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)] Resumen

El inicio de la construccion de los Andes Centrélassido rastreado desde etapas tan tempranas
como el Cretacico Tardio (e@oney y Evenchick, 1994; Sempere et al., 1997; d#ont
DeCelles, 1997; Mpodozis et al., 2005in embargo, son escasos los lugares dondeeske pu
caracterizar la arquitectura pre-Cenozoica y estsuacontribucion al acortamiento tecténico, el
principal mecanismo propuesto para explicar estdiltzra (g. Isacks, 1988; Schmitz, 1994;
Allmendinger et al., 1997; Kley y Monaldi, 199&Jn lugar ideal para estudiar esta deformacion
es la Cuenca del Salar de Atacama. Esto debidoragsstro estratigrafico continuo desde el
Cretacico “Medio” al reciente y a los abundantesbdjos sobre la estructura superficial y
subsuperficial Macellari et al., 1991; Flint et al., 1993; Mufidza¢, 2002; Jordan et al., 2002;
Pananont et al., 2004; Arriagada et al., 2003; Mgdet al., 2005; Arriagada et al., 2006;
Reutter et al., 2006; Jordan et al., 2008in embargo, a pesar de los abundantes estqd®s
concentra esta cuenca, no existe una seccion esalque permita visualizar su estructura
profunda y estimar el acortamiento tectonico queieae.

Asi, en una primera instancia se procuré entendestiynar, a través de la modelacion de un
perfil estructural, los procesos que afectaron es¢aca como evidencia principal del desarrollo
de un antepais Cretacico Tardio y Eoceno-Oligo¢egoMpodozis et al., 2005; Arriagada et al.,

2006). Luego, a partir de la revision de la ge@odgl arco volcanico, la Puna y la Cordillera

Oriental, se construyd una seccién cortical Andiif@otética aunque balanceada que permite
explicar de una manera simple y razonable las ipates caracteristicas geologico-estructurales
en este segmento de los Andes.

Los resultados obtenidos muestran que durantee¢d€ico Tardio y hasta el limite KT, el borde
sur de la Cuenca de Atacama acomodd 16 km acorttonig@rincipalmente debido a
movimientos en el Corddn de Lila. Luego, durantPakdgeno, acomodo 22 km extra asociado
a una fuerte actividad en el borde oriental de ¢ad{llera de Domeyko, alcanzando en gran
medida su arquitectura actual. Por otra paatsjntesis realizada para las regiones de Arca Pun
y Cordillera Oriental indica que la estructura tade escama gruesa como fina de esta region
esta intimamente ligada con la estructura obsergada sector de la Cordillera de Domeyko y
Salar de Atacama. Mientras durante el Cretacicdidase desarrollé una cuenca de antepais que
no se extendid mas alla del actual arco volcaminmnte el Eoceno-Oligoceno se desarrollé una
amplia cuenca de antepais asimétrica que se eatpratiablemente hasta la Cordillera Oriental.
El modelo cortical Andino construido sugiere qu@®lgeno esta controlado por dos despegues
subhorizontales que generan un amplio anticlinddat®mmento. Estos despegues habrian actuado
en momentos distintos, el mas superficial durah@etacico Tardio y Paledgeno, y, el segundo,
durante el Eoceno Tardio-Mioceno al reciente, astocal alzamiento de la Cordillera Oriental.
Asi, segun este modelo, esta parte del Ordgeno nAntliabria acomodado 210 km de
acortamiento tectonico.
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1. Introduccion

1. Contexto geoldgico y problematica

Los Andes son el ejemplo clasico del desarrollami@régeno producto de la subduccion de una
placa oceanica bajo una placa continental (Jar8&4,; 1sacks, 1988). Esta cordillera se extiende
por cerca de 7500 km a lo largo del borde occidelgda Placa Sudamericana constituyendo el
cinturén montafioso mas largo del mundo. DentracodeAndes Centrales, en su porcion central
(figura 1.1), éste orogeno presenta una flexionpdmer orden donde alcanza su maxima
amplitud, cercana a 800 km, y espesores corticplessuperan los 60 km, uno de los mayores
sobre la Tierra (Isacks, 1988). Aunque diferentesgrsos han sido propuestos para explicar su
extension e importante espesor cortical, actualenestampliamente aceptada la importancia del
acortamiento tectonico a la morfologia de los Andeg. Isacks, 1988; Schmitz, 1994;
Allmendinger et al., 1997; Kley y Monaldi, 1998; Marie, 2002). Esto ultimo se basa en
numerosas publicaciones que han estimado el aderttontectdnico a lo largo de los Andes
Centrales. Este proceso contribuye con al menb5%I| del espesor cortical (Giese et al., 1999),
aunque alcanza usualmente el 70 a 80% (Schmit, 98y y Monaldi, 1998) e incluso supera
el 100% (McQuarrie, 2002). En la region del AltiptaPuna, Kley y Monaldi (1998) estimaron
gue un 30% del espesor cortical habria ocurridartar el Nedgeno. La relevancia de este
mecanismo proviene principalmente de dos obsemasigue apuntan a un mismo proceso: un
gradiente decreciente de las estimaciones miniraagcdrtamiento tectdnico desde los Andes
Centrales hacia el sur (ver estimaciones y compil@s de Roeder 1988; Sheffels, 1990;
Allmendinger et al., 1990; Schmitz, 1994; BabyletE997; Kley et al., 1999; McQuarrie, 2002;
Arriagada et al., 2008), y la existencia de un@utie rotaciones tectonicas decreciente en el
mismo sentido al sur del codo de Arica (Randallgt1998; Somoza et al., 2002; Arriagada et
al., 2008). Por otra parte, una fuente adicionahctamiento tectdnico es el “underthrusting”
del Cratén Brasilero. Este, al actuar en forma kactapal or6geno desde el borde occidental de la
Cordillera Oriental hasta el actual antepais (Bedandt, 2002), permitiria explicar unos 14 km
de engrosamiento cortical asociados a un desplan&ondel craton de 100 a 150 km (Lamb y
Hoke, 1997). A pesar de la relevancia de este ns@oande apilamiento tectonico, tipicamente
se estima insuficiente para explicar toda la raftical.
1



El origen de este importante espesor cortical@siocel problema de espacio generado en la base
de los lugares que acumulan acortamiento fragih, @sl materia de intenso debate. Diversos
procesos adicionales al acortamiento tecténicopuigian estar actuando a nivel de la corteza
inferior y/o manto litosférico han sido propuestBer su naturaleza, estos procesos son dificiles
de evaluar y estimar, no solo en los niveles prdsnsino que también en la morfologia de los
Andes. Los procesos frecuentemente consideraddsisdarplating” de material tectonicamente
erodado del margen continental (eg. Baby et al97)19delaminacion del manto litosférico
densificado producto de cambios de fase mineralKay et al., 1994), flujo cortical conducido
por diferencias en el manto litosférico y, en menwdida, adicion magmatica (eg. Lamb y
Hoke, 1997). De acuerdo a Schmitz, (1994) el “upld¢éing” y la adicibn magmética en conjunto
alcanzarian a lo mas a un 20%, mientras que Gieak €999) estimd que el “underplating”
contribuye solo en un 5% al engrosamiento cortieaka las zonas mas engrosadas donde se
espera una abundante deformacion ductil desacofdiadia corteza superior, la delaminacion es
usualmente considerada (eg. Kay et al., 1994; BeZkndt, 2002; Sobolev y Babeyko, 2005;
Schurr et al., 2006). Hoke y Garzione (2008) prapos que el proceso de delaminacion es
esencial para alzar los Andes durante el Miocericedns 10 y 4 Ma, y consideran que el
acortamiento previo es solo necesario para gegeraficiones favorables para este mecanismo.
Sin embargo, Husson (2001) argumenta que este qura insuficiente para engrosar mas de
800 m la corteza. Otro proceso ampliamente corebeen las zonas engrosadas es el flujo
ductil en la corteza inferior (eg. Kley y Monaldi®98; Husson y Sempere, 2003; Gerbault et al.,
2004). Por ultimo, respecto al aporte por adiciG@gméatica, mientras algunos autores estiman
que podria alcanzar el 40% en la zona del arco ratigon(Lamb y Hoke, 1997), otros proponen
gue su aporte seria inferior al 10% (Roeder, 1988)los estos procesos que modifican los
volimenes y densidades de la raiz cortical debigggrerar inevitablemente una respuesta

morfoldgica producto de una compensaciéon en eqjailibostético.

Las estimaciones realizadas al momento reafirmamgartancia del acortamiento tecténico en
la construccion de los Andes. Sin embargo, debigoeael acortamiento tectonico es el elemento
principal que contribuye al volumen cortical totsd los Andes Centrales, los errores en las
estimaciones de acortamiento pueden tener un impaetyor y resulta entonces esencial



entender, estimar y respetar primero los procesdscales que son la principal condicién de
borde en esta problematica.

Por otro lado, un namero importante de estudiosidera que la construccion de los Andes
Centrales es esencialmente de edad Neddsacks, 1988; Sempere et al., 1990; Gubbels et al.,
1993; Vandervoort et al., 1995; Allmendinger et #097; Baby et al., 1997; Jordan et al., 1997).
Sin embargo, existe una cantidad creciente de jomlgpue plantean que la evolucion de los
Andes Centrales puede ser rastreada a etapasrprateas como el Cretacico Tardio (eg. Coney
y Evenchick, 1994; Sempere et al., 1997; Horton ¢C8lles, 1997). La evidencia
sedimentoldgica, estructural y paleomagnética maiasha importante deformacion ocurrida
entre el Cretacico Tardio y el Nedgeno en el ndeaeChile, especialmente a lo largo de la
Cordillera de Domeyko y Cuenca del Salar de Atacgbhang y Reutter, 1985; Hammerschmidt
et al., 1992; Hartley et al., 1992; Scheuber y Reui992; Charrier y Reutter, 1994; Somoza et
al., 1999;Roperch et al., 200rriagada et al., 2000; Randall et al., 208itbrton el al., 2001;
Coutand et al.,, 2001; Mcquarrie, 2008pmoza y Tomlinson, 2002; Arriagada et al., 2003;
DeCelles y Horton, 2003; Carrapa et al., 2005; Myl et al., 2005Arriagada et al., 2006;
Carrapa y DeCelles, 2008)artinez et al., 2012). A pesar de esto, tal comdulstra la figura
1.1, en la parte occidental de los Andes Centrddegstructura cortical ha sido escasamente
documentada y no hay secciones de escala reginadiayan intentado establecer el aporte de la

deformacién de este sector al espesor corticardgieno.
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Figura 1.1: Secciones estructurales a lo largosidhdes Centrales

Trazas de secciones estructurales de importanctecatopublicadas a lo largo de los Andes
Centrales. En rojo, trazas de perfiles estructaralen estimacion de acortamiento. En trazo
segmentado la traza de la seccidn cortical quetesiajo pretende analizar. En azul, traza de
perfil gravimétrico (Delgado, 2010). Notar que layor parte de las secciones se concentran en
la parte oriental del orégeno (Modificada de Aradg et al., 2008).Ver referencias de secciones
numeradas en Anexo D.

4



En este contexto surgen las siguientes preguntas:

¢,Cuanto es el aporte de la deformacion pre-ned@earayrosamiento de los Andes Centrales?

¢ Cual es el estilo de esta deformacion?

¢, Cuando ocurrié?

Para responder a estas preguntas es necesariderangirimero que la evolucion de los Andes
Centrales esta sujeta a procesos geoldgicos desgtamsion lateral que vinculan y condicionan,
a través de la sedimentacion, estructuras y heresstructural, la evolucion subsecuente del
orégeno (Jordan et al., 1983; Allmendinger, 198&yKet al., 1999). Segundo, no es facil
encontrar una region en la vertiente occidentalodeAndes con un registro estratigrafico casi
continuo desde el Cretacico que ademas puedarseiatlo a la evolucion de la parte oriental en

un Mismo proceso a escala cortical.

Probablemente, un lugar idoneo donde parece fadtitdntar responder estas preguntas es en la
Cuenca del Salar de Atacama. Esta cuenca, ubitadteade la Cordillera de Domeyko, registra
sedimentacion continua desde el Cretacico “Medmi abundantes evidencias de deformacion
compresiva (Charrier y Reuter, 1994; Mufioz et2002; Jordan et al., 2002; Mpodozis et al.,
2005; Arriagada et al., 2006; Jordan et al., 208@demas, esta cuenca posee una grilla de lineas
sismicas de reflexion realizadas por ENAP dispesitdn la literatura (Macellari et al., 1991;
Flint et al., 1993; Mufioz et al., 2002; Jordanlet2002; Pananont et al., 2004; Arriagada et al.,
2003, 2006; Reutter et al., 2006; Jordan et ab72§ un pozo de 5000 m (Pozo Toconao 1) que
permiten entender la arquitectura interna y egtiaiia de esta cuenca (figura 1.2). Por otro lado,
pese a la importancia de ésta, al momento no existe seccion estructural que estime el
acortamiento tectonico que contiene, por lo queltegsencial poder visualizar su arquitectura y

estimar su aporte a las fases iniciales de la eartsdn de los Andes.



Para integrar la arquitectura interna de la regiéhSalar de Atacama en un modelo de escala
orogénica que muestre la evolucién desde el Coetéiesta latitud es necesario considerar la
informacién disponible en la parte central (ArcdPyna) y oriental (Cordillera Oriental) del
orégeno. Esto conlleva necesariamente a enfrendhm®blema de pasar por el arco volcanico
Nebdgeno donde la extensa cobertura volcanica o@atée importante de la informacion
estructural que pudiese haber debajo de ésta.uhfiiamente, a pesar de los escasos controles
sobre su estructura, este arco parece estar esédnoente controlado (Lahsen, 1982; Gardeweg
y Ramirez, 1987; Gonzélez et al., 2009) y debiespander, al menos en parte, a la arquitectura

pre nedgena del sector donde se emplaza.

Por otra parte, aunque el trasarco concentra nsoerstudios estructurales (Allmendiger et al.,
1986; Claduohos et al., 1994; Allmendinger et H997; Heredia et al., 1999; Allmendinger y
Zapata, 2000; Rubiolo et al., 2001; Coutand et24Q1), a esta latitud no existe una vision
cortical que vincule la Puna con la Cordillera @ta&. Finalmente, aunque el actual relieve de la
Puna ha sido asociado a procesos geodinamicosngagfucomo a delaminacion y flujos
corticales (eg. Kay et al., 1994; Husson y Sem@ef8) mas que a acortamiento tectonico (eg.
Cladouhos et al., 1994; Coutand et al., 2001), qearextraiio que dentro de una region
ampliamente dominada por apilamiento tectdénico seuentre una zona aislada donde
prevalezcan ampliamente otros procesos. En estextoneste trabajo de tesis busca comprender
y analizar, a través de la construccion de una&@ecke escala cortical, la estructura profunda de
la Cuenca del Salar de Atacama, Arco Volcanico,aPyria Cordillera Oriental. El andlisis
estructural permite establecer una evolucion ertieghpo y estimar la contribucion del
acortamiento tectonico en esta latitud de los AnQestrales al actual espesor cortical. En
consecuencia, en una primera parte se realizdé alisisndetallado de la informacion de
superficie y sismica del Salar de Atacama y ensstaunda fase se realizé una compilacion y
analisis de la bibliografia disponible tanto endreuna y Cordillera Oriental.



Grilla de lineas sismica, Cuenca de Atacama
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Figura 1.2: Modelo digital de elevacion de la Cwentel Salar de Atacama mostrando las
principales unidades morfoestructurales de la regida ubicacion de las lineas sismicas de
reflexion y el pozo Toconao 1 realizados por ENER rojo las lineas utilizadas en este estudio.



2. Hipdtesis y objetivos

Hipdtesis

Como hipétesis de trabajo para el desarrollo d& Bssis se propone que “la evolucion tectonica
de los Andes Centrales esta intimamente relaciosadaacortamiento tectonico y procesos
geodinamicos que ocurren en la base de la corfesta.acortamiento tectonico juega un rol de
primer orden en el actual espesor del ordogeno Riyiacmultiples etapas de deformacion
compresiva que comienzan al menos desde el Cretaaidio. En particular a la latitud del Salar
de Atacama, el actual espesor orogénico involuorapecesion cretacica, paledgena y nedgena.
Aun cuando el arco volcanico oscurece parcialmdmtgeologia del area, existe un nexo
estructural de primer orden entre la Cuenca delr$i® Atacama, la Puna y la Cordillera Oriental

gue actuo durante el Cretacico Superior, Palebgétedgeno”.

Objetivos

El objetivo general de este trabajo es:

- Entender el proceso de construccion de los Andedr&les desde el Cretacico

Superior entre el borde oriental de la CordillezeDdmeyko y la Cordillera Oriental.

Esto se procurara responder mediante la realizagdos siguientes objetivos especificos:

1) Comprender el proceso de deformacion desarrolladante la orogenia Incaica a lo largo

del borde oriental de la Cordillera de Domeyko.



2) Entender la estructura superficial y subsuperfidalla Cuenca del Salar de Atacama
como evidencia principal del antepais CretacicoeBap desarrollado a lo largo de los
Andes.

3) Entender la relacion y estructura interna entrébaide oriental de la Cordillera de
Domeyko y la Cordillera Oriental incluyendo los doms de la Cuenca del Salar de
Atacama, Arco y Puna para asi establecer posildesas y procesos mayores que

generaron la actual arquitectura de los Andesealatstud.

2. Metodologia

La metodologia usada para desarrollar los difesevipgetivos especificos es la siguiente:

Objetivo 1: Comprender el proceso de deformaci@aellado durante la orogenia Incaica a lo

largo del borde oriental de la Cordillera de Don@eyk

Para cumplir este objetivo se realizo:

1) Un mapeo de detalle (1:10.000) del escarpe teaoBicBordo al sur del Salar de
Atacama donde la deformacién de las formacione®iecas Naranja y Loma Amarilla
reflejan la accion de la Cordillera de Domeyko solms depositos de la Cuenca (figura
3.2). Para esto se realizaron 2 campanfas de tedeed0 dias cada una en los meses de
Julio del 2010 y Enero del 2012.

2) A partir del mapeo anterior se realizO una seca@@itructural balanceada a escala
1:50.000 que muestra los rasgos estructuralesipaies (Anexo C) y permite estimar el

acortamiento tecténico absorbido por las secuerigamzoicas producto del alzamiento
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de la Cordillera de Domeyko. Esto se logr6 mediagiteiso del Software Move de
Midland Valley (modulo 2D Move). Este software péerel balanceo de secciones de 2
formas distintas. Por una parte se puede restérdeformacion, es decir, llevar las
unidades desde el estado actual a su estado ¢rigper otra, hacer un forward, es decir,
dado un estado inicial generar el estado final mbsi® mediante la aplicacién secuencial
de distintos episodios de deformacion. Ambas tésniatilizan distintos algoritmos
matematicos y geométricos para representar lasedifess formas en que se deforman las
rocas segun la accion de fallas y/o pliegues. Enaso el balanceo de la seccion se hizo

mediante restauracion de la deformacion.

Objetivo 2:  Entender la estructura superficial yosiperficial de la Cuenca del Salar de
Atacama como evidencia principal del antepais CiaiéSuperior desarrollado a lo largo de los
Andes.

Para cumplir este objetivo se requirio:

1) Reinterpretar, con una vision 3D, parte de lasaBn&gmicas de reflexion (figura 3.1)
disponibles gracias a la empresa ENAP. Esto cdim ele entender la distribucion y
variacion principalmente EW y NS de las unidadge bhSalar de Atacama. Esto se
hizo con ayuda del Software Move, de Midland Val{eyodulos 2D Move y 3D
Move). Para esto primero se reinterpretd la liriemisa 1g010 por donde pasa el
pozo Toconao 1, un pozo exploratorio de 5500 m rdéupdidad realizado por la
empresa Enap junto con la malla sismica. Luegors®rmgaron los contactos por
lineas sismicas NS (1g0la y 1g07) de modo de ecroglar la estratigrafia al sur.
Ademas se interpretdé una linea oblicua con direcfllE (1z013) para prolongar
con mayor claridad los distintos niveles y los @gses hacia el oeste de la cuenca.
Luego, para entender la deformacién EO al sur @uknca de Atacama, se revisaron
3 lineas paralelas (1g018, 19022 y 1g024). Finaleese eligio la linea 19024 por ser
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2)

3)

la linea mas al sur, ya publicada, que muestraajerrforma la accién del Cordén de

Lila en la Cuenca de Atacama.

Convertir a profundidad la interpretacion de l&érsismica 1g024. Para esto se contd
con la ayuda de Eduardo Contreras, Geofisico dphid@mento de Geofisica de la
Universidad de Chile, quien en base a la interpr@tay a la estratigrafia del pozo
Toconao 1 (extendida por la malla 3D de lineasis&sreinterpretadas), realizé una

conversion de Two Way Travel Time (TWT) a profuratid

Integrar la geologia de superficie y de subsugerficediante la confeccion de una
seccion estructural integrada de escala 1:600.@30edla Cordillera de Domeyko
hasta el borde occidental de la Cordillera Occalerara esto se utilizé el médulo
2D Move del software Move donde, en base a las g&@as de los depositos, su
disposicién y las distintas estructuras reconocidashizo una restauracion de la
deformacion para ver el aporte en acortamientoaddlistintas fases tectonicas que

afectaron la zona de estudio.

Objetivo 3: Entender la relacion y estructura inéeentre el borde oriental de la Cordillera de
Domeyko y la Cordillera Oriental estableciendo ples causas y procesos mayores que

generaron la actual arquitectura de los Andesaalatstud.

Para cumplir este objetivo se requirio:

1) Hacer una revisibn de los mapas geoldgicos puldiaentre la Cordillera de

Domeyko y la Cordillera Oriental y los 23° y 24°Eh base a estos, realizar un mapa

geoldgico compilatorio a escala 1:2.000.000.
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2) Hacer una revision de las secciones estructuralddicadas asi como trabajos
geofisicos en ausencia de antecedentes geologitastarales. En base a estos datos
y considerando los resultados de esta tesis pa@udémca del Salar de Atacama,
realizar una seccion estructural hipotética aurmpl@enceada a escala 1:2.000.000 que
integre antecedentes estructurales y tectono-sethmes de la region y permita
proponer una solucion geométrica a la deformacaitical profunda que control6 el
ordégeno a esta latitud. Esto se logré mediantesseldel Software Move de Midland

Valley (médulo 2D Move).
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2. Marco Tecténico

1. Marco Geoldgico

La evolucion geoldgica de la region incluye la diist de al menos cinco unidades
morfoestructurales que de oeste a este son (figura la Cordillera de Domeyko, la
Cuenca de Atacama en la Depresion de los Salar€priillera Occidental, la Puna y la
Cordillera Oriental. Considerando la extension Iaminal del presente trabajo (figura 2.1
y 2.2), donde se intentara hacer un analisis @atalcde unos 400 km de seccién este-
oeste, y con el objeto de sintetizar la evoluciéalggica a esta latitud, hemos agrupado los
eventos mayores en 3 “eventos principales simplifas” un Prerift Proterozoico-
Paleozoico, un Sinrift Permo-Triasico a Cretaciemnprano y un Sinorogénico Cretécico

Tardio al reciente (ver referencias en cada etdjgasa 2.3).

70°0°W 68°0° W 66°0° W 64°0° W

1Argentina

26°0°S
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Figura 2.1: Zona de estudio. Modelo digital de ateédn de los Andes Centrales
comprendidos en el norte de Chile, norte de Arganyisur de Bolivia. Se representan las
principales unidades morfoestructurales de la regi@C: Cordillera de la Costa; D:
Depresion Central; CD: Cordillera de Domeyko; ARie@ica de Atacama; WC: Cordillera
Occidental; P: Puna; A: Altiplano; EC: Cordilleraiéntal; SR: Subandino; SBR; Sierras
de Santa Barbara. La zona de estudio esta ubicatda les 22,5 y 24° latitud sur y
contempla desde el borde oriental de la Corditier@omeyko hasta la Cordillera Oriental.
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Figura 2.2: Geologia de la Cordillera de Domeyka @ordillera Oriental. Mapa geoldgico
simplificado desde el borde occidental de la Ctdil de Domeyko hasta la Cordillera
Oriental. Ubicacién de la seccion regional y zoaastudio en el antearco. Compilaciéon en
base a trabajos de Ramirez y Gardeweg, (1982);nMad y Lahsen, (1984); Arriagada,
(1999); Gardeweg y Ramirez, (1985); Zappettini g8b, (2001); Rubiolo et al. (2001);
Gonzalez et al. (2004); Caffe et al. (2001).

La etapa de Prerift Proterozoico-Paleozoico secteniaa por una serie de fases orogénicas
asociadas a colision y acrecion de terrenos (Rabh®@9; Charrier et al., 2007; figura 2.3).
El registro estratigréafico comienza con una exterm@sencia de sedimentitas
metamorfizadas (Formacion Puncoviscana, eg. Rulgbla., 2001) y cuerpos intrusivos
expuestos a lo largo de la Cordillera Oriental cDidantes sobre estas unidades, el registro
Paleozoico Inferior se expone ampliamente en ladilemra Oriental y la Puna vy,
localmente, a lo largo de la Cordillera Occiden@rresponde principalmente a unidades

sedimentarias (eg. Grupo Meson, Formacion Acoite,e). Rubiolo et al., 2001) asi como
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cuerpos intrusivos y complejos magmaticos y eroggtivPor ultimo, el registro del
Paleozoico Superior aflora a lo largo de la Coeddllde Domeyko, Cordillera Occidental vy,
escasamente, en la region del actual arco volcafloaesponde a abundantes cuerpos
intrusivos asi como depositos sedimentarios y vadod principalmente félsicos (Ramirez
y Gardeweg, 1982).

Entre el Permotriasico y el Cretacico Temprano ssadollaron varios episodios
extensivos o de rift a lo largo del margen occidede la actual Placa Sudamericana (eg.
Charrier et al., 2007). A la latitud del Salar da@ama se observan 4 episodios mayores de
rifting: uno Permotridsico; uno Jurasico de tipasarco y dos Cretacico Inferior, uno de
tipo trasarco y otro de tipo intracratonico (eglfiay Marquillas, 1999; Charrier et al.,
2007). De estos, los rifting de trasarco solo gwegn a lo largo del eje y borde occidental
de la Cordillera de Domeyko, por lo que no son icierados en este estudio. Asi, solo se
contemplaron dos procesos, el rift Permotriasical yift intracratonico de Salta (figura
2.3). El rift Permo-Tridsico se caracterizé poremstos depocentros a lo largo de Chile y
parte de Argentina (Charrier et al., 2007). Sin amgb, dentro de la zona de estudio se
encuentra escasamente representado en la Cordderddomeyko y la Cordillera
Occidental. En la Cordillera de Domeyko alcanza 2@50 m de secuencias volcano-
sedimentarias, con base desconocida (Formaciorat&stEl Bordo, Tuina, Grupo Cas,
Peine y equivalentes eg. Ramirez y Gardeweg, 1982)la Cordillera Occidental se
compone esencialmente de unidades volcano-sedin@ntdcanzan poco mas de 200 m.
Por otra parte, el relleno sinrift del Rift de @allcanza los 600 m de una secuencia
sedimentaria continental granocreciente (Subgrupgu® Salfity y Marquillas, 1999).
Estos depositos se extienden a lo largo de la (GmaliOriental, en partes de la Puna y

ampliamente hacia al norte, fuera de la zona deliest

Por ultimo, el margen occidental de Sudamérica eseafectado por numerosas fases
compresivas las que agrupamos en un gran episotoogénico desarrollado desde el

Cretacico Tardio al reciente: A esta latitud, glisgo estratigrafico compresivo comienza
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con la Fase Peruana en la Cordillera de Domeyks 80 Ma (Amilibia et al., 2008; figura
2.3). El alzamiento de esta cordillera genero lar€a de Atacama, una cuenca compresiva
gue ha alojado los depositos de la Cordillera de®gdko desde el Cretacico “Medio” hasta
hoy en dia. El relleno sinorogénico de la cuencaienza con brechas y conglomerados
gue gradan a secuencias continentales finas (Farmdanel, Hartley et al., 1992;
Charrier y Reutter, 1994; Mpodozis et al., 2005rigfgada et al., 2006). Estos depoésitos
registran discordancias progresivas internas quedae su caracter compresivo (Mpodozis
et al., 2005). Discordantemente se deposito unanpotserie de mas de 3000 m de
sedimentos continentales pardo-rojizos (Formaciarildetis, Mpodozis et al., 2005 y
referencias alli citadas). En discordancia, uné& st conglomerados (Formacion Barros
Arana) revelan la erosion de partes profundas deoldillera de Domeyko (Mpodozis et
al., 2005). Por otra parte, en el borde occideteadsta cordillera, se deposité una serie de
méas de 1000 m de sedimentos rojos continentalesngledon Tolar, Maksaev, 1978; y
Formacion Tambillo, Skarmeta y Marinovic, 1981) ieglentes a la Formacion Purilactis
(Charrier et al., 2007). Por otra parte, en la Punla Cordillera Oriental, ocurre un
paulatino proceso de cierre del rift de Salta astwia la fase de “sag”. Aqui, la
transgresion del océano Atlantico, favorecida pgrfbsas del sinrift, ocurre en un marco
de aparente tranquilidad tectonica durante el Niahgtno (Salfity y Marquillas, 1999).
Los depositos asociados a este evento (Formacioardige y otras, Salfity y Marquillas,
1999) se extendieron hasta la Cuenca de Atacandenevando que ambas cuencas se
encontraban vinculadas para este tiempo (Matthdéwal.e1996; Mufioz et al., 2002;
Mpodozis et al., 2005). Contemporaneo a esta imgrevarina, en el borde occidental de
la Cuenca de Atacama, una secuencia volcanicagia 820 m (Formacion Cerro Totola)
se deposita discordante sobre las unidades crasacideriores. Su composicion es
principalmente basica y su edad esta entre los@bMa (K/Ar en roca total, Mpodozis et
al., 2005).

Luego, la Cordillera de Domeyko y la Cuenca de Ama&, se ven afectadas por una nueva
fase compresiva correlacionada con la Fase KTinhel Cretacico — Terciario. Esta fase

se reconoce por fuertes discordancias dentro dadémca de Atacama (Arriagada et al.,
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2006). Los espacios de sedimentacion fueron relshadurante el Paleoceno—Eoceno por
la Formacién Naranja, una secuencia sedimentannemtal granocreciente de unos 1500
m que grada de evaporitas y arenas finas a arenasgfomerados. Por otra parte, en la
Cordillera Oriental y la Puna, el subgrupo SantebBia muestra el relleno sedimentario de
baja energia con alta presencia de fangolitas,saeny pelitas (Salfity y Marquillas,
1994). Este relleno que alcanza los 980 m, locaiensa asocia a una segunda etapa de
postrift (Salfity y Marquillas, 1999).

Para mediados del Eoceno, la Fase Incaica genieléneia de compresion en la Cordillera
de Domeyko, la Cuenca de Atacama, la Puna y lail&wed Oriental (eg. Salfity y
Marquillas, 1999; Coutand et al., 2001; Carrapalgt2005; Arriagada et al., 2006). La
Cordillera de Domeyko concentr6 amplias rotacioteesdnicas horarias (Somoza et al.,
2002; Arriagada et al., 2003) y condicioné un rap@riodo de exhumacion entre los 50 —
30 Ma (Maksaev y Zentilli, 1999). Esta actividachgsd una fuerte discordancia progresiva
en la Cuenca de Atacama (Arriagada et al., 20@8jniiendo acumular mas de 2000 m de
conglomerados gruesos de la Formacion Loma Amaslacuya base se encuentra una
toba datada en 43,8+0,5 Ma y 44,2+0,9 Ma*{Ar*® en Biotita; Hammerschmidt et al.,
1992). Por otra parte, los depocentros generadds lBuna y Cordillera Oriental son poco
potentes. Sus sedimentos se acumularon sobre pb@&alta en una suave discordancia
gue se atenla hacia el este (Salfity y Marquill899). Estos depdsitos son principalmente
continentales e incluyen conglomerados a arciélsliy secundariamente ignimbritas acidas

(Formacion Casa Grande y equivalentes; Rubiold,e2@01).

Durante el Oligoceno tardio al reciente se establég Puna y la Cordillera Oriental como
tal, separando definitivamente la Cuenca de Atacdehantepais principal. A partir del
Mioceno medio se establece el arco volcanico gosicion actual. La Cuenca de Atacama
alcanza su configuracion actual, con aportes tdatta Cordillera de Domeyko como del
arco. En la Puna se desarrollan varios depoceqgtrescomienzan con la Fase Pehuenche

(eg: Cuenca Arizaro; Salfity y Marquillas, 1999)uchos de los cuales evolucionaron a
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cuencas de drenaje interno. Con la Fase Quechueshrrollada durante el Mioceno
superior (Zappettini y Blasco, 2001 y Rubiolo et aD01), se produce el levantamiento y
engrosamiento cortical de la Puna (Coira y Knox9)9al mismo tiempo que se produce
la inversion principal de la cuenca del Grupo Sgdafity y Marquillas, 1999, Kley et al.,
2005). Esta fase, en conjunto con la Fase Quechexritiria el desarrollo de despegues
profundos que controlaron la evolucion de la Cterdhl Oriental (Rubiolo et al., 2001). Por
ultimo, la Fase Diaguita pliega gran parte de lhectura ignimbritica a lo largo de la
Cordillera Occidental y la Puna, permitiendo la lampacion de centros volcanicos en esta
Ultima (Zappettini y Blasco, 2001). Esta ultimaeagenera la inversion definitiva de los
depositos del Grupo Salta en la Cordillera Orie(tallfity y Marquillas, 1999) y provoca
la reactivacion local de corrimientos Quechuas f&#mi y Blasco, 2001).
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Figura 2.3: Cuadro Cronoestratigrafico.

Carta cronoestratigrafica de las unidades de pleteantearco (el lado oriental) y del
trasarco a la latitud del Salar de Atacama. Paemtarco se representan las unidades del
borde occidental de la Cordillera de Domeyko y aeClenca de Atacama y; para el
trasarco, las unidades de la Puna y CordilleranfaieAqui se muestra el principal rasgo
del relleno estratigrafico y la caracteristica wdtiral asociada a las fases tecténicas
registradas en cada region. Dentro del antearcla, €nenca de Atacama (AB), se muestra
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la estratigrafia publicada del pozo Toconao 1 (ACBD, E y F segin Mufioz et al., 2002);
mientras que para el borde oriental de la Cordiltle# Domeyko se utilizo la estratigrafia
de Mpodozis et al., (2005) (ver figura 3.2 para rdétalle). Notar la exageracion del
tiempo comprendido entre el Cretacico Superior seeiente asi como la migracién de la
deformacién asociada a las fases tectonicas.

2. Marco Estructural

La estructura de los Andes a esta latitud se aaraatpor una extensa presencia de
basamento involucrado en la deformacién. Su arcjuite actual puede ser explicada a
través de la caracterizacion de las cinco unidau®w$o-estructurales desarrolladas (figura

2.1). Asi, de oeste a este encontramos:

La Cordillera de Domeyko: Constituye un cinturotr@esural ubicado en el antearco del
norte de Chile. Se extiende por unos 500 km eag@1° y 28° S, con una altura promedio
de 3000 ms.n.m. Estd dominado por una serie deowesdde basamento Paleozoico
elongados norte-sur. Estos cordones fueron alzadiofallas inversas de alto angulo que
transmitieron la deformacion a la cobertura meswzeica en estructuras de escama
delgada (eg. Amilibia et al., 2008). Estas estmastuestan cortadas por lineamientos
trasversales de orientacion NO-SE vy, subordinadsnéfE-SO (Mpodozis y Cornejo,
1997). Diferentes trabajos han propuesto que dmefyg compresivo este-oeste en la
Cordillera de Domeyko comenzé a los 90 Ma durahteretacico Tardio temprano, como
consecuencia de la inversion de las cuencas Messzde trasarco (Amilibia et al., 2008,
Mpodozis et al., 2005). Su borde oriental es umnmgectectonico que se extiende por mas
de 120 km, con una altura maxima de 900 m (Esclfordo). Este escarpe presenta
variaciones norte sur en su estilo estructural ware desde, un pliegue con nucleo de
basamento en la parte norte, a una falla inversaedgencia este en el sur, la cual despega
el basamento sobre las unidades Cenozoicas (Adaagiaal., 2006). Por otra parte, a esta
latitud, el borde occidental de ésta cordillerabastante menos evidente que su limite

oriental, sin embargo, en profundidad parece radgoa fallas inversas de alto angulo y
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vergencia oeste (Victor et al., 2004). Trabajostaronoldgicos indican que al menos 4-5
Km de rocas fueron erodadas durante la exhumaei@sid bloque tectdnico entre los 50 y
30 Ma (Eoceno medio — Oligoceno temprano) (Maksagentilli, 1999).

La Cuenca de Atacama en la Depresion de los Saldnesanomalia topografica negativa
de primer orden en los Andes Centrales emplazadmarzona con una fuerte anomalia
gravimétrica positiva (“Central Andean Gravity Higde Gotze y Krause, 2002). Se
encuentra dividida superficialmente por la Cordilee la Sal, un relieve elongado NS a
NNE que separa el actual Salar de Atacama del Ltenda Paciencia (figura 3.1). El
relleno mesozoico de esta cuenca aflora en simetirspretados y fallas de alto angulo a lo
largo del Escarpe El Bordo (Mpodozis et al., 2088jagada et al., 2006). Por otra parte,
gracias a la realizacion de una malla de lineasicds de reflexion por ENAP (figura 3.1)
se comenzaron a publicar una serie de interpretesiade estilos estructurales en
subsuperficie. Inicialmente la Cuenca de Atacame @&mtendida como una cuenca
extensional (eg. Flint et al., 1993). Luego se mecgeron caracteristicas compresivas que
fueron asociadas a procesos de inversion tectqeiga Mufioz et al., 1997 y 2002),
transpresion (Pananont et al., 2004) y compresitnepisodios extensivos (Jordan et al.,
2002 y 2007). Los ultimos resultados proponen i@ euenca evoluciond en un contexto
compresivo como una cuenca de antepais durantayarmarte de su historia (Arriagada
et al., 2006). Segun datos de subsuperficie laillaalde la Sal es el resultado de un flujo
diapirico de rocas Oligocenas a Pleistocenas gbdahaomenzado durante el Mioceno
Temprano tardio a Mioceno Medio asociado a una faNersa profunda (Mufioz et al.,
2002; Pananont et al., 2004).

La Cordillera Occidental: Corresponde a una unidhmhgada tipicamente NS que se
encuentra localmente desplazada hacia el este der& km bordeando la Cuenca de
Atacama (Mpodozis et al., 2005). Esto permite difierar dos dominios de orientacion NS
gue limitan al sur y al este esta cuenca. El danoniental hospeda a parte importante del

arco volcanico desde Mioceno Medio al recientearstando elevaciones cercanas a los
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6000 ms.n.m (Elger et al., 2005). La cobertura &ulca asociada oculta gran parte de la
geologia previa, dificultando la caracterizaciomlggica y estructural. A lo largo de su
borde occidental se registra un acortamiento eskenente este-oeste que afecta la
cobertura ignimbritica, con fallamiento bivergemtetivo al menos durante el Plioceno.
Hacia el sur, Gonzélez et al. (2009) sugirieron prebablemente el fallamiento estuvo
activo gran parte del Oligoceno-Mioceno al reciebkea evidencia indirecta de estructuras
son la serie de cordones volcanicos alineados N aque sugieren un fuerte control
estructural en el emplazamiento del arco (Lahs®&82;1 Marinovic y Lahsen, 1984;
Gonzalez et al., 2009; ver figura 2.2). Por otragyal dominio sur corresponde al Cordon
de Lila (CdL), un cordon montafioso de 3200 m daralppromedio. Este cordon esta
afectado por una serie de fallas de orientacionyNé&n menor medida, por lineamentos
NNW y NNE. Edades de trazas de fisibn en apatit@8é + 5.6 Ma indican que este
basamento estuvo a 3-4 km de profundidad duranioeéno (Andriessen and Reutter,
1994).

La Puna: Una altiplanicie elevada por sobre 1090378.n.m. Aqui se encuentran una serie
de cuencas intermontanas separadas por cordon¢affosos NS a NNE, asi como centros
eruptivos. Los cordones corresponden a rocas deb®aco Inferior alzadas por fallas

inversas de alto angulo y vergencia opuesta queagen la deformacion a la cobertura
Mesozoica y Cenozoica (Ramos, 1999; figura 2.2).bEee a datos de proveniencia,
Carrapa et al. (2005) determinaron una fuente coalloeste de la Puna y Altiplano

durante el Eoceno tardio al Oligoceno con fuertealés esporadicas. Esto le sugirio la
existencia de una cuenca de antepais orientadaudimglmente en los Andes Centrales
para este tiempo. Secciones estructurales reatizaataCoutand et al. (2001) muestran un

acortamiento Cenozoico de un 10 a un 15% subpeiqéadal orogeno.

La Cordillera Oriental: Un sistema de fallas deaesa gruesa y doble vergencia que
alcanza alturas de 5000 a 6000 ms.n.m (Elger,e2@05). Su estructura se caracteriza por

una imbricacion de escamas de rumbo NNW que invatudasamento granitico y
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sedimentario proterozoico (figura 2.2). Estas essarienen una estructura compleja
resultado de multiples orogenias. Aqui se encuenggean parte de los depoésitos
pertenecientes al rift de Salta (Grupo Salta; §alifi Marquillas, 1994; Gonzélez et al.,
2004; Rubiolo et al., 2001). Estos depdsitos reggisperiodos de alzamiento y erosion
desde el Eoceno medio hasta el Pleistoceno (Saifiyarquillas, 1999). Carrera et al.
(2006) propone que los depositos del rift fueroveitidos durante el desarrollo de la
Cordillera Oriental. Segun Rubiolo et al. (2001)despegue principal de basamento se
encuentra a entre los 15 y 20 km de profundidadsychbalgamientos de basamento de

vergencia este se desarrollaron entre los 20 y@2hadta el Mioceno superior.

Esta vision actual de la estructura de los Andestr@es muestra grandes diferencias
acerca del control de las estructuras profundascqo&olan cada sector del ordgeno. El
menor control se tiene, naturalmente, en la red&rarco. Sin embargo, en la Cuenca de
Atacama, a pesar de los numerosos trabajos readizagl estructura superficial y
subsuperficial ha sido solo bien descrita en téomiasqueméaticos (eg. Macellari et al.,
1991; Flint et al., 1993; Mufioz et al., 2002; Jorcd al., 2002; Arriagada et al., 2006;
Reutter et al., 2006; Jordan et al., 2007), simdogun una estimacion del acortamiento
tectonico absorbido. Es por esto que este trabagenqde lograr, a partir de la integracion
de la geologia de superficie y subsuperficie erCleenca de Atacama, una seccion
estructural que permita entender la arquitectulabdede occidental de la cuenca de
antepais Cretécica asi como dar una primera estimdel acortamiento tectonico en esta
porcion del antearco. Luego, integrar esta estraaton la informacién estructural de la
Puna y la Cordillera Oriental para poder visualiaaarquitectura completa de la cuenca de
antepais Cretacico Superior a esta latitud. Eloseotcidental del orégeno no fue
considerado principalmente debido a la ausencteati@jos que propongan una idea acerca
de su estructura cortical profunda a esta latitndtivo por el cual requiere un trabajo

adicional al de solo integrar informacion.

23



3. Geologia y estructura de la Cuenca de Atacama

1. Estratigrafia de la Cuenca de Atacama

La Cuenca de Atacama se caracteriza por ser unnuofdepocentro limitado por basamento
Paleozoico al sur, este y oeste (figura 3.1). Basamento en la Cordillera de Domeyko consta
de intrusivos Paleozoicos y secuencias volcanoyeadarias del Paleozoico Superior a Tridsico
(Estratos El Bordo y Formacion Agua Dulce y TuiRaczynnski, 1963; Garcia, 1967; Fortt,

1981; Mundaca, 1982; Ramirez y Gardeweg, 1982; ndait y Lahsen, 1984). Al sur, el

basamento consta de una serie de intrusivos Yy rsgasevolcano-sedimentarias del Paleozoico
Inferior (CISL, Formacion Lila, entre otras, Ranzine Gardeweg, 1982; Mpodozis et al., 1983).
Sobre esta secuencia afloran sucesiones Permae@gasgolcanicas y volcano-sedimentarias
(Formaciones Cas y Peine, Ramirez y Gardeweg 18883s ultimas afloran, tanto al sur, sobre

el Corddn de Lila, como al este, en la Cordilleczi®ental.
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Grid of seismic lines, Atacama Basin

68°30'0"'W 68°0°0"'W
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24°0°07°S

Figura 3.1: Imagen LANDSAT de la Cuenca del SawAthcama.

Imagen LANDSAT de la Cuenca de Atacama mostrand@tancipales unidades topograficas,

ubicacion de las lineas sismicas y la posicionpdeb exploratorio Toconao-1 realizados por
ENAP. Las cajas blancas muestran los nombres dméss sismicas y el cuadro rojo muestra la
ubicacion de la figura 3.3. Las lineas rojas (1gAf013, 1g07a, 1g0la) muestran la ubicacion
de las lineas sismicas re-interpretadas. La lioj@acon borde negro (19g024) y el cuadrado rojo
es por donde va la seccién restaurada de la fR)9ea
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El relleno sinorogénico de la Cuenca de Atacantaasestablecido de dos formas, por medio del
pozo exploratorio Toconaol (ENAP, figura 2.3 y 3/Por medio de los afloramientos expuestos
a lo largo del Escarpe El Bordo (figura 2.2). Laaggrafia a lo largo del escarpe el Bordo ha
sido estudiada por numerosos autores (eg. Brud@34, 1942, 1950; Dingman, 1963; Ramirez
y Gardeweg, 1982; Marinovic y Lahsen, 1984; Hartityal., 1988, 1992; Flint et al., 1989;
Charrier y Reutter, 1990, 1994; Hammerschmidt ¢t1892; Arriagada, 1999; Mpodozis et al.,
2005), los cuales han permitido definir tanto stacir sedimentario detritico continental asi
como su columna estratigrafica. La estratigrafinsmerada en este trabajo corresponde a la
propuesta por Mpodozis et al. (2005) (figura 3d®nde nuevas observaciones complementan los
trabajos previos. Asi, de base a techo se tienendeon Tonel (KST ), Formacion Purilactis
(KsBA), Formacion Barros Arana (KsBA) y la FormatiGerro Totola (KsCT) pertenecientes al
Cretacico Superior, y Formaciéon Naranja (PEn) y nmamion Loma Amarilla (EOla),
pertenecientes al Paledgeno. Segun ellos, la F@ddmdmnel es una secuencia sedimentaria
continental de 500 mts a mas de 1000 mts compdeshaechas y conglomerados seguidos de
areniscas finas pardo rojiza localmente alternasiayeso y, finalmente, depdsitos de anhidrita.
Esta intruida por diques lampréfiros de 68 Ma (dam K/Ar en biotita de Mpodozis et al.,
(2005)) y depositada en discordancia angular sdése unidades triasicas. La Formacion
Purilactis es una secuencia sedimentaria continemmpuesta de cerca de 3000 mts de
areniscas, fangolitas rojas y, en menor medidagloarerados. Posee entre sus clastos
fragmentos de los diques lamprofiros que intruyénFormacion Tonel y su contacto basal es un
despegue por falla inversa sobre la Formacién Tooel Formacién Barros Arana es una
secuencia sedimentaria continental compuesta pomiS de conglomerados de grano grueso
rojizos bien cementados asociados con areniscaesidada en una posible discordancia sobre la
Formacién Purilactis, posee una alta presencialaitos graniticos derivados posiblemente de
partes profundas de la Cordillera de Domeyko. Laragion Cerro Totola es una secuencia
volcano-sedimentaria compuesta por 800 mts de aasleandesitas basalticas y lavas daciticas
intercaladas con ignimbritas rioliticas y congloatks volcaniclasticos en la base. Depositada en
discordancia sobre Formacion Purilactis y Formadionel, su edad esta entre 66-64 Ma por
dataciones K/Ar en roca total (Mpodozis et al., 220@®obre las unidades Cretacicas, el registro
Paledgeno se compone de sucesiones sedimentatiicaie con menor aporte volcanico. De
base a techo son: la Formacién Naranja y la Foomdobma amarilla, las cuales seran descritas

en detalle mas adelante.
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Estratigrafia de la Cuenca del Salar de Atacama

Co. Quimal - Co. Negro
B Ds Neogene

Loma Amarilla Fm.

43,8+0,5; 42,2+0,9 Ma (1)
D4

Orange Fm.
58,0£3; 57,9£1,9 Ma

Not to scale

D3

Totola Fm.
66+2; 6542; 6412 Ma

Barros Arana area

Barros Arana Fm.

D?
Rio Grande Member

Seilao Member

Vizcachita Member

Purilactis Formation
Purilactis Group

Licdn Member

Limén Verde Member

1000
T3 evaporites

. laminated
sandstones

Tonel Fm.
wn
8

T1 basal breccias 0 m
D1

Late Paleozoic-Triassic basement

Figura 3.2: Estratigrafia de la Cuenca del SalaA@deama. Figura tomada de Mpodozis et al.,
(2005).
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El pozo Toconaol se ubica en el centro norte déuenca de Atacama, junto con la linea
sismica 19010 (figura 1.2). Este pozo perfor6 5%00de rocas sedimentarias donde se
distinguieron siete unidades (A1, A2, B, C, D, E gegun Mufioz et al., 2002; figuras 2.3 y 3.6).
Su estratigrafia ha sido correlacionada con dadifibrmaciones en superficie (eg. Arriagada et
al.,, 2006; Jordan et al.,, 2007). Segun estos wapdps distintas unidades pueden ser
caracterizadas en base a su litologia, discordameyores y geometrias de deposicion. Las
discordancias mayores son Cretacica Superior y rige@digocena (Arriagada et al., 2006;
Jordan et al., 2007). La discordancia Cretacicanpercorrelacionar las secuencias Al y A2
(seguin Mufioz et al., 2002) con las formacionesd3afirana, Cerro Totola y Purilactis (segun
Mpodozis et al., 2005). En el pozo equivale a 195@e sucesiones sedimentarias continentales y
marinas. El registro marino se asocia con la ingnemarina desde el océano Atlantico en el
Maastrichtiano (Mpodozis et al., 2005). La segurdiscordancia es progresiva y limita
superiormente las unidades B y C y continuamenta anidad D (figura 3.6). Asi, By C
corresponderian a la Formacion Naranja y D a lanBoion Loma Amarilla (figura 2.3). Dentro
del pozo la Formacion Naranja corresponde a 10@® mna sucesion sedimentaria continental
granocreciente y la Formacion Loma Amarilla a 45@enprincipalmente conglomerados. Por
ultimo, las secuencias E y D segun Mufioz et al0Z2@epresentan el relleno del Oligoceno
Tardio al reciente (Jordan et al., 2007). En elopezsucesion E corresponde a 550 m de una
unidad de baja energia y equivale a la FormacionPgaro que aflora principalmente a lo largo
de la Cordillera de la Sal (Mufioz et al., 2002ndhinente, los 1000 m de la sucesion F se

correlaciona con la Formacion Vilama (Marinovic ghisen, 1984).

Por otra parte, el Escarpe El Bordo puede ser gugdid en dos dominios, uno norte, donde
afloran rocas cretécicas, y uno sur, donde aflovaas principalmente cenozoicas (figura 2.2). El
registro Cenozoico comienza, como se dijo previdejenon la Formacion Naranja, una
secuencia sedimentaria continental compuesta p8® 16 distribuidos en cuatro miembros
concordantes entre si (figura 3.3). Litologicamesgta zona se puede dividir en dos dominios:
uno sur, donde afloran principalmente los miemibasales, y uno norte, donde afloran todos los
miembros superiores (figura 3.3). La base afloda so la parte sur en dos franjas NNE. Se
compone de intercalaciones centimétricas de liamliareniscas finas y arcillolitas ricas en

evaporitas (Miembro Na en figura 3.3). El segundembro consta de intercalaciones métricas
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de areniscas finas, arcillolitas y limolitas covatés milimétricos evaporiticos y localmente
niveles métricos conglomeradicos (Miembro Nb enrfig3.3). Este miembro aflora en una franja
NNE a NNW en el centro y ampliamente en el suradedna de estudio. El tercer miembro se
compone de intercalaciones métricas de areniscadsasng finas amarillas y anaranjadas con
conglomerados subordinados (Miembro Nc en figu®). 3Aflora en el centro de la zona de
estudio en una franja NNE a NS. Por dltimo, el muaniembro consta de areniscas medias y
finas pardo rojizas que se acufian al oeste segdelastercalaciones métricas de areniscas
medias y conglomerados que varian a intercalacioemeétricas de areniscas finas y limolitas
con ocasionales niveles conglomeradicos (MiembroeNdigura 3.3). Gardeweg et al. (1994)
encontraron lavas intercaladas dentro de esta tédmaal sur de la zona de estudio las que
dataron en 57.9 £ 1.9 y 58.0 + 3 Ma (K/Ar, rocaalptEsta unidad sobreyace en discordancia
angular a la Formacién Tonel y es sobreyacida eeodiancia angular y erosiva por la
Formacion Loma Amarilla (Mpodozis et al., 2005 ferencias alli). Esta Gltima es una secuencia
volcano-sedimentaria sintectonica compuesta erasa por cerca de 200 m de una toba blanca
seguida de méas de 2000 m de conglomerados grueses g rojizos y gravas mal consolidadas.
La toba fue datada por Mpodozis et al. (2005) nradi&/Ar en plagioclasa (39,9 + 3,0Ma) y
Ar¥/Ar® en biotita (43,8 + 0,5 Ma y 44,2 + 0,9 Ma por Haershmidt et al., (1992)).

2. Estructura de la Cuenca de Atacama

Como se ha visto, la Cuenca de Atacama posee urrtampe control estructural, especialmente
en su borde occidental a lo largo del Escarpe Efi@d_a arquitectura actual de la cuenca es el
resultado de sucesivos eventos compresivos quéasdacprincipalmente a la Cordillera de
Domeyko. La estructura a lo largo del escarpe ptaseariaciones no solo en su rumbo sino
también en las unidades que afecta, mientras qnert afecta al relleno Cretacico Superior a
través de estructuras NNE, al sur afecta al rellasledgeno a través de estructuras NS. Por otra
parte, la estructura de basamento cambia acordiaseariaciones en el escarpe. Asi, el norte se
caracteriza por un anticlinal con ndcleo de basamegrel sur, por basamento que cabalga al este
directamente sobre los depésitos Cenozoicos (Aadag1999; Mpodozis et al.,, 2005). Una
ultima diferencia es la presencia al sur del Cordiétila, el cual cabalga al este sobre el relleno

de la cuenca, y se hunde hacia el norte, dentroSd&r (Arriagada et al., 2006). Estas
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caracteristicas hacen del sur de la cuenca un Idgal para estudiar su arquitectura. Ademas,
considerando las unidades involucradas en la defdiém, en el sur se puede diferenciar la
deformacién Cenozoica de la Mesozoica, permitieagi@stimar la contribucion de cada periodo
de deformacién que afectdé a la cuenca. Por ultenogl sur de la cuenca, existen una serie de
perfiles sismicos de reflexion de buena calidad lgae sido interpretados y publicados por
diversos autores (eg. Mufioz et al., 2002; Jordaal.e002; Arriagada, 2003; Reutter et al.,
2006; Arriagada et al., 2006), facilitando la coenmion de esta parte de la cuenca. Es por esto
gue resulta fundamental entender y estimar printerdeformacién Cenozoica que afectd el

borde sur occidental de la Cuenca de Atacama.

1. Estructura superficial del borde sur occidentdbed8uenca de Atacama

Como ya se ha visto, los depositos del borde suidectal de la Cuenca de Atacama
corresponden al relleno Paledgeno de la mismasttactura de estos depdsitos fue estudiada en
campafas de mapeo con el fin de caracterizar jnastel acortamiento tectonico de la fase

Incaica en dicha cuenca.

La estructura en el sector del Cerro Negro estdraada por la presencia de basamento
Paleozoico fallado sobre la cobertura Cenozoicai@s 3.3, 3.4 y 3.5). Esta falla inversa de bajo
angulo y vergencia este propaga la deformaciorsdanea gruesa de la Cordillera de Domeyko a
la cobertura Cenozoica de la Cuenca de Atacamdetcamacion de escama delgada se presenta
en dos dominios estructurales, uno occidental yariemtal. EI dominio occidental se caracteriza
por una serie de fallas de vergencia este quenfgllpliegan la cobertura (figura 3.4a). Dichas
fallas se generaron en secuencia acorde con amiatito que migra al este. Asi, las fallas mas
orientales imbrican sucesivamente las occidentdlestos despegues se concentran en las
secuencias basales evaporiticas del relleno Paleo€&n el norte, el segundo miembro de la
Formacion Naranja se encuentra repetido sobresshony en ndcleos de anticlinales apretados
(figura 3.4a). Hacia el sur, un despegue que naad rivel basal y se propaga hacia los niveles
superiores genera una repeticion tectonica de lesnbmos basales de la Formacion Naranja
(figura 3.4f). La presencia de mdltiples pliegugse se abren hacia el norte y fallan al sur

evidencia un mayor acortamiento hacia el sur (8gw8.4a y 3.4f). Por otra parte, en el dominio
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oriental la deformacién es de vergencia oesterdi@uic). Su estilo es tipo faja plegada y corrida
con despegues muy someros Yy pliegues de escalamékeica tipo propagacion de falla y flexura
de falla (figuras 3.4c y3.4d). Este dominio se fara las secuencias superiores de la Formacién
Naranja en las que el contraste litolégico favorodesarrollo de multiples despegues. El limite
entre ambos dominios es un sinclinal que evideatiehoque de vergencias opuestas (figura
3.4a, figura 3.4Db).

En base a la recoleccion de datos en terreno Bedreaa seccion estructural balanceada (figura
3.5). Las caracteristicas estructurales de primg¢roa considerar al momento de balancear la
seccion son: deformacion de vergencia este, unl paoilental que mantea al oeste y un panel
oriental que debe hundirse hacia el este hastazacal nivel dentro de la cuenca. Estos paneles
generan, a grandes rasgos, una geometria antidinalal requiere masa que rellene su espacio
interior (nucleo). Para solucionar este problemayrincipal estructura propuesta es una falla flat-
rampa—flat, que permite generar un pliegue tipeuila de falla y duplicar la secuencia. El estilo
estructural de esta deformacion es consistentéososbservados en superficie para la Formacion
Naranja. El limbo frontal del anticlinal propuestonstituye un “escalén” que permite que la
Formacién Naranja se hunda hacia el este. Porpairtte, esta estructura ayuda a disminuir el
problema de espacio en el nicleo interno de estaefeia anticlinal. Para terminar de completar
este espacio se propone una falla ciega de vesgeste que pliega el basamento. Dicha falla
tiene que ser post Formacion Naranja, pues lal#g dejar evidencias sedimentarias de un
nuevo frente compresivo. Asi, se sugiere una dsnade basamento desarrollada durante la
Fase Incaica, como ya propusieron Amilibia et 2008). Aunque las evidencias de esta
estructura son escasas e indirectas, este modatitage una solucion razonable dado los datos
disponibles. Asi, la deformacion del dominio or&nparece ser una respuesta de vergencia
opuesta al choque de la Formacién Naranja conteamas competente a la deformacion: la
Formaciéon Loma Amarilla (figura 3.5b).

La modelacion de esta seccion se realizé utilizagldeoftware MOVE (médulo 2DMOVE)
facilitado por Midland Valley. La restauracion dedeformacion se muestra en la figura 3.5(b).

El algoritmo utilizado fue Flujo Paralelo a la BalfFPF). Este algoritmo fue escogido por
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diversos motivos. Por una parte, la condicién rgiokd de la secuencia y la distribucion paralela
de los miembros favorece ampliamente un cizallalplar a las capas. Esto ya que la presencia de
intercalaciones de sedimentos con reologias coattas y la presencia de evaporitas
intercaladas favorece el desarrollo de despegueatefus a las capas, mientras que, por otro lado,
se ajusta muy bien al estilo de deformacién observeon mdultiples despegues y rampas

internas.
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Figura 3.3: Mapa Cerro Negro.

Mapa geoldgico del sector Cerro Negro (ver ubigacéd figura 3.1) y simbologia de las
unidades. La traza AB muestra la ubicacion de ¢aiée estructural observada en la figura 3.5.
Los tridngulos negros muestran la ubicaciéon y ¢aigan de las fotografias presentadas en la
Figura 3.4 ((a), (b), (c), (d), (e) y (). (Versi@scala 1:25.000 en Anexo).
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Figura 3.4: Imagenes de deformacion para la secédro Negro (ver Fotos ampliadas en Anexo
B). Estructuras observadas en el sector del Ceegrd\ Para ubicacién ver figura 3.3. Na, Nb,
Nc y Nd corresponden a los miembros de la Formadgnanja. LAt corresponde a los depdsitos
de toba LAa de la Formacion Loma Amarilla. (a) Yiganoramica al sur mostrando de oeste a
este: el basamento Paleozoico alzado, un panelltdeiingulo (70° al W) despegado en el nivel
Nb, un anticlinal apretado afectando los miembrbsyNNc y, por ultimo, el panel occidental de
el pliegue sinclinal que afecta la Formacion Lomaatilla. (b) Panel oriental del sinclinal de
Loma Amarilla. (c) Plegamiento de vergencia oeste@cados por despegues internos dentro del
miembro Nd. (d) Pliegue anticlinal afectando el mideo Nd. (e) Pliegue anticlinal y sinclinal
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afectando el miembro Nc y el flanco occidental depliegue sinclinal que afecta el miembro Nd
y la Formacion Loma Amarilla. Este sinclinal se wmtra despegado por una falla inversa de
vergencia W sobre el miembro Nb. (f) Vista panocgamsur mostrando de oeste a este:
basamento Paleozoico alzado por una falla invexszgetgencia E, la repeticidn tectonica de las
secuencias Na y Nb, un sinclinal afectando los roresn Na, Nb y Nc y, por ultimo, la
Formacion Loma Amarilla fallandose sobre la FormdadNaranja por una estructura inversa de
vergencia oeste.
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Figura 3.5: Seccién Cerro Negro y reconstruccidimestica (ver seccion escala 1:25.000 en
Anexo C). Seccion estructural del borde sur orletiala Cordillera de Domeyko. (a) Seccion

estructural del sector Cerro Negro (ver ubicacianfigura 3.3). La falla de bajo angulo que

levanta basamento es una falla que, dadas laspiegljeometrias de inversion observadas por
Amilibia et al. (2008) en la Cordillera de Domeykqudiese corresponder a una falla tipo

bypass, como proponen estos autores, o a unadalitajo, como se ilustra en la figura. De

cualquier forma, la naturaleza profunda de estk fab reviste mayores alcances para la
deformacion de escama delgada representada ercdebrselLa falla ciega de basamento que
pliega la Formacion Naranja es una falla inferidapyopuesta por Amilibia et al. (2008) que

permite alzar basamento minimizando el acortamigipjoRestauracion de la deformacion para
el Eoceno Temprano, en la que se observa la descoia donde se comienza a depositar la
Formacion Loma Amarilla, y para el Paleoceno, queestra la situacion predeformada. La

restauracion no considera el rebote isostaticoradpepor la liberacion de la carga de la

Cordillera de Domeyko.
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2. Estructura subsuperficial de la Cuenca de Atacama

La estructura interna de la Cuenca de Atacama dw@ estudiada por medio del analisis de
perfiles sismicos de reflexion realizados por ENAgura 3.1). Muchos de estos ya han sido
publicados por autores como Mufioz et al. (2002)iagada, (2003), Arriagada et al. (2006) y
Jordan et al. (2007), entre otros. Considerandbriaas sismicas disponibles se hizo una revision
3D de las discordancias mayores, reflectores maeriantes y unidades sismicas. En base a
esto, y considerando las interpretaciones presa&issomo la informacion estratigrafica del Pozo

Toconao 1, se propone una reinterpretacion paedeion 1g024 (figura 3.8).

La estructura general de la cuenca esta muy bibibida en dos lineas, una EW y otra NS,
ambas previamente publicadas (Jordan et al., 2B@2agada et al., 2006, entre otros). La
estructura EW, al norte de la Cuenca de Atacampusde observar en la linea 1g010. Alli se
observa un profundo depocentro afectado por unapiemto de vergencia este de estilo faja
plegada y corrida (figura 3.6). Este plegamientgolucra principalmente a las unidades
Cretacicas. Esta tectdnica compresiva genera wergefdiscordancia angular y un consecuente
relieve irregular que es llenado por los deposRakedgenos. Sobre estos Ultimos se identifica
una segunda discordancia de importancia regiomalcual consiste en una discordancia
progresiva que revela el caracter sinorogénicadalépdsitos que controla. Dicha discordancia
ha sido asociada a la fase orogénica KT, cuya itapoia en la construccion de los Andes ha
sido ampliamente documentada (eg: Sempere et%lQ; Reutter et al.,1996; Mpodozis et al.,
2005; Arriagada et al., 2006; Carrera et al., 20@@iilibia et al., 2008). Por otra parte, la
deformacion NS de la cuenca responde a diferestdeseestructurales a lo largo de la misma
(linea 1g01a, figura 3.6). Esto ya que mientrasoale se desarrolla un estilo de faja plegada y
corrida de escama delgada, hacia el sur la presdeddbasamento Paleozoico alzado involucrado

en la deformacion condiciona el cierre de la cuenca

El basamento en el Cordon de Lila, al sur de lanCaele Atacama, esta controlado por una falla

compresiva profunda de vergencia este. Dicha faélapminada Falla Lila, es una falla ciega que
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se extiende desde la Cordillera de Domeyko y aflacfmrte sur de la Cuenca de Atacama. Su

presencia se reconoce en 2 lineas sismicas obkoti@ssi, la linea 1g024 y 1z013 (figura 3.7).

A diferencia de la parte central de la cuenca, dolad unidades sismicas mantienen una
continuidad este-oeste (Figura 3.6), hacia ellayresencia del Cordén de Lila marca un fuerte
cambio en la geometria de los depésitos (figurg. 8 por esto que la ubicacion de las
discordancias mayores es fundamental para defisipbtencias y geometrias internas de los
depositos, y asi, el desplazamiento de las falles Igs controlan (limites de cuenca). En la
interpretacion de la linea 19024 se puede ver quante el Nedgeno la actividad se ha
concentrado en la Cordillera de la Sal, con mendesplazamientos en la Falla El Salar (figura
3.8). Los depositos del Eoceno - Oligoceno muesiragaracter sintectonico al alzamiento del
Corddn de Lila, lo que se refleja en una discor@dapcogresiva en el limbo occidental del
mismo, mientras que hacia el este, en borde oflieletda cuenca, los sedimentos se acufian
contra un relieve alzado. Los depositos PaleocBoosnos se encuentran limitados por dos
discordancias importantes, una Incaica que serddaamejor al oeste del Cordédn de Lila, y una
KT que se desarrolla mejor hacia el este. Estaadnmuestra un fuerte cambio en los espesores
al este y oeste de la Falla el Salar. Esto paresgonder a una fuerte erosion de los depositos
sobre el Corddn de Lila posterior al relleno dgbatentro generado por la fase KT. Esta fase
generd una discordancia angular mayor asociaddaa fapliegues de vergencia este (Mufioz et
al.,, 2002; Jordan et al., 2002; Arriagada et abl0& entre otros) que afectan secuencias
Cretécicas bien estratificadas (Arriagada et @062 Jordan et al., 2007). La base de estos
depdsitos no se observa con claridad, solo se pestear su ubicacién a grandes rasgos segun
el comportamiento esperado. Las condiciones deebgue se tienen para estimar la ubicacion
del basamento son de 2 tipos. La primera es pafl@@amiento tanto en el Cordén de Lila como
en el borde este de la cuenca. La segunda tieneequen lo bien estratificados y continuos que
se ven los depdsitos en las lineas sismicas a gesswm profundidad (figuras 3.6, 3.7 y 3.8),

caracteristica incompatible con depdsitos mas @wgigobre los que se expone en superficie.
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Salar de Atacama Basin ] Salar de Atacama Basin

Figura3.6: Linea sismica e interpretacion de 1g01g010.

Vista NW de las lineas sismicas 19010 y 1g01la.sveubicacion en la figura 3.1. La escala
vertical esta en segundos de Two Way Time Trav®/TJ. Las cajas blancas muestran los
nombres y edades de las unidades (N: SecuenciacNaeogOla: Formacion Loma Amarilla,
PEnN: Formacion Naranja, KsPG: Grupo Purilactis,REdades Paleozoicas y Permo-Triasicas).
Notar que sobre la linea 1g010 se observa la ubitatel Pozo Toconao-1 y estratigrafia de
acuerdo a Mufioz et al. (2002). La figura muesti@ neimterpretacion de la linea 1g010 mostrada
previamente por autores como Mufioz et al. (200&)adada, (2003) y Arriagada et al. (2006).
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Lila Fault

Figura3.7: Linea sismica e interpretacion de 1g02#013.

Vista SW de las lineas sismicas 19024 y 1f013. &¢eubicacion en la figura 3.1. La escala
vertical esta en segundos de Two Way Time Trav®V/TJ. Las cajas blancas muestran los
nombres y edades de las unidades (N: SecuenciaeNe6gOla: Formacion Loma Amarilla,
PEnN: Formacion Naranja, KsPG: Grupo Purilactis,REdades Paleozoicas y Permo-Triésicas).
Aqui se observa la naturaleza sinorogénica de tedades PEn y EOla al alzamiento del
basamento del Cordén de Lila. La falla que conteblalzamiento de este basamento es la Falla
Lila, una falla de bajo angulo que se observa d#hite en la linea 1g024 y mas claramente la
linea 1f013.
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Figura 3.8: Linea sismica e interpretacion de 1g024

Perfil sismico 1g024. Ver su ubicacién en la fig8ra. La escala vertical esta en segundo de
Two Way Time Travel (TWT). (a) Perfil sismico sinterpretar (b) Reinterpretacion de la
estructura al sur de la Cuenca de Atacama mospadarriagada et al., (2006). Las cajas
blancas muestran: los nombres de las secuencidsnflades Nedgena, EOla: Formacion Loma
Amarilla, PEn: Formacion Naranja, KsPG: Grupo Ruatis, Pz: Unidades Paleozoicas y Permo-
Tridsicas); los nombres y edades de las discordsingilos nombres de las fallas y/o su edad de
actividad.
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3. Seccibdn estructural balanceada y restaurada dedada de Atacama

Para integrar la informacion superficial del EseaBp Bordo con la informacién subsuperficial
de la Cuenca de Atacama es necesario convertiemd@d a profundidad la informacién sismica
de la linea 19024 (figura3.8). El cambio de tienfpoa profundidad £) se realiza segun la

ecuacion:

z = (wolk) x [(eX')/2-1]

Donde:z: Profundidad #n]; vo: Velocidad inicial {n/s]; k: Gradiente vertical de velocidadt;

Tiempo de ida y vueltss].

La relacion anterior permite obtener la profundidada partir del tiempo de viaje de la onda
acusticaf) asumiendo un medio is6tropo y homogéneo. Lastaotesvo y k fueron obtenidas a
partir del modelo de velocidad y profundidad quéiesge de un perfil de refraccidn Oeste-Este a
22°S (Contreras-Reyes et al., 2012). Como resultlmbtiene una seccion estructural en
unidades de distancianj tanto en la vertical como en la horizontal. Piaraconversion fue
necesario discretizar cada superficie interpretfalas y contactos geoldgicos) en puntos con
coordenadas (xiti) (formato ASCII). Esta inform@tifue transformada segun una funcion
exponencial resultando una seccion estructuraloenirdos de distancia (xi,zi). Los gradientes
verticales de velocidad K2 y K1 corresponden a §,85%5 respectivamente.

A partir de la informacion de terreno (figura 38)exos) y la reinterpretacion en subsuperficie
en profundidad se generd una seccion estructulahd®ada desde el borde oriental de la
Cordillera de Domeyko hasta el inicio de la Coeddl Occidental (figura 3.1). La seccion

construida pasa por la misma ubicacion de la |{hg@24 e integra los datos colectados en
superficie en la zona del Cerro Negro (figuras\835). Los resultados de esta integracion de
datos se pueden ver en la figura 3.9a. Alli se @wed la evolucion de la cuenca y la accion de

las diferentes fases tectdnicas en la misma (figugh). Los desplazamientos de las fallas dentro
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de la Cuenca de Atacama se obtuvieron reconstroyéwsl depocentros en el tiempo. La
restauracion se hizo con el software Move (méddldvibve) de Midland Valley. Los resultados
muestran que la cuenca se generé durante el GefBaidio por la accion de las fases Peruana y
KT, acumulando 16 km de acortamiento (15% del acaignto actual). Durante este periodo, se
desarrollaron dos frentes activos, uno en la Qerdilde Domeyko fuera de la zona de estudio y
un segundo en el Corddn de Lila, asociado al deapigento sobre una falla profunda de bajo
angulo. Dicha falla mantuvo su actividad en lag$asrogénicas posteriores, sin embargo, el
acortamiento posterior fue acomodado principalmemtela Cordillera de Domeyko. Asi, el
alzamiento de esta cordillera durante el Paleogemerd la configuracion actual de la cuenca
producto de 22 km de acortamiento (17% de acortamitectonico actual) y una subsidencia
controlada, al menos en parte, por la carga dejem@ Finalmente, a pesar que se observa
deformacién nedgena principalmente a lo largo dedl® oriental de la Cuenca de Atacama, esta

no contribuye mayormente al acortamiento tectoaitesta zona.
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Km (a) Structural section in the southern Atacama Basin AFTER INCAIC Il PHASE
8 S~ 38km (34%) with minor movements during Neogene
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Figura 3.9: Seccion de la Cuenca de Atacama y staation palimpastica.

Seccion estructural de la Cuenca de Atacama. Meacibn de traza de seccion en la figura 3.1.
(a) Esta figura muestra el resultado de la comigitacle informacion de superficie (seccidn
Cerro Negro, figura 3.5(a)) con la reinterpretacitetnsubsuperficie (linea 19024, figura 3.8(b))
transformada de tiempo a profundidad. (b) Rest&mgmalimpastica mostrando la configuracion
del relieve luego de las principales fases tecami@qui se observa que la cuenca absorbié
acortamiento tectonico en dos momentos y lugarginttis, durante el CretacicoSuperior a lo
largo del Corddn de Lila y durante el Pale6genngipalmente a lo largo de su borde occidental.
Mientras durante el Cretacico Tardio hasta la Kas& cuenca absorbi6é 16 km de acortamiento
(15%), durante la Fase Incaica (Eoceno — OligockEnojenca acomodo 22 km (19%).
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4. Modelo Cortical Andino: Una integracion de la estusa regional desde la Cuenca de
Atacama a la Cordillera Oriental (23-24°S)

Para poder entender el proceso de construccidosdérides a esta latitud es necesario integrar la
informacion del antearco, arco y trasarco. El cépianterior ha permitido analizar y caracterizar
la estructura de parte del antearco, especificamamtia Cuenca de Atacama. En este capitulo
intentaremos analizar y caracterizar la estruatietearco y trasarco. Esto se hizo basado en una
compilacion bibliografica que incluye los mapaslggos publicados por el Servicio Geoldgico
de Argentina (SEGEMAR) y publicaciones cientifiaes la Puna y Cordillera Oriental. En el
caso del Arco hemos utilizado la informacion de tasar geoldgicas publicadas por
SERNAGEOMIN, el trabajo de Gardeweg et al. (198¢) yrabajo reciente de Delgado, (2010).
Primero se analiza la estructura de la Puna y @GenaliOriental y luego esta se integra con la

informacion disponible para el Arco.

1. Revision de secciones estructurales regionales Bara y la Cordillera Oriental

Durante el Eoceno — Oligoceno la Cuenca de Atac&maa y Cordillera Oriental parecen haber
formado parte de una gran cuenca de antepais (Mzoét al., 2005; Carrapa et al., 2005;
Carrapa y DeCelles, 2008). Esta cuenca recibidtepdesde la proto- Cordillera de Domeyko y
de bloques aislados, de la proto- Puna (Carrapa.,e2005; Carrapa y DeCelles, 2008). La
deformacion en la Cordillera de Domeyko (Preccedil) comenz6 en el Cretacico Superior y
tuvo un peak durante la Fase Incaica (45-32 Ma)k@dev y Zentilli, 1999; Mpodozis et al.,
2005; Arriagada et al., 2008). Durante esta Ultias®, el acortamiento Andino habria alcanzado
la Cordillera Oriental (Sempere et al., 1990; Mc@eaet al., 2002; Muller et al., 2002;
McQuarrie et al., 2005), iniciando su exhumaciéargsion durante el Eoceno medio tardio -
Oligoceno temprano la cual se extendid hasta etéfio temprano (Barnes et al., 2008). Hacia
el norte, la Cuenca del Altiplano comenzo a acumséimentos desde el Paleoceno medio
asociados a una fuente al este, sin embargo, yagb&oceno medio, se establecio una fuente
permanente de sedimentos al oeste que permitidapida acumulacion de los mismos (Horton
et al., 2001; Mcquarrie et al.,, 2005). Segun Chardt al. (2012), la fuente occidental de
sedimentos para el Altiplano corresponde a la Pddt@ya y Cordillera Occidental. Ademas,
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esto ultimos autores apuntan que durante el Oligptardio esta cuenca establecié su condicion
endorreica asociada al alzamiento de la proto dilena Oriental al este. De esta forma, la
cuenca de antepais desarrollada durante el Eocedligeceno a la latitud de la Cuenca de
Atacama se habria extendido ampliamente al nartenalando sedimentos en la proto - Cuenca

del Altiplano.

Estructuralmente la Puna se caracteriza por un@ dercordones de basamento del Paleozoico
inferior alzados por fallas inversas de alto angelo un dominio bivergente, que propagan la
deformacion a la cobertura Mesozoica y Cenozoitad@@ihos et al., 1994; Blasco y Zapettinni,
1996; Ramos, 1999; Coutand et al., 2001). Secciestescturales realizadas por Cladouhos et al.
(1994) (perfil 32 en figura 1.1) y Coutand et(@001) (seccion E en figura 4.1 y 31 en figura
1.1) muestran un acortamiento Cenozoico cercane 40 y 50 km respectivamente, equivalente
a un 10 a 15% subperpendicular al orégeno (Cougaral., 2001). Respecto de la estructura
profunda, Cladouhos et al. (1994) proponen, ampdetiun modelo geométrico, la existencia de
un despegue cercano a los 12 km, mientras que Adimger y Zapata, (2000), a partir de datos
geofisicos mas al oriente, proponen un despedue les 9 y 13 km de profundidad que podria

extenderse bajo la Puna.

La Cordillera Oriental, por su parte, se caracéeper un sistema de fallas de escama gruesa y
doble vergencia (Elger et al., 2005). Alli los lestiestructurales son el resultado tanto de
cabalgamientos puramente inversos como de lasidretectonica del rift intracratonico de Salta
(eg. Salfity y Marquillas, 1994; Kley et al., 2006arrera et al., 2006). Alli se concentran
numerosos estudios estructurales asi como gedfigio® buscan entender la geometria profunda
de la corteza (Kley et al., 1997; Heredia et &9% Allmendinger y Zapata, 2000; Rubiolo et al.,
2001; Kley et al., 2005; Carrera et al., 2006). (Belley et al. (1997), la Cordillera Oriental
entre los 21 y 22°S estd controlada por un despéagaizado entre los 9 y 17 km de
profundidad con cabalgamientos Andinos desarrofiagtdre 25 y 12 Ma. De acuerdo con este
modelo, la Cordillera Oriental acomodaria entrey 80 km de acortamiento. En la region del sur
del Altiplano, Muller et al. (2002) proponen queaesordillera comenz6 a desarrollarse durante
el Eoceno — Oligoceno temprano acumulando acortdmigasta el Oligoceno tardio a Mioceno

Temprano cuando migra hacia el antepais. Sin erop@ayrera et al. (2008) proponen que en la
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region sur de la Puna, esta cordillera se desamollante el Mioceno a Mioceno Tardio asociada
con la inversion del Rift de Salta, proceso queluse§alfity y Marquillas, (1999) habria
comenzado ya desde el Eoceno — Oligoceno asocitalé-ase Incaica. Rubiolo et al. (2001),
por su parte, argumentan que el despegue prindgpbhsamento (el mas profundo) se encuentra
entre 15 y 20 km de profundidad y que los cabalgatos de basamento de vergencia este se
desarrollaron entre los 20 y 22 Ma hasta el MiocEaalio. Heredia et al. (1999), al igual que
Rubiolo et al. (2001), proponen la existencia de despegues, uno entre los 12 y 15 km y otro
mas profundo, cercano a los 20 km, y que las l&niteabasamento comienzan a emplazarse
entre los 17 y 14 Ma en el oeste hasta los 11 Ma este, antes que la deformacion se transfiera
hacia el antepais. Por ultimo, Allmendinger y Zapé2000) proponen dos despegues en el lado
centro oriental de la Cordillera Oriental, uno ertrs 16 y 20 km que mantea hacia el NW, y otro
hacia el este, cercano a los 32 km de profundiflggbsar de las discrepancias en la profundidad
y en la edad de la deformacion, en general es ad&ga existencia de dos despegues, uno
cercano a los 12-16 km que puede ser tan profuocim @0 km y otro entre los 20 a 22 km que
puede llegar a 32 km. El perfil escogido para regméar la deformacion en la Cordillera Oriental
fue el de Heredia et al. (1999) debido a que prepora solucion dentro de los rangos de mayor

acuerdo y a la cercania a la traza del perfil gugusere representar (Seccion G en figura 4.1).
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Secciones regionales integradas en modelo cortical entre el borde oriental de la Cordillera de
I Domeyko y la Cordillera Oriental, 23-24°S
E

Bolivia Argentina

e [ LI [
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Figura 4.1: Modelo de elevacién donde se muestaanblcacion y las secciones consideradas
para el modelo cortical Andino. La secciones A gdBresponden a los perfiles desarrollados en
este trabajo (Figuras 3.4 y 3.8). Las otras seesianrresponden a: Delgado, (2010) (seccion C),
Blasco y Zappettini (1996) (Seccion D), Coutandle{2001) (Seccién E), Heredia et al. (1999)
(Seccion G) y Rubiolo et al. (2001) (Seccion F).liceea segmentada muestra la ubicacion del
perfil cortical propuesto.
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Al integrar la estructura de ambas partes del ar@gesulta un perfil como se muestra en la
figura 4.2. Alli se pueden ver las diferenciasapribfundidad de los despegues asociados a cada
unidad.

2. Breve andlisis de las caracteristicas generalesadgs para la estructura cortical en este

segmento de los Andes

Una vez revisada la estructura del trasarco segouestimar los procesos a nivel cortical que
afectaron los Andes Centrales a esta latitud. &staes necesario primero escalar la informacion

de cada region. Esto se observa en el esquemafa@sen la figura 4.3.
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Figura 4.2: Seccion integrada para el trasarces 2824°S. Seccion estructural para el trasarco
construida a partir de Coutand et al. (2001) y Hieret al. (1999). Secciones E y F en figura 4.1.

Figura 4.3: Compilacion de secciones estructurdéssie el borde oriental de la Cordillera de
Domeyko a la Cordillera Oriental a los 22 — 24°§uFa que muestra la seccioén integrada para el
trasarco (figura 4.2) y la seccién propuesta par€uenca de Atacama (figura 3.8a). Aqui se
destacan las principales interrogantes de esteesggrde los Andes.

Cuando se dimensiona cada parte del ordgeno swag@s interrogantes como: ¢Qué sucede
bajo la Puna?, ¢Porqué esta tan alta ahora sitdwebRaledgeno estaba a la misma altura que la
Cuenca de Atacama y la Cordillera Oriental? e, pedédiente de lo oscurecida que esta la

estructura bajo el arco, ¢ Qué estilo estructuta¢idea haber bajo é1?

Para intentar responder estas preguntas se re@ualiegar como se entiende la construccion de
los Andes. Las geometrias clasicas propuestadgasdructura profunda de los Andes Centrales
pueden ser entendidas en dos modelos extremosin@gparte hay modelos que consideran la
base de la corteza como el nivel principal de dgspea partir del cual nacen una serie de
cabalgamientos de vergencia tipicamente este (dgni&, 1994; Baby et al., 1997; Schmitz y
Kley, 1997). Por otra parte, existe otros modelos sg basan principalmente en el desarrollo de
importantes discontinuidades en la corteza com@daa de Baja Velocidad del Altiplano
(ALVZ) (Yuan et al., 2000; ANCORP Working Group, @), asi como discontinuidades
heredadas de procesos de rifting o acrecion dentesr(eg. Cristallini et al., 2000; Kley et al.,
1999). A partir de estos despegues se genera lamagto tectonico de laminas de basamento
producto de una migracion de la deformacion (eacks, 1988; McQuarrie, 2002; Elger et al.,
2005; Farias et al., 2005). Imagenes sismicas dgjan continental realizadas unos 300 km al
norte de la zona de estudio muestran la presemciastbs limites intracorticales (ANCORP
Working Group 2003). Segun ese trabajo, el LVZ ea superficie subhorizontal cercana a los
15 km y el ALVZ es una rampa bajo la Cordilleralztaneyko que alcanza los 40 km para luego

volverse méas subhorizontal cercana a los 30 knald@riente.
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Figura 4.4. Esquemas de modelos corticales extrggmmsuestos para explicar la estructura
profunda y construccion de los Andes CentralesM@jelo de ldminas de basamento limitadas
por discontinuidades subhorizontales en la corfem@mado de Isacks (1988 ). (b) Modelo de
cabalgamientos sobre rampas con vergencia prirgigaite (tomado de Schmitz, (1994)).

Para poder evaluar un modelo cortical que intexpéicar este segmento de los Andes Centrales
se deben establecer primero las caracteristicdégyem-estructurales de primer orden. En este
sentido, una caracteristica importante a la khtitel Salar de Atacama es el vinculo lateral que
hay entre algunos depésitos. Esto hace que sucadolgea muy sensible a los movimientos
verticales de masa del ordgeno limitando el sistesteuctural que los controla. Otros rasgos
relevantes son el vinculo estructural asociadotensas cuencas de antepais, la migracion del
frente de deformacion y el acortamiento absorbidocada parte de este segmento. Estas
caracteristicas hacen que a esta latitud los Asdasaractericen por importantes movimientos
laterales, especialmente durante el Mioceno, castados pero no menores movimientos
verticales. Al evaluar estas caracteristicas emodelo estructural integrado resulta dificil poder
restaurar la deformacion sobre extensas y/o nuen@snpas corticales sin que el antearco se
“caiga” bajo el nivel cero y/o se desconecten dip®winculados. Esto ocurre principalmente
por la cantidad de acortamiento absorbido durdntéiazeno en la Cordillera Oriental. Por eso,
al evaluar los modelos corticales clasicos de Inde& resulta mas sencillo pensar en un modelo

de ldminas de basamento que en un modelo de cabatgas en la corteza inferior (Figura 4.4).

51



Asi, a partir de la integracion de la geologia ole#a en cada region de este segmento de los
Andes (figura 4.3) se pretende realizar un modeldical tipo laminas de basamento que

responda, de la forma mas simple, a las principatesogantes en este segmento de los Andes.

3. Seccibn cortical entre el borde oriental de la Glerd de Domeyko y la Cordillera

Oriental a los 23-24°S: Una solucion simple y radde

A pesar de los pocos antecedentes respecto deuatesa cortical en este segmento del orégeno,
resulta fundamental tratar de visualizar como seduwastruido los Andes a lo largo del tiempo.

Esta construccion esta intimamente ligada a laitecqura previa del orégeno, a las geometrias
compresivas desarrolladas y al desarrollo de desgeggrofundos en la corteza que transmiten la

deformacion (ver por ejemplo los argumentos de lekegl., 1999).

Respecto de la estructura profunda, en el tragaaceciese que al menos hay dos despegues
subhorizontales, uno cercano a los 12 — 16 km gpgeee ser tan profundo como 20 km) bajo la
Puna activo principalmente entre el Eoceno-Oligogcgnotro cercano a los 20 — 22 km (que
puede ser tan profundo como 32 km) activo duraht®lieceno que controla la Cordillera
Oriental. Dado que estos despegues son inferidmdni@nte, se tiene poco control sobre su
extension y geometria hacia el antearco. Sin erobarge considera un escenario integrado con
la Cuenca de Atacama, se puede suponer que didspeglies se prolongan principalmente
horizontales con rampas locales tipo escaldn. Alsijespegue que controlaria la Cordillera

Oriental se podria extender bajo la Puna.

Por otra parte, en el antearco, unos 300 km aknvfictor et al. (2004) (Seccion 20 en figura
1.1) y Farias et al. (2005) proponen que el bor@dental de la Precordillera (equivalente
longitudinal de la Cordillera de Domeyko) esta colaido por fallas inversas de alto angulo y
vergencia oeste activas entre los 30 y 5-10 Man#de Farias et al. (2005) proponen gque este

sistema de vergencia oeste se encuentra probalietigado a los sistemas de vergencia este
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encontrados al oriente por medio de las fallas tree®bservadas por ANCORP Working
Group, (2003). En base a estas evidencias se mugmmer que dichos despegues, ubicados
aproximadamente a los 16 y a los 28 km de profujide extienden bajo la Cuenca de

Atacama.

Como se vio anteriormente, el vinculo tectono-sedtario entre las regiones del arco y trasarco
observado durante el KT (eg. Mpodozis et al., 200%)urante el Eoceno — Oligoceno (eg.
Carrapa y DeCelles, 2008) aporta importantes cans que deben ser respetadas. Mientras el
vinculo durante el KT permite suponer una cortexagengrosada hacia el antepais (Cominguez
y Ramos, 2005), en el Eoceno-Oligoceno evidenciamplio frente de deformacién asociado al
antepais Incaico. Por otra parte, la cuenca depaisteEocena — Oligocena se extendio
ampliamente hacia el oriente generando dos fretgedeformacion, uno principal al este de
vergencia este y uno secundario, bivergente, deélsalo en la Puna. En base a esto se sugiere
gue los despegues que controlan ambos dominiosirsmmismo en profundidad y que, por lo
tanto, este despegue presenta un “escalon” de d®dmcular una posicion mas profunda bajo
la Cuenca de Atacama con una mas somera bajo & Pado que ambas cuencas comparten el
frente principal de deformacion (el borde orientalla Cordillera de Domeyko), es posible que el
despegue que controlé la cuenca Incaica haya dondio previamente la cuenca cretacica
superior. Por altimo, en cuanto a la estructurdae@ordillera Occidental, las pocas evidencias
apuntan a un control estructural de vergencia ast@enos en su borde occidental (Gonzélez et
al., 2009). Por otra parte, datos gravimétricosalsern que el arco volcanico es un bajo
gravimétrico flanqueado por altos gravimétricogacainados a la presencia de basamento alzado
en ambos extremos, este y oeste (Delgado et dlQ)2Considerando las caracteristicas que
vinculan la Puna con la Cuenca de Atacama asi dosndatos gravimétricos, podemos suponer
gue bajo el CVZ probablemente se desarrolla una zm triangular de vergencia opuesta
producto del desarrollo de depocentros de vergesst® como los generados en la Cuenca de

Atacama, y bivergentes, como los generados enrla.Pu

En base a estos antecedentes se propone un moditalsimple y razonable (figura 4.5) que

respeta las principales caracteristicas geomeétsiasomo discontinuidades en la corteza, edades

53



y migracion de la deformacién. Segun el modelo pegfo el Orégeno Andino a esta latitud esta
controlado por la presencia de dos despegues, hinado cerca de los 15 km de profundidad y

otro mas profundo cercano a los 27 km, capacesdsnhitir la deformacion desde la subduccion

hacia el antepais. De esta forma, la estructuticabposee una geometria de ddplex con una
lamina de basamento que, al desplazarse sobrexonpey contribuye a generar engrosamiento y,
posteriormente, alzamiento en los Andes. Esta gordcion permite explicar el alzamiento de la

Puna por un apilamiento tectonico desarrollado rdereel Nedgeno, a pesar de registrar

compresion ya desde el Eoceno. Ademas este modgiers una solucion bajo la Cuenca de

Atacama que respeta un transporte tectonico déskaansin mayor actividad durante el Nedgeno

mientras, hacia el este, bajo el CVZ, se desaredtavidad Plio-Pleistocena de vergencia este.
Asi, el actual arco volcanico se habria instaladarecontexto compresivo asociado a estructuras
profundas probablemente de vergencia este, corhariosugerido diversos autores (eg. Isacks
1988; Roeder et al., 1988; Lamb y Hoke., 1997; Mo@e et al., 2002; Farias et al., 2005).
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Figura 4.5: Seccion cortical del Orégeno Andinos23-24°S.

Seccion cortical de los Andes Centrales a la khtdal Salar de Atacama. Ver ubicacion de la
traza del perfil en la figura 2.2 y figura 4.1. (dpdelo estructural para el Orogeno Andino
mostrando una solucién hipotética aunque balangeadala estructura profunda de los Andes a
esta latitud. Aqui se propone la existencia de ehas dos despegues en el trasarco, uno que
permite explicar la longitud de onda de la defodraobservada en la Puna (10 — 12 km de
profundidad bajo la Puna), y otro, mas profunde permite transmitir el acortamiento tectonico
hacia la Cordillera Oriental. Estos despegues e®mgarian desde el antearco permitiendo la
transferencia del acortamiento tectonico con vesigeprincipal este desde el Cretacico “Medio”
al reciente. (b) Restauracion palinpéstica al estpee KT controlado por la presencia de
depésitos marinos de edad Maastrichtiana (Formacamoraite; Salfity y Marquillas, 1999). A
partir de esta restauracion se estima un acortamiectonico minimo de 36% desde el Cretécico
“Medio” acomodando cerca de 210 km.
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5. Discusiones

La evolucion tectono-estructural de los Andes Gaedra la latitud de la region de estudio esta
controlada por deformacion de escama gruesa. Lanitndgde su actividad en el antearco se
pudo determinar a partir de la deformacion de eacgimesa y delgada tanto en superficie como

en subsuperficie.

Estudios previos ya han mostrado que la geologia G@eenca de Atacama evolucioné como una
cuenca de antepais de trasarco desde el Cretagpsyi@ al Oligoceno, y como una cuenca

transportada de antearco desde el Mioceno al tecieBegun las interpretaciones de

subsuperficie para el Cretacico Superior se genarémportante frente de deformacion en el

Cordon de Lila. El estilo de deformacion interiar ld cuenca presenta un quiebre en el rumbo
NS que es correspondido con el quiebre observada geologia de superficie a lo largo de su

borde occidental (Escarpe El Bordo). Mientras esuelel acortamiento parece estar controlado
por el cabalgamiento del Corddon de Lila (escamaesg) en el norte el acortamiento es

absorbido por una intensa deformaciéon de escangadielque afecta las unidades Cretacicas
tanto en superficie como en subsuperficie.

Por otra parte, la distribucion interna de las adas Cretacicas evidencia una somerizacion del
basamento hacia el este asi como un avance depositbs en la misma direccion (figura 3.7).
Esto indica que el depocentro se extiende masaiter probablemente bajo el actual CVZ. La
estructura de basamento que controla el alzamidggit@€Cordén de Lila es una rampa de bajo
angulo que se propaga al este sobre la coberigtag$ 3.5 y 3.6). Esta falla marca un cambio
importante en el espesor preservado de la secuéretiacica sobre y frente al Cordon de Lila.
Esto probablemente es resultado de la erosion dermlades Cretacicas sobre el cordon asi

como una canibalizacion del depocentro orientdhdeienca.

En cuanto a la profundidad del depocentro, losilpsrfsismicos no muestran una buena

resolucion. Sin embargo, aunque esto puede gemksearepancias, una interpretacion mas
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somera de esta superficie no cambia las caraatassprincipales observadas en el sur de la
cuenca respecto del Cordon de Lila, es decir, geeun frente activo durante el Cretacico
Superior, que generd un importante depocentro helceste y que, producto de su continuo

desplazamiento, se mont6 sobre el relleno de lacaue

Durante el Paledégeno la Cuenca de Atacama regisdtividad tectonica en dos frentes de
deformacién, en la Cordillera de Domeyko y en etdda de Lila. En el borde oriental de la
Cordillera de Domeyko el caracter granocrecientelate depositos Paleocenos - Eocenos
(Formacién Naranja) permite suponer una fuente gadamas proximal, lo que se reafirma con
los depositos de alta energia del Eoceno - Olign¢Eormacion Loma Amarilla, Mpodozis et
al., 2005). Esto indica que la Fase Incaica hatmiaenzado previo a los 43,8 £+ 0,5 Ma y 44,2 +
0,9 Ma (Tobas basales de la Formacion Loma AmaiitigensificAndose durante el Eoceno-
Oligoceno. Por otra parte, en subsuperficie servasgue los depositos Paleocenos también
estan controlados por el Cordon de Lila colmatagidelieve producido por la Fase KT. Luego,
durante el Eoceno - Oligoceno, los depdsitos rattem sintectonicamente el limbo trasero del
Corddn de Lila mientras, en el depocentro oriedéala cuenca, no se desarrollaron estructuras
de crecimiento. La sedimentacion en este lado deuknca se encuentra asociada a una
deformacién de vergencia oeste en el borde origletdh cuenca. Esta actividad Incaica en este

borde de la cuenca permite suponer el desarrolttedecentros hacia el este bajo el CVZ.

En cuanto a la deformacion observada en el Esdarf@ordo asociada a la Fase Incaica, se
observa una actividad previa a la Formacién Lomaa lo que corrobora que la Fase Incaica
comenzo previa a dicha Formacion. Esta deformaaiéral en la Formacion Naranja puede ser
comparada con la situacion observada en la acashéd la Cordillera de la Sal. Sin embargo, a
pesar de la gran similitud que muestran, la magarpetencia de los depositos de la Formacion

Naranja permite desarrollar una deformacion masreuvtte.

Asi, durante el Eoceno Temprano se pudieron habsarobllado las primeras evidencias del

inicio de una importante actividad tectonica. Eéormacion se encuentra relacionada con una
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actividad de escama gruesa en el borde orienti@ Gerdillera de Domeyko. Alli, el importante
desplazamiento del basamento hace suponer qudtinnssimovimientos de éste se encuentran
favorecidos por un una estructura plana tipo “flatisiblemente sobre los depdsitos evaporiticos
de la Formacién Naranja. La configuracion previaestos desplazamientos probablemente
responde a las mdultiples geometrias de inversiGarddladas a lo largo de la Cordillera de

Domeyko como lo propone Amilibia et al. (2008).

La sintesis realizada para las regiones de ArcmaBRu Cordillera Oriental indica que la
estructura, tanto de escama gruesa como fina deregiton, esta intimamente ligada con la

estructura observada en el sector de la Cordiler@aomeyko y Salar de Atacama.

Después de varias iteraciones de prueba y ertiatdgretacion mas simple que permite unir la
estructura profunda de la Cuenca del Salar conr@,Aa Puna y Cordillera Oriental es un gran
anticlinal de rampa que traspasa la deformaciomhelceste (Figura 5.1). Sobre este nivel la
deformacién se amortigua a partir de un sistemaidatho bivergente en la Cordillera Oriental y
sistemas tipo “pop up” en la Puna. Mientras quelarccidente, en la Cordillera de Domeyko y
la Cuenca de Atacama, la estructura es mas biesistéma de faja plegada y corrida de
vergencia este. La deformaciéon compresiva habm@enaado durante el Cretacico Tardio en el
borde oriental de la Cordillera de Domeyko, comdrente muy acotado que se extendio al este
involucrando, al menos, al Cordon de Lila. Es ddairFase tectonica Peruana se habria
concentrado, de acuerdo a este modelo, entre Ullargeyko. La Fase KT habria acentuado la
deformacién entre Domeyko y Lila. La deformacién elcama gruesa, que es la causante
principal de la deformacion, recién durante el Bocse hace presente en la Puna. Esta
compresion alcanzé la Cordillera Oriental asociada inversion tectonica de los depdésitos del
Rift de Salta (Salfity y Marquillas, 1999; Heredital., 1999; Kley et al., 2005; Carrera et al.,
2008). El inicio de esta deformacion ha sido edfiemen dos momentos distintos, mientras unos
autores proponen que es Eocena — Oligocena asaxitd&ase Incaica (Salfity y Marquillas,
1999; Kley et al., 2005), otros sugieren que esx@sknente Miocena asociada a la Fase
Quechua (Heredia et al., 1999; Rubiolo et al., 2@@drrera et al., 2008). Asi, segun el autor

considerado, se podria decir (1) que la Fase lacd@anzé la Cordillera Oriental donde genero
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un importante acortamiento (2) que esta cordillesaesencialmente resultado de la Fase
Quechua. A pesar de las discrepancias en el idadidesarrollo de esta cordillera, varios autores
aceptan que la deformacion fue migrando al estanteirel Mioceno (al menos Temprano)

asociada con un importante acortamiento (Hereds.,e1999; Rubiolo et al., 2001; Kley et al.,

2005; Carrera et al., 2008) para luego migrar helcéantepais.

Figura 5.1: Modelo de elevacion mostrando el modmatical Andino propuesto para el
segmento de los Andes Centrales comprendido eihtimoree oriental de la Cordillera de
Domeyko y la Cordillera Oriental entre los 23 — 24°

Segun el modelo cortical Andino propuesto (figurd, #igura 5.1), desde el Cretacico Tardio
hasta el presente se acumulé un acortamiento minien®10 km equivalente a 36%. El

acortamiento esta concentrado principalmente &otdillera Oriental, es decir, dependiendo de
los autores sera Eoceno o Mioceno. Bajo la Puvariacién mayor en el espesor cortical esta
dado en este modelo simple por la gran lamina darbanto (anticlinal de rampa) que se duplica.
Si se considera los valores de acortamiento temGEquivalente” necesario para explicar los
Andes Unicamente por este proceso (Kley y Mondl®8), el valor obtenido en este trabajo no
solo es mucho mas cercano a lo requerido (~ 275dgdn Kley y Monaldi, 1998) sino que

también esta en mayor concordancia con los resdta@stimaciones para el resto del oroégeno.

Por otra parte, considerando el modelo propuestpusde calcular, en base a la medicién directa
en la seccion estructural construida y en la sea@sétaurada, que en la Puna la variacion vertical

fue de 12 a 14 km. Por otra parte, en la actuah ztmh Salar de Atacama, se puede estimar de
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igual manera un aumento del espesor cortical Gréogpor apilamiento tectonico de unos 8 a 9
km. Asi mismo, en la Cordillera Oriental, el engnosento por apilamiento tecténico estaria
cercano a los 10 km. Considerando que durantenékliCretacico Superior-Terciario hubo una
trasgresion marina (Formacién Yacoraite, SalfitMgrquillas, 1994; Estratos de Cerro Totola,
Arriagada et al., 1999; o Unidad A de Muiioz et2002), se puede indicar que en ese momento
hubo una corteza de aproximadamente 40 km de espAsh segun el modelo cortical
propuesto, la corteza se habria engrosado pomapiiéo tecténico hasta unos 50 km bajo el
Salar de Atacama, unos 52 km bajo la Puna y unoknb®ajo la Cordillera Oriental. Si se
comparan estos valores con los modelos geofisispembles para la profundidad del Moho a
esta latitud (Tassara y Echaurren, 2012), el moclatical propuesto permite explicar el 80% del
actual espesor cortical bajo la Cuenca de Atacala@yna y el 90% bajo la Cordillera Oriental.
Sin embargo, si se considera solo el espesor atpeatgsde el Cretacico Tardio al reciente, el
modelo explica el 50% bajo la Cuenca de Atacam&5éb bajo la Puna y el 65 % bajo la
Cordillera Oriental. Estos resultados reafirmanni@ortancia del acortamiento tecténico en el
espesor cortical y son solo una primera aproxinm@b acortamiento “escondido” en este
segmento de los Andes Centrales (ver resumen ém $ab). La diferencia puede deberse a
multiples motivos dentro de los que destacan, enprimera instancia, una subestimacion del
acortamiento tectonico o de la profundidad de lespdgues que controlan la deformacion. Por
otra parte, no se consideraron todas las regiomescumulan acortamiento a esta latitud como
es la porcion del antearco entre la Cordillera denByko y la subduccion, el sistema de Santa
Béarbara; asi como tampoco el acortamiento y alzamigsociado al “underthrusting” del Craton
Brasilero desde la Cordillera Oriental hasta ekpais (Beck y Zandt et al., 2002). Luego, se
debe considerar el aporte de los procesos profuteloaturaleza mas ductil en la corteza inferior
y/o manto litosférico como ya ha sido previamemtgppesto para esta zona (eg. Kay et al., 1994;

Husson y Sempere, 2003).
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. Cuenca de Cordillera
el CartlieE] Atacama SO Oriental

Espesor cortical explicad®

) . , 8-9 km 12-14 km 10 km
por apilamiento tectonico

Espesor cortical alcanzado _ 50 km ~ 52 km ~ 50 km
a partir de limite KT

Porcentaje_del espesor 80 % 90 % 80 %
actual explicado

Porcentaje del espesor

agregado a partir del limite 50 % 55 % 65 %

KT

Tabla 5.1: Valores de espesores corticales exmgad partir del modelo cortical propuesto
(figura 4.5). Estos se obtuvieron comparando lagae@nes verticales de la situacion actual
modelada respecto de la situacidn restaurada.tRoparte, se considera que para el limite KT la
corteza era cercana a lo 40km (ver argumentosx¢n) te la profundidad estimada del moho en
Tassara y Echaurren, (2012).
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6. Conclusiones

- Durante el Cretacico Superior y hasta la fase me0KT la Cuenca de Atacama
acomodé un 15% de acortamiento (16 km), principatmelebido a movimientos en el
Corddn de Lila. Luego, durante el Pale6geno, acomuwd19% (22 km) extra asociado a
una fuerte actividad en el borde oriental de lad@lera de Domeyko. Asi, en su
conjunto, la Cuenca de Atacama registra un 34%cddamiento tectonico equivalente a
38 km.

- Durante el Eoceno-Oligoceno, Fase Incaica, se m#iaruna cuenca de antepais
asimétrica con dos frentes de deformacion, unccipéh al oeste (Salar de Atacama) de
vergencia este y uno secundario al oeste (Punalyablemente Cordillera Oriental)
bivergente. La gran extension de este sistematépais generd6 muchos frentes activos y
cuencas intermontanas probablemente vinculadosimisma superficie de despegue

en profundidad.

- La Fase Incaica esta registrada y ocurre durantgclenulacion de las Formaciones
Naranja y Loma Amarilla es decir, en torno a ~58 (@ardeweg et al., 1994) y antes de
los ~43,8Ma (Hammershmidt et al., 1992). Esta fasemodd localmente en el borde

occidental de la Cuenca de Atacama un acortamieotonico cercano al 50%.

- A partir del Nedgeno la Cuenca de Atacama pasaraulsa cuenca intermontana
transportada hacia el este donde se ubican loefrenogénicos de mayor actividad.

- La deformacion observada en la Puna puede sercegplipor la presencia de un
despegue en la corteza cercano a los 12 km. Espegiee puede corresponder al mismo
despegue que controlé la evolucion Incaica en lanCa de Atacama pues ambos
sistemas eran parte de un mismo antepais. Posestgpera que dicho despegue presente

una geometria en escalon bajo el CVZ.

- El modelo estructural construido sugiere que lamheécion cortical estaria controlada

por dos despegues generando una geometria dugkes. @espegues habrian actuado en
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momentos distintos, el mas somero durante el Geet&uperior y Paledgeno vy, el

segundo, del Eoceno - Oligoceno 6 Mioceno al reéeidra lamina de basamento alzada
permite explicar el alzamiento de la Puna sin genan importante acortamiento en
superficie. Este modelo estructural constituye solacion geométrica que explica las
principales caracteristicas geoldgicas observadestaalatitud. Asi, segun este modelo,
esta parte del Ordgeno Andino habria acomodadok&i@quivalentes a un 36% de

acortamiento tectonico.

Por ultimo, la estructura bajo el CVZ probablemseesta controlada por estructuras de
escama gruesa con una vergencia general haciatel Ademds, estas estructuras
probablemente generaron cuencas compresivas tigmc@ude Atacama o tipo Puna
durante el Eoceno - Oligoceno. Asi, el actual arolzanico se habria instalado en un

contexto compresivo asociado a estructuras protiddaergencia este.
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Formacién San Pedro

Osp: mas de 2000 m de areniscas, limolitas y arcillolitas, con

intercalaciones de conglomerados, tobas, yeso y sal (Dingman, 1963).
Atribuida al Oligoceno Medio-Superior (Marinovic y Lahsen, 1984;

Ramirez y Gardeweg, 1982; Flint, 1985).

Formacion Loma Amairilla

LAb: Aglomerados, brechas y conglomerados macizos de color
gris claro, con matriz tobacea y clastos volcanicos decimetricos
a metricos (Arriagada 1999).

LAa: 180 - 200 metros de tobas (Arriagada 1999). Posee edades
del Eoceno Superior ya sea por K/Ar en plagioclasa (39.3t3 Ma
(Ramirez y Gardeweg, 1982)) como por edades 40Ar/39Ar en Biotita
(43.840.5 Ma y 42.2+0.9 Ma (Hammerschmidt et al., 1992).

Formacién Naranja

VAN

Nd: Este miembro comienza con areniscas finas a medias de
color rojizo que se acufian hacia el este seguidas de una
alternancia de conglomerados con niveles centimétricos de
areniscas medias a gruesas de color rojizo con nivelesde limolitas
de color amarillo. Esta unidad, por presentar gran contraste de
competencia en sus componentes permite la generacion de mdltiples
despegues que generan una deformacion de corta longitud de onda.

Nc: Areniscas finas a gruesas, con menor presencia de

conglomerados. Hacia el Cerro Negro se distinguen diferentes niveles
métricos de arenisca de color amarillo palido, naranjo y rojizo, las cuales
se acufian hacia el este hasta desaparecer algunas de estas.

_ HLLQ-’ 3 . Nb: Intercalaciones métricas de limolitas, areniscas finas a medias
_S\L—rx @@ de color pardo claro a naranjo, niveles decimétricos evaporiticos y , en
xR SN \ menor medida, niveles conglomeradicos. Por su baja competencia es
- ' la responsable de la generacién de grandes despegues en la secuencia,

sin embargo, la gran presencia de limolitas y areniscas le permiten un
comportamiento competente.

1B

]

Na: Intercalaciones métricas y decimétricas de limolitas, areniscas
finas pardas y niveles evapiriticos.
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