformación hacia el 
Este (Figura VI.9). Además ambos modelos exponen un nivel de despegue a escala cortical que rodea los 
10 km de profundidad. 

Finalmente, en un contexto más regional y unificando ambos modelos, se infiere que el desarrollo 
estructural de la región ha estado sometido a la acción de una estructura de despegue vergente al Este en la 
corteza superior, similar al propuesto por Farías et al. (2010) entre 33° y 34°S. En efecto, las 
características de primer orden estructural de ambas regiones, considerando tanto las vertientes de Chile 
como de Argentina, resultan similares a las observadas a 36° S, lo que permite dar una continuidad y 
consistencia estructural a lo largo de los Andes Centrales Sur. 
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Figura VI.10. Mapa de ubicación de la zona de estudio de Orts et al. (2012) en rojo y este trabajo en verde, con los perfiles balanceados respectivos. A. El mapa muestra la 
distribución de la cuenca de Neuquén y los depocentros extensionales Triásico Tardío–Jurásico Temprano, y los sistemas de rift. Modificado de Orts et al. (2012). B. Sección estructural 
zona de estudio. C. Sección estructural vertiente Argentina (Orts et al., 2012) 

A 
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VI.2 DISCUSIÓN REGIONAL

VI.2.1 EVOLUCIÓN ESTRUCTURAL REGIONAL 

Los Andes Centrales Sur, entre 33° y 36°S, presentan importantes variaciones a lo largo del 
rumbo: hacia el sur, existe un progresivo aumento de las precipitaciones, favoreciendo de esta manera el 
aumento del porcentaje de erosión hacia el sur, al mismo tiempo que disminuye el espesor cortical y la 
elevación media de la cordillera, desde ~3000 m s.n.m a la latitud de Santiago hasta ~2000 m s.n.m a los 
36°S (Farías et al., 2012) (Figura VI.11). Para poder entender estas variaciones, se realizó una evaluación 
de los potenciales factores responsables de estas particularidades. Para eso, se compararon las secciones 
estructurales balanceadas por la franja Chilena y Argentina y se estudió la cronología de la deformación, 
para de esta manera, poder entender la evolución y mecanismos, mediante los cuales, se formó la 
cordillera en esta región. 

El relieve topográfico en la Cordillera Principal es resultado del alzamiento tectónico, donde el 
orógeno ha sido alzado del orden de >2.5 km a los 33°45´S y ~ 1.5 km a los 34°30´S entre los 10.5-4.6 Ma 
(Farías et al., 2008). De los ajustes isostáticos producidos por acortamiento cortical y porcentaje de 
erosión, Farías et al. (2008, 2012) demostró que las tasas de denudación son muy bajas, por lo que no 
explicaría la disminución de elevaciones hacia el sur. 

La tasa de denudación media, en la vertiente Argentina, mostró que no hay correlación entre éste 
factor y el alzamiento tectónico, con un valor medio de ~ 1.2 km en casi todas las secciones de esta región 
(Giambiagi et al., 2012). 

Figura VI.11. Mapa de Chile Central con 
los principales rasgos morfológicos. Se 
observa una disminución casi constante de 
las elevaciones de la Cordillera Principal y 
una disminución del espesor cortical hacia 
el sur.
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Los porcentajes de acortamiento tectónico disminuyen gradualmente hacia el sur por el lado 
Argentino, con diferencias en los estilos de deformación (Figura VI.12); sin embargo, por el lado chileno, 
se puede observar una serie de similitudes en los estilos de deformación y porcentajes de acortamiento, en 
la Cordillera Principal. Por esta razón se sugiere que la cuenca de Abanico, principal rasgo estructural 
presente en este sector, es capaz de acortarse hasta un porcentaje máximo, el cual se mantiene 

prácticamente constante a lo largo del rumbo en torno al 25% (Tabla VI-1; Figura VI.12). 

Figura VI.12. 
Mapa geológico 
compilado 
simplificado de la 
vertiente 
Argentina de los 
Andes. B. 
Secciones 
estructurales 
balanceadas A-K de 
los Andes Centrales 
Sur entre 33°30´ y 
36°10´S. Extraído 
de Giambiagi et al., 
2012. 
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En base al modelamiento de la geometría del Moho en 3-D, Tassara y Echaurren (2012) 
obtuvieron 3 parámetros para la modelación de la corteza entre los 33°y 36°S, a saber, el espesor cortical 
máximo, el área de la raíz cortical y el ancho de la raíz cortical. Todos estos factores se mantienen 
relativamente constantes en el sector norte entre 33°30´ y 34°40´S, mientras que entre 34°40´ y 35°20´S, 
todos los rasgos disminuyen, especialmente a 34°40´S. Finalmente, en el sector sur entre 35°20´ y 
36°15´S, el ancho de la raíz cortical aumenta, significativamente, hasta 350 km a diferencia de ~315 km 
en el sector norte. Además el área de la raíz cortical alcanza los ~ 1750 km2 y el espesor cortical máximo 
se mantiene relativamente constante (Figura VI.13) (Giambiagi et al., 2012). 

Con el fin de analizar el origen de los parámetros corticales expuestos previamente, se realizó una 
comparación de las secciones estructurales de la vertiente chilena de los Andes y en la vertiente Argentina, 
a estas latitudes. En la vertiente Chilena de los Andes, entre 33°S y 36°S, se tienen 4 secciones 
balanceadas, abarcando, principalmente, el dominio de la Cuenca de Abanico hasta el contacto con las 
rocas mesozoicas (Figura II.4). Las secciones están distribuidas en el valle del río Maipo, valle del río 
Cachapoal (Farías et al., 2010) (Figura II.4. B. C), en la parte alta del valle del río Colorado de Lontúe 
(Tapia, 2010) (Figura II.4.D) y en el valle del río Maule (este trabajo). En todas las secciones anteriores se 
obtuvo un porcentaje de acortamiento del orden del 25%, con estilos estructurales similares; por esta 
razón, es posible extrapolar las secciones para que abarquen los bordes occidental y oriental de la cuenca 
de Abanico y poder así definir un acortamiento total para este rasgo, el que se mantiene aparentemente
constante a lo largo de rumbo (Figura II.4). Es importante destacar que la cantidad de acortamiento 
generado por la inversión de la Cuenca de Abanico no habría sido capaz de producir mucho alzamiento ni 
engrosamiento, por lo que no explica, por sí solo las elevaciones de la cordillera a lo largo de todo el 
orógeno.  

Sin embargo, en la vertiente Argentina de los Andes, a lo largo del rumbo de la Faja Plegada y 
Corrida de Malargüe y Aconcagua, entre 33°S y 36°S, se reportaron fuertes variaciones en la cantidad y 
tasa de acortamiento, variaciones en la geometría de la raíz cortical y disminución de la topografía. Las 
variaciones en la tasa de acortamiento van desde 55 km (39%) a 33°40´S, hasta 10 km (10%) a 36°10´S, 
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Tabla VI-1. Porcentajes de acortamiento desde el valle del Maipo hasta el valle del Maule, cantidad de acortamiento en la 
vertiente oriental de los Andes a estas latitudes, por el lado Argentino y denudación y elevación media de la cordillera�
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disminuyendo de manera casi constante hacia el sur, exceptuando una disminución abrupta a 34°20´S, la 
cual está asociada a la desaparición de la Cordillera Frontal a esa latitud (Figura VI.12) (Giambiagi et al., 
2012). 

Figura VI.13. 
Características corticales 
entre 33°30´Sy 36°10´S. A. 
Distribución latitudinal del 
espesor cortical máximo 
entre los 33°30´ y 36°10´. Se 
observa una diminución en el 
sector Central y sur de la 
zona. B. Ancho de la raíz 
cortical. Muestra un aumento 
casi constante desde los 
34°40´ hasta los 36°30´. C. 
Área de la raíz cortical. 
Modificado de Giambiagi et 
al., 2012. 
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Tomando en cuenta que la magnitud de acortamiento puede explicar casi todo el alzamiento de 
superficie (Farías et al., 2008), y que al momento del alzamiento de la cordillera chilena entre ~33°30´S y 
~34°40´S el acortamiento estaba principalmente ocurriendo en el lado Argentino, se sugiere que la 
deformación habría ocurrido por un modelo de cizalle simple (Allmendinger y Gubbels, 1996; 
Allmendinger y Gubbels, 1996; Farías et al., 2008, 2010) (Figura VI.14). Este modelo implica un 
acortamiento profundo, visualizable en la superficie por el lado Argentino, debido a un nivel de despegue 
bajo la Cordillera Principal. Por esta razón, el flanco chileno sufrió un fuerte alzamiento, sin registrar gran 
cantidad de acortamiento, debido a que recibió material en profundidad desde el oriente (Farías, 2007).  

Posteriormente, según los modelos de Tassara y Echaurren (2012) sobre el espesor cortical, se 
espera que en el sector del Maule la cadena tenga ~40 km de acortamiento total, los cuales, de acuerdo con 
los datos expuestos en este trabajo, estarían distribuidos equitativamente a ambos flancos de la Cordillera. 
Esto implica que este sector tendría un comportamiento asociado a un modelo de deformación de cizalle 
puro (Figura VI.14), en el cual la cantidad de acortamiento es igual a ambos flancos de la cordillera por lo 
que no hay movimiento lateral de material en profundidad, conservando el volumen de material (bajo un 
modelo de strain plano). 

Finalmente, se interpreta este cambio de comportamiento cortical a lo largo del rumbo, asociado 
probablemente, a la disminución del grado de acoplamiento entre las placas hacia el sur, lo que influye 
directamente en la transmisión de esfuerzos compresivos. Una posible alternativa a este fenómeno podría 
ser el aporte de sedimentos a la fosa oceánica, ya que en zonas con mayor erosión y mayor cantidad de 
precipitaciones, se genera un mayor aporte de sedimentos, lubricando el canal de subducción (Sobolev y 
Babeyko, 2006; Oncken et al., 2006; Ramos y Folguera, 2010), por lo tanto ligado directamente al clima 
(Lamb y Davis, 2003). 

Figura VI.14. Modos de 
deformación en orógenos, Modo 
de cizalle simple y cizalle puro. 
(Extraído de Farías, 2007) 
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VII CONCLUSIONES 

La región del Maule corresponde a una zona situada en los Andes Centrales Sur, donde se 
depositaron unidades Mesozoicas y Cenozoicas, correspondientes a las formaciones Río Damas, Baños 
del Flaco, Colimapu, Abanico, Campanario, Unidad El Burro, Cola de Zorro, Loma Seca y rocas 
pertenecientes al volcanismo Pleistoceno. La tectónica que ha afectado estas rocas ha ido variando en el 
tiempo, con una serie de eventos extensionales y compresivos, mediante los cuales se fue formando la 
actual cordillera de la región del Maule. 

Los sistemas compresivos se componen de dos dominios estructurales en la región. El Dominio 
Cuenca de Abanico, formado casi exclusivamente por rocas de esta formación, y el Dominio de la cuenca 
de trasarco Mesozoica, formado por rocas sedimentarias Mesozoicas y volcánicas Cenozoicas. Ambos 
dominios se encuentran con un rumbo N-S a NNE-SSW con un cambio de rumbo en sus estructuras 
marcado a la latitud de la laguna La Invernada. 

El Dominio de la cuenca de trasarco Mesozoica corresponde a deformación compresiva Mioceno 
Superior, probablemente asociada a la transferencia de la deformación hacia el Este, en este dominio se 
encuentra el anticlinal Las Arañas, la falla La Invernada y la falla F4, asociadas al último evento de 
deformación en la zona. En el dominio de la Cuenca de Abanico se depositó la Formación Abanico en una 
cuenca extensional de rumbo N-S a NNE-SSW, en dos depocentros: las fallas de borde de cuenca estarían 
en profundidad sin aflorar en la superficie (F1 y F2); estas estructuras extensionales fueron posteriormente 
invertidas en el Mioceno medio, tomando en cuenta que al Este de la falla F2 no hay rocas de la 
Formación Abanico, esta estructura es interpretada como el borde oriental de la Cuenca de Abanico para 
el área de estudio. 

La evolución estructural de la zona de estudio, realizada a partir del análisis estructural, logró 
establecer 3 eventos compresivos para el flanco occidental de la Cordillera Principal en la zona de estudio. 

 El primer evento compresivo evidenciado en la zona de estudio actuó en el Cretácico Superior, 
observado en el contacto discordante entre las rocas Mesozoicas y Cenozoicas (~ 20°), asociado al inicio 
del alzamiento de los Andes, probablemente posterior a ~120 Ma, destacando su inicio previo al registrado 
por el lado Argentino, evidenciado en la comparación de estudios de procedencia con circones detríticos 
para la zona de estudio y para el lado Argentino de los Andes, definiendo el avance de la deformación de 
Oeste a Este. 

El segundo evento compresivo ocurrió en el Mioceno medio, con la inversión de la Cuenca de 
Abanico y la posterior formación de fallas en secuencia que basculan y pliegan fuertemente los estratos de 
esta formación (Falla Hornitos, Corrientes) con estilos estructurales clásicos de inversión tectónica.
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El último evento compresivo evidenciado en la zona de estudio actuó en el Mioceno Superior, 
transfiriendo la deformación al Este a través de la Falla La Invernada, plegando estratos Mesozoicos, 
formando un anticlinal asimétrico de vergencia Este y poniendo en contacto rocas Mesozoicas con estratos 
levemente plegadas de la Formación Campanario (Mioceno Superior) y la intrusión sin-tectónica del 
Plutón La Invernada de edad 12 Ma (U-Pb, en circón, obtenida en este trabajo). 

La restauración de la sección estructural, permitió calcular el acortamiento tectónico mínimo 
estimado para la zona de estudio, de 9 km (24%); también nos permitió concluir una clara continuidad 
estructural entre ambos flancos de la cordillera.  

Finalmente, en un contexto regional, se puede concluir la existencia de un nivel de despegue a 
escala cortical y de vergencia Este, controlando la evolución de la Cordillera de los Andes en el área de 
estudio. También se puede concluir que el acortamiento cortical mínimo estimado para la zona de estudio 
permite explicar la elevación de la cordillera, a esta latitud, por un modelo de deformación de cizalle puro, 
en el cual la cantidad de acortamiento es igual a ambos flancos de la cordillera por lo que no hay 
movimiento de material en profundidad, conservando el volumen de material, todo esto asociado 
probablemente, a la disminución del grado de acoplamiento entre las placas hacia el sur, y ligado 
directamente al clima más lluvioso de la zona. 
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SIMBOLOGÍA

K-Ar en hornblenda

K-Ar en biotita

Edad (Ma)

(1) Drake, (1974)

(2) Nelson et al., (1999)

(3) Este trabajo

Dataciones radiométricas

14.3    0.5 (2)

Referencia

K-Ar en ortoclasa

U-Pb

Ar-Ar en biotita

Depósitos cuaternarios, $uviales, alu-
viales y morrénicos.

Formación Cola de Zorro (Plioceno Inferior- 
Pleistoceno Inferior)                                       
Rocas volcánicas (basáltos y andesítas)

Depósitos volcánicos indifereciados 
(Pleistoceno)  Rocas volcánicas (Brechas 
andesíticas) 

Unidad El Burro (Mioceno Inferior- Medio?).             
Rocas sedimentarias continentales (Brechas y 
conglomerados)

Formación Campanario (Mioceno Medio).                                                
Rocas volcánicas (Tobas, dacítas, brechas volcánicas y 
ignimbritas)

Formación Abanico (Eoceno Superior- Mioceno Inferior). 
Rocas volcánicas y sedimentarias lacustres  (Brechas ande-
síticas, tobas, lutitas areniscas y calizas)

Formación Colimapu (Barremiano-Albiano).                                                                    
Rocas sedimentarias continentales (Areniscas, lutitas y 
conglomerados de coloración rojiza)

Formación Baños del Flaco (Hauteriviano).                                                                    
Rocas sedimentarias marinas (Caliza, arenisca y conglome-
rádos calcáreos)

Formación Río Damas (Kimmeridgiano).                                                                    
Rocas sedimentarias continentales ( Conglomerádos, bre-
chas conglomerádicas, areniscas, limolitas y niveles de 
yeso)

Plutón El Indio.                                         
Granodiorita de Hornblenda y biotita.  
79.8+/-0.2 (2)Ma

Plutón La Invernada.                                           
Granodiorita de Hornblenda y  granito 
de biotita.                                                              
7.1 +/- 0.1 (1)Ma                                                  
6.9+/- 0.5 (1)Ma                                               
6.15 +/- 0.06 (1)Ma                         

Plutón Risco Bayo y Huemul.                     
Granito siliceo subalcalino                                                                                                                   

7.0 +/- 0.1 (3)Ma                                                  
6.14+/- 0.02 (2)Ma                                               
6.18+/- 0.04 (2)Ma             
6.4 +/- 0.04 (2)Ma

Pór*dos intrusivos                                                                                                                

 12 +/- 0.7 (3)Ma                                                  

Depósitos cuaternarios volcánicos. Rocas volcánicas provenientes del 
CVDGQA,  Complejo Volcánico Tatara-San Pedro-Pellado y Complejo Cala-
bozos. (q: Quizapu; c: ;lr:La Resolana; h: Hornitos; dg: Descabezado grande; p: Pellado; ca: Cerro Azul; l: Ig-
nimbrita; dc: Descabezado Chico)

Qdc(c)

JKbf

Kc

Ea

Peb

Qamf

MPc

Falla Inversa

Traza Per*l

Río

Anticlinal

Sinclinal

Rumbo y 
manteo

Contacto cubierto

Discordancia

70º

A ´A

Manteo 
subhorizontal

Zona de altera-
ción hidrotermal

Plcz

Plv

Tli

Kei

Trb

Tpi Tli

MAPA GEOLÓGICO REGIÓN DEL MAULE
35°30´ Y 36° S
ESCALA 1:50.000

Qq, c, lr, h (a)
Qdg, q, p, ca , l(b)

Km

-5

0 1 2
Km

-9

-7

-3

-1

1

28 Km

Límite inferior observado

?

?

?

?

W E

A A´
B B´

Dominio Cuenca de Abanico Dominio de la cuenca de trasarco Mesozoica

Falla García
Falla 

Las Corrientes Falla Hornitos 
Falla La 

Invernada


