
La Franja de Maricunga: síntesis de la evolución del Frente 

Volcánico Oligoceno-Mioceno de la zona sur 

Constantino Mpodozis 

Paula Cornejo 

Suzanne M. Kay 

Andrew Tittler 

de los Andes Centrales 

Servicio Nacional de Geologla y Minerla, Averida Santa Maria 0104, 

Casilla 10465, Santiago, Chile 

Department 01 Geological Sciences e INSTOC (Inslilute lor the Study 01 the 

Continents), Snee Hall, Cornell University, Ithaca, N. Y. 14853, USA 

RESUMEN 

La Franja de Maricunga, de 200 km de largo, portadora de mineralización de metales preciosos, se extiende en el 
borde occidental del Altiplano de Copiapó (26-28'S) y representa el frente volcánico Oligoceno-Mioceno de la zona sur 
de los Andes Centrales. La actividad volcánica se organiza en cinco eventos. El más antiguo (26-21 Ma) dio origen al 
complejo de estratovolcanes de Cerros Bravos-Barros Negros, y a los grupos de domos múltiples asociados a 
mineralización de Esperanza y La Coipa (26"30'-27"S) que hicieron erupción a través de una corteza de -45 km de 
espesor. En la zona surde la franja (27-28"S) la actividad fue más reducida y asociada a pequeños complejos de domos 
múltiples, con mineralización de oro y plata (Pantanillo, Refugio y La Pepa) emplazados a través de una corteza más 
delgada (-35-40 km). El segundo episodio (20-17 Ma) se asocia a un evento de deformación compresiva, engrosamiento 
cortical y disminución de la actividad volcánica. Entre los 16 -12 Ma, el volcanismo se reanudó con vigor. Los magmas 
asociados a los centros más antiguos del ciclo (Ojos de Maricunga, Santa Rosa, Jotabeche Norte; 16-15 Ma) 
evolucionaron en niveles corticales profundos, en equilibrio con granate. Al final del período (13-12 Ma) se emplazaron 
complejos volcánicos (Pastillos) y 'pórfidos auríferos' (Lobo y Marte) en régimen tectónico extensional; tal como entre los 
26-21 Ma, éstos derivan de magmas hidratados que dejaron anfíbola como fase residual estable. Un retomo a condiciones 
de corteza más gruesa y régimen compresivo se detecta entre los 11 y 7 Ma cuando la actividad se redujo al Complejo 
Volcánico Copiapó (27"15'S). El evento final (6-5 Ma) ocurrió en la zona del Nevado de Jotabeche (27°40'S), una 
asociación bimodal de riodacitas (Caldera Jotabeche) y andesitas máficas vítreas (Pircas Negras) eruptadas a través de 
fallas en el extremo sur del Altiplano, donde la corteza alcanzaba más de 60 km de espesor. Poseen valores 
extremadamente elevados de LalYb y altas concentraciones de Na,? y Sr. Se interpretan como derivadas de magmas 
que evolucionaron en presencia de un manto litosférico frío, sobre una zona de Benioff de baja inclinación, y en niveles 
profundos de la corteza tectónicamente engrosada, en facies de granulitas granatíferas o eclogitas. La Franja de 
Maricunga se sobreimpone al corredor de fallas noroeste Valle Ancho-Potrerillos, rasgo estructural que podría coincidir 
con ellrmite norte del terreno de Chilenia, acrecionado contra el margen de Gondwana, en el Paleozoico superior. 
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ABSTRACT 

The Maricunga Belt: evolution of the Oligocene-Miocene Magmatic Front of the Southern 
Central Andes. The formation of epithermal gold-silver deposits in the Maricunga mineral belt (28-26"S) in Northem 
Chile is related to Late Oligocene-Middle Miocene volcanic activity along the magmatic front of the South Cenlral Andes. 

Revista Geológica de Chile, Vol. 21, No. 2, p. 273·313, 15 Figs, 2 tablas, Diciembre 1995. 
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The Maricunga belt magmatism occurred in live discrete magmatic-tectonic episodes. During the lirst, Late Oligocene to 
Early Miocene (26-21 Ma) episode, volcanic complexes erupted over th rough a -45 km thick crust in the north and a -35 
to 40 km thick crust in the southem part 01 the belt. Centers included the large ande sitie to dacitic Cerros Bravos 
stratovolcano and tt-e mineralized Esperanza and La Coipa dacitic dome clusters in the north (26°30'-27°S) and small 
dome complexes (La Pepa, Pantanillo and Relugio) hosting gold-silver epithermal mineralization in the south. A virtual 
volcanic lull ocurred during the Early Miocene (20-17 Ma) associated with a period 01 compressional delormation and 
crustal thickening. The third period in the Middle Miocene (16-12 Ma) was marked by the eruption 01 voluminous 
stratovolcanic comp4exes (Doña Inés, Ojo de Maricunga and Cadillal) and ended at 13-12 Ma with the emplacement 01 
mineralized 'gold porphyries' (Lobo, Marte) and the small-volume Pastillas stratovolcano. The malic residual mineral 
assemblage associated with the Middle Miocene 'gold porphyries' was dominated by amphibole, as was also the case 
with the domes hostmg the 26-21 Ma mineral deposits. During the lourth period in the Early to Middle Late Miocene (11-
7 Ma), the activity became concentrated at the dacitic Copiapó Volcanic Complex (27°15'S). The magmatic chemistry at 
this time is consistent with renewed crustal thickening and gamet-bearing residual mineral assemblages. Small volumes 
01 activity at the southem end 01 the belt occurred during the last magmatic period in the Late Miocene to Pliocene (6-5 
Ma). including rhyojacites lrom the Jotabeche Caldera (27°40'S) and glassy malic andesitic Ilows (Pircas Negras) 
erupted along lault zones at the southern end 01 the Altiplano. These magmas have extreme LalYb ratios and l1igh Nap 
and Sr concentrations that are unique in the Central Andes. Geochemical signatures 01 these lavas are interpreted as the 
result 01 magmas ecuilibrating with a high-pressure gamet-bearing residual assemblage in a thickened gamet-granulitic 
to eclogitic lacies crost. and a cooling mantle wedge over a shallowing subduction zone. Crustal thickness reached more 
than 60 km in the Jotabeche region . The Maricunga beltis cut by the WNW striking Valle Ancho-Potrerillos laultzone which 
could mark the northem limit 01 the Chilenia terrane, which was accreted to Gondwana in the Late Paleozoic. 

Key Words: Maricunga belt. Tectonics. Geochemis/ry. Mineraliza/ion. Central Andes. Upper Cenozoico Chile. 

INTRODUCCION 

Durante los últimos 180 Ma la evolución de los 
Andes en el Norte de Chile ha estado dominada por 
diversos sistemas ('arcos') magmáticos. asociados 
en parte a cuencas extensionales de trasarco y 
grandes sistemas de fallas transcurrentes, ligadas a 
fases de convergencia oblicua (Pardo-Casas y Mol­
nar. 1987; Maksaev. 1990; Mpodozis y Ramos. 1990; 
Brown et al., 1993). Dichos sistemas magmáticos 
muestran una progresiva migración en el tiempo 
hacia el este. situéción que puede estar relacionada 
con fenómenos de erosión por subducción del mar­
gen andino durante el Mesozoico y Cenozoico infe­
rior (Rutland. 1970; von Heune y Lallemand. 1990; 
Stern, 1991). El arco volcánico moderno de los An­
des centrales empezó su actividad en el norte de 
Chile, sólo a los 26 Ma (Jordan y Gardeweg.1989; 
Coira et al .• 1982. 1993) después de la ruptura de la 
placa Farallón y subsecuente aumento en la veloci­
dad de convergencia en el Oligoceno superior (Wortel 
y Cloetingh. 1981; Pardo-Casas y Molnar. 1987). 

Productos vol:ánicos del Oligoceno-Mioceno. 
que representan a las etapas iniciales del sistema 
volcánico del Cenozoico Superior de los Andes 
centrales. se extienden por más de 200 km a lo largo 
del borde occidental del Altiplano. en Chile. desde el 
Salar de Pedern::lIes (26° S) hasta Cerro Pulido 
(28°15'S) en las n:lcientes del río Copiapó, forman­
do parte de la llamada Franja de Maricunga (Vila y 

Sillitoe. 1991; Davidson y Mpodozis. 1991; Moscoso 
et al .• 1993). 

En la Franja de Maricunga. se sobreimponen 
diversos eventos discretos de actividad volcánica 
ocurridos entre los 26 y 5 Ma. asociados a ciclos 
recurrentes de alteración hidrotermal y mineraliza­
ción de plata y oro. La zona fue objeto, durante la 
década de los 80. de intensivas campañas de explo­
ración. que condujeron al descubrimiento de nume­
rosas zonas mineralizadas y prospectos de interés 
económico (La Coipa. Marte. Esperanza. Escondido, 
La Pepa. Pantaníllo. Aldebarán .... etc.). Las reservas 
geológicas descubiertas a la fecha equivalen a más 
de 420toneladas métricas de oro y 14.000toneladas 
de plata (Vila y Sillitoe. 1991). Comenzando con los 
trabajos de Segerstrom (1968). Zentilli (1974). Mer­
cado (1982) y González-Ferrán et al. (1985). este 
notable interés por la zona dio lugar a campañas de 
dataciones radiométricas por los métodos K-Ar y 
39Ar-4°Ar (Cornejo et al .• 1993; Cornejo y Mpodozis. 
1994; Davidson y Mpodozis. 1991; McKee et al., 
1994; Moscoso et al .• 1991. 1992. 1993; Moulds. 
1989; Mpodozis et al .• 1991, 1994; Mulja. 1986; 
Sillitoe et al .• 1991; King. 1992). estudios geoquími­
cos e isotópicos (Kay et al .• 1994; Moscoso et al., 
1993; Walker et al .• 1985, 1988. 1991; Zentilli et 
al .• 1991; King. 1992). inclusiones fluidas (Cuitiño et 
al .. 1994; T ownley. 1991. 1993; Vila et al .• 1991) Y 
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análisis detallados de las zonas mineralizadas 
(Brown y Rayment, 1991; Cecioni y Dick, 1992; 
Flores, 1993; Oviedo et al., 1991; Vila, 1991; Vila et 
al., 1991; Vila y Sillitoe, 1991; King, 1992; Munteam, 
1995). Sin embargo, a pesar de que la Franja de 
Maricunga constituye una de las principales áreas 
de mineralización epitermal de metales preciosos 
descubierta en las últimas décadas en los Andes, no 
se contaba con un conocimiento adecuado de la 
geología regional, ni se conocía en detalle las rela­
ciones existentes entre eventos de mineralización y 
evolución tectónica regional. 

El propósito de esta contribución es dar a cono­
cer los resultados de varios años de trabajo en la 
Franja de Maricunga, sintetizados en el mapa que 
acompaña aeste artículo, acompañado de una des-
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cripción de los diversos ciclos de actividad volcáni­
ca, su cronología absoluta y los rasgos geoquímicos 
mayores de la región. Para este trabajo se compiló 
una base de datos que incluye 32- edades radiomé­
tricas K-Ar y 39Ar_4°Ar de la Franja de Maricunga y su 
basamento. De ellas, 125 corresponden a nuevos 
datos K-Ar obtenidos por los autores. De igual 
modo, se realizaron 98 nuevos análisis químicos 
completos por elementos mayores, trazas y tierras 
raras y 22 análisis isotópicos de Sry Nd. Los valores 
de 39 análisis químicos seleccionados (mayores y 
trazas) aparecen en el trabajo de Kay et al. (1994) 
y los datos isotópicos en Titller (1995). En la tabla 1 
se presentan otros 21 análisis químicos, no publica­
dos previamente. La base de datos completa se 
encuentra en C. Mpodozis'. 

MARCO TECTONICO DE LA FRANJA DE MARICUNGA 

Desde un punto de vista tectónico, la Franja de 
Maricunga se ubica inmediatamente al oeste de la 
extremidad meridional de la cadena volcánica acti­
va de los Andes Centrales (ZVC), en la zona de 
transición suave entre el segmento norte con sub­
ducción inclinada y el segmento central de los 
Andes chileno-argentinos (28-30 0 S), donde la sub­
ducción es subhorizontal (Fig. 1, Smalley e Isacks, 
1987; Cahill e Isacks, 1992). La división entre zonas 
con subducción inclinada y subducción subhorizontal 
se produjo en forma progresiva entre los 20 y 6 Ma. 
En la estratigrafía volcánica, geoquímica y evolu­
ción tectónica de la Franja de Maricunga están 
registrados los cambios ocurridos en la corteza 
continental y manto litosférico durante el proceso de 
progresiva horizontalización del ángulo de sub­
ducción. Este fenómeno culminó a los 6-5 Ma en la 
zona de Maricunga con la migración final hacia el 
este del frente volcánico. Al sur, en la región de 
subducción subhorizontal, entre los 28° y 33°S, y a 
partir de esa época, la actividad volcánica cesó por 
completo (Kay etal., 1987, 1988, 1991). 

La Franja de Maricunga se extiende a lo largo 
del borde occidental del Altiplano entre los 26° y 
28°S, formando una cadena de edificios volcánicos 
inactivos, afectados por diversos grados de erosión. 
Entre ellos destacan el volcán Doña Inés (5.075 m) 
en su extremo norte, el Complejo Volcánico Cerros 
Bravos (5.292 m) en el centro y los grandes comple­
jos volcánicos Copiapó (6.040 m) y el Nevado de 

r lO· 

l cvz 

{ , 

\" 

25· 

30· 

REGION SIN 
'10LCANISMO 

ACTIVO 

300 km 

FIG. 1. Ubicación de La Franja de Maricunga en la región sur de 
la zona volcánica de los Andes Centrales (ZVC). Se 
indican las isóbatas de la zona de Benio1t, en kilómetros 
(según Cahill e Isacks, 1992). 

, 1995. Evolución Magmálica Terciaria de la Región de Transición enlre la z:..¡C y la Zona de Subducción Subhorizonlal de los A.des Chilencs. Informe 
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TABLA 1, ANALlSIS aUIMICOS REPRESENTATIVOS DE ELEMENTOS MAYORES PARA MUESTRAS SELECCIONADAS DE LA FRANJA DE MARICUNGA, NO PUBLICADOS CON ANTERIORI­
DAD, METODOS ANALlTICOS EN TITTLER (1995), 

2¡..2tU. 15-13 M. 13-t2M. 11-10 w. ..7111 5-5 M. 
Eaperanza Refugio 'enlUtoa C.dillar Millo V.ly 

Domo Pórlido IgM.ric Domo ViU"oboe y Helad Domo P •• tilloe , .. tilloe Pórlido Pórfido Azufr. N Azufre N Ig Cop 2 Domo Cap Domo Cap Cono Cop Cono Cap P NegH Jotabeche Jot.tleche 
M ..... .,. SCla. ccno CC37( CC3n CC235 AC'&1 CCI" CC2" CC230 CC231 CCUl CCI21 ccn, CCIOS CCII3 CCI" COP5 CCU' AC556 CC3' CC3& 

SiO, 61,56 60,21 62,54 63,52 62,69 60,41 61,95 57,81 60,83 60,13 62,48 63,93 63,98 63,14 63,63 65,42 64,40 64,21 61,06 70,14 69,34 

TiO, 0,58 0,76 0,70 0,62 0,68 0,63 0,52 0,87 0,71 0,87 0,64 0,65 0,67 0,65 0,63 0,62 0,72 0,77 1,08 0,33 0,17 

AI,O, 17,16 17,40 17,61 17,60 16,70 18,90 18,00 18,02 17,38 17,30 17,16 17,32 17,12 17,42 16,92 16,71 16,82 16,42 16,94 15,19 16,17 
FeO· 4,25 5,32 3,97 3,23 4,b9 4,98 J,88 b,¡;O b,40 4,Yl 4,¿8 3,38 3,3! 3,89 3,48 3,29 3,80 ~,77 ~,67 1,64 1,86 

MnO 0,10 0,13 0,08 0,06 0,09 0,12 0,08 0,10 0,10 0,08 0,06 0,05 0,06 0,06 0,08 0,04 0,08 0,07 0,08 0,03 0,03 

M90 2,45 2,84 1,79 1,66 2,22 3,14 1,49 2,84 2,21 2,38 2,54 1,72 1,67 1,78 1,71 1,21 1,72 1,73 2,49 0,46 0,46 

CaO 5,03 4,22 5,62 5,67 5,99 6,68 5,69 7,30 6,07 5,81 4,81 4,93 4,62 5,« 4,56 4,34 4,55 4,16 6,12 2,08 2,18 
Na,O 3,65 3,58 4,33 4,46 3,96 3,72 4,49 4,50 3,95 4,25 4,05 4,92 4,85 4,72 4,54 4,57 4,50 4,50 4,65 4,62 4,70 

K,O 2,04 1,85 1,95 2,07 2,48 1,15 1,93 1,63 2,19 2,24 2,48 2,31 2,33 2,13 2,72 2,78 2,64 2,95 2,52 3,94 3,65 

P,O, 0,16 0,28 0,32 0,27 0,24 0,26 0,29 0,26 0,26 0,29 0,24 0,30 0,28 0,26 0,25 0,16 0,23 0,24 0,38 0,13 0,14 
Volátiles 2,50 2,26 0,27 0,41 0,20 1,16 0,79 1,09 1,10 0,89 0,26 0,30 0,26 0,25 0,46 0,03 1,23 1,65 1,48 
Tolal 99,92 98,85 99,57 99,92 99,84 99,40 99,48 99,72 100,28 99,36 99,63 99,77 99,23 99,55 98,75 99,60 99,55 100,40 99,99 100,11 100,18 

la 19,6 20,4 25,5 22,3 24,1 23,0 23,1 22,7 23,3 25,9 23,7 26,6 26,2 23,2 25,6 27,1 30,7 31,9 39,7 23,8 28,0 
Ce 40,3 42,5 55,2 47,1 51,2 46,6 48,6 54,1 52,4 54,4 50,1 59,4 59,9 51,0 55,8 57,5 64,7 65,5 80,8 50 ,5 58.4 
Nd 18,1 23,2 24,0 20,8 22,0 19,3 26,6 27,0 25,3 31,7 21,7 29,4 25,6 25,5 25,4 27,4 28,8 28,5 37,0 22,0 22,6 
Sm 3,62 4,27 4,41 3,56 4,43 3,84 4,27 4,44 4,61 5,17 4,27 4,83 4,85 4,35 4,68 4,57 4,86 4,99 6,38 3,63 3,80 
Eu 0,97 1,11 1,14 0,90 1,05 1,06 1,08 1,21 1,17 1,23 0,97 1,18 1,17 1,16 1,09 1,09 1,17 1,30 1,64 0,74 0,73 
Tb 0,387 0,554 0,388 0,302 0,431 0,450 0,385 0,447 0,513 0,482 0,416 0,781 0,345 0,389 0,369 0,405 0,423 0,387 0,467 0,202 0,204 
Yb 1,040 1,747 1,110 0,895 1,303 1,369 1,157 1,210 1,373 1,176 1,300 0,768 0,847 0,859 0,900 0,899 0,926 0,963 0,810 0,431 0,415 
Lu 0,134 0,233 0,163 0,126 0,138 0,200 0,145 0,158 0,191 0,150 0,165 0,114 0,124 0,116 0,108 0,109 0,121 0,119 0,097 0,034 0,031 
Y 11 10 5 4 
Rb 56 54 84 83 56 39 67 60 99 60 65 72 93 92 80 84 59 159 ISO 
Sr 450 506 723 612 549 660 749 836 620 798 618 680 656 720 721 677 625 599 1050 459 448 
Ba 596 678 806 710 661 604 755 609 681 719 707 757 734 724 813 943 836 829 996 1087 1099 
Pb 8 4 11 6 6 9 8 10 9 9 7 13 10 11 1 16 17 
Cs 1,5 1,0 3,0 1,1 12,2 19,5 1,3 0,9 1,7 1,8 4,4 2,0 2,7 2,6 5,0 3,3 3,3 3,5 1,2 5,6 5,6 
U 1,4 1,2 2,0 1.1 3,5 0,7 1,1 0,6 1,3 1,9 4,8 1,9 2,3 1,9 3,0 2,5 2,8 2,6 1,1 2.7 2,9 
Th 3,6 4,4 5,9 4,2 7,8 3,8 3,5 2,8 4,5 5,5 10,1 5,1 5,5 4,3 6,5 6,2 7,1 7,6 5,1 8,9 9,3 
Zr 141 118 157 124 137 139 187 52 138 
Nb 8 8 8 9 6 7 12 7 6 
Hf 3,2 4,0 4,1 3,8 3,9 3,9 4,3 3,9 3,7 4,7 4,2 4,9 4,9 4,1 4,5 4,5 4,8 5,3 5,6 4,5 4,5 
Ta 0,51 0,67 0,82 0,59 0,96 0,51 0,59 0,40 0,60 0,64 1,00 0,49 0,52 0,53 0,67 0,70 0,72 0,73 0,55 0,61 0,62 
Se 8,7 11,1 9,1 7,1 9,8 10,6 7,1 15,3 11,3 11,0 10,8 6,8 7,1 8,1 8,0 7,3 6,7 6,0 9,6 2,4 2,5 
Cr 9 6 16 8 12 35 6 43 15 21 12 17 18 12 13 12 16 4 131 2 2 
Ni 6 9 9 8 12 6 7 20 16 14 10 7 7 6 12 6 10 8 21 9 5 
Ca 68 16 80 12 9 17 24 12 12 87 78 82 132 86 81 99 14 3 3 
Cu 96 3 100 21 33 30 23 35 30 74 84 81 75 86 176 26 29 
Zn 154 72 87 102 72 60 52 45 
V 110 54 147 122 121 105 52 28 

FeO·1M90 1,73 1,87 2,22 1,95 2,07 1,59 2,60 1,97 2,« 2,06 1,69 1,97 2,01 2,07 2,02 2,72 2,24 2,18 1,88 3,35 4,04 
K,OlNa,O 0,56 0,52 0,45 0,46 0,63 0,31 0,43 0,36 0,55 0,53 0,61 0,47 0,48 0,45 0,60 0,61 0,59 0,66 0,54 0,85 0,78 
Baila 30 33 32 32 27 26 33 27 29 28 30 28 28 31 32 35 27 26 25 46 39 
lalSm 5,4 4,8 5,8 6,3 5,4 6,0 5,4 5,1 5,1 5,0 5,6 5,5 5,4 5,3 5,5 5,9 6,3 6,4 6,2 6,6 7,4 
laIYb 19 12 23 25 19 17 20 19 17 22 18 35 31 27 28 30 33 33 49 55 68 
EulEu· 0,96 1,01 0,94 0,93 0,99 0,97 0,95 0,95 0,99 0,98 1,01 1,08 0,93 0,93 0,96 0,97 0,96 0,92 0,92 0,93 0,95 
SmlYb 3,5 2,4 4,0 4,0 3,4 2,8 3,7 3,7 3,4 4.4 3,3 6,3 5,7 5,1 5,2 5,1 5,3 5,2 7,9 8,4 9,2 
laITa 38 30 31 38 25 45 39 57 39 40 24 54 50 « 38 39 43 « 73 39 45 

-~ -- ~- ~--- - --- -
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Jotabeche (5.880 m), en su extremo sur. Constituye 
una franja estrecha de 30 km de ancho, edificada 
sobre un basamento, que incluye unidades volcáni­
cas e intrusivas del Paleozoico, Mesozoico y Tercia­
rio inferior. Al este de la Franja de Maricunga, se 
desarrollan las cuencas cerradas de los salares de 
Pedernales, Maricunga y La Laguna del Negro 
Francisco (Fig. 2) que ocupan un 'plateau' elevado 
de 3.800 m de altura. Al oriente de este 'plateau' se 
encuentra la Cordillera de Claudio Gay, macizo 
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formado por rocas del basamento paleozoico 
(Kubaneck y Zeil,1971; Zentilli, 1974) y secuencias 
volcano sedimentarias terciarias. Esta cadena ante­
cede, hacia el este, al arco volcánico activo, ubicado 
60 km al este del frente volcánico O igoceno-Mioceno 
de la Franja de Maricunga y que incluye, entre otros, 
el complejo volcánico holoceno de Ojos del Salado 
que, con sus 6.880 m de altura, es el edificio volcá­
nico de mayor altura en la Tierra (González-Ferrán 
et al., 1985; Baker et al., 1987). 

EL BASAMENTO DE LA FRANJA DE MARICUNGA 

PALEOZOICO Y MESOZOICO 

Dentro de las unidades que forman parte del 
basamento de la Franja de Maricunga se encuen­
tran secuencias sedimentarias del Devónico-Car­
bonífero? (Formación Chinches; Bell, 1985, Mercado, 
1982) que aflora al norte de Cerros Bravos (Fig. 2) 
Y al este del Nevado de Jotabeche en la frontera 
chileno-argentina (Paso Vidal Gormaz). Esta serie 
está cubierta en discordancia por secuencias volcá­
nicas ácidas (formaciones Pantanoso y La Tabla) 
intruidas por pórfidos riolíticos y granitoides pérmicos 
(Mercado, 1982; Cornejo et al., 1993). En la zona sur 
de la Franja de Maricunga, y formando parte del 
basamento de los complejos volcánicos miocenos 
aflora una potente serie de lavas basáltico-andesí­
ticas del Triásico Superior, intercaladas con niveles 
de tobas ácidas e intruida por 'si lis' y cuellos basál­
ticos (Formación La Ternera; Segerstrom, 1968). En 
lazona central de la franja (Cerros Bravos), el Triásico 
está representado por unidades sedimentarias que 
incluyen facies lacustres asociadas a cuencas de 
'rift' (Suárez et al., 1994; Cornejo, et al., 1993). 

Una transgresión marina (formaciones Lautaro, 
Asientos y Montandón; Harrington, 1961; Cornejo et 
al., 1993; Tomlinson et al.,1993, 1994) cubrió toda 
la región, al oeste de la Franja de Maricunga, en el 
Jurásico Inferior, seguida de acumulación de poten­
tes secuencias de conglomerados y areniscas rojas 
de ambiente continental semiárido con estratifica­
ción cruzada eólica, intercalaciones de niveles eva­
poríticos y restos de dinosaurios (formaciones Mo­
nardes y Agua Helada; Bell y Suárez, 1989). En la 
zona sur de la franja, esta unidad presenta interca­
laciones de niveles volcánicos (río Aguas Blancas, 

Quebrada Paredones). Tanto las secuencias mari­
nas como los sedimentos continentales cretácicos 
representan a facies acumuladas en cuencas de 
trasarco, al este del arco magmático del Jurásico­
Cretácico Inferior, cuyo eje se ubK:aba en la actual 
Cordillera de la Costa (Mpodozis y Ramos, 1990; 
Mpodozis y Allmendinger, 1993). 

CENOZOICO INFERIOR 

Las secuencias mesozoicas fueron deformadas 
en el Cretácico Superior por una fase de compre­
sión generalizada (Arévalo y Mpodozis, 1991). Du­
rante el Cretácico Superior-Eoceno inferior la pre­
cordillera de Copiapó fue el sitio de varios episodios 
volcánicos, caracterizados por la erupción de mag­
mas calcoalcalinos potásicos en ambiente ex­
tensional. Los productos volcánicos de este perío­
do, datados entre 80 y 52 Ma, que torman gran parte 
del basamento en la zona central de la Franja de 
Maricunga (La Coipa, Cerros Bravos), incluyen en 
parte a complejos de domos y campos de calderas 
de colapso (Cornejo et al., 1993, 1994; Arévalo et 
al., 1994; Rivera y Mpodozis, 1991, 1994). Un idades 
volcánicas y sedimentarias alteradas, pertenecien­
tes a este periodo, se encuentran al sur y este del 
volcán Copiapó (Pantanillo, rio Astaburuaga), en la 
zona del Nevado de Jotabeche (Fig. 2) Y en la región 
de La Coipa (Cerro Los Carneros, Cerros Bravos). 

En el Eoceno (42-39 Ma), la región ubicada 
inmediatamente al oeste y noroeste de la Franja de 
Maricunga fue afectada por una importante fase de 
deformación transpresiva asociada a deformación 
sinistral en el sistema de Fallas Sierra Castillo-Agua 
Amarga (Cornejo et al., 1993; T omiinson et al., 1993, 
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1994). Durante el evento eoceno se formó un siste­
ma estructural que incluye un corredor de fallas 
sinistrales, de rumbo noroeste, subverticales, entre 
la región de Potrerillos y La Coipa, que probable­
mente se extencieron hasta la región ubicada al 
este del volcán Copiapó, en territorio argentino 
(Valle Ancho, Fig 2). Estas fallas fueron, con poste­
rioridad, reactivadas en forma intermitente, ejer­
ciendo durante el Oligoceno y Mioceno, un notable 
control en el emplazamiento de los sistemas volcá­
nicos de la Franja ::le Maricunga (Cornejo y Mpodozis, 
1994). Un gran número de intrusivos sintectónicos 
hipabisales, eocenos, se emplazó a lo largo del 
corredor de fallas noroeste entre los 42 y 37 Ma, en 
forma contemporánea con el emplazamiento de los 
pórfidos cupríferos de El Salvador y Potrerillos (42-
36 Ma) (Mpodozis et al., 1994). 

Finalmente, en el Oligoceno inferior (32-31 Ma), 
y coincidiendo con un período de muy baja veloci­
dad de convergencia entre las placas Farallón y 

Sud américa (Pardo-Casas y Molnar, 1987), se em­
plazaron algunos cuerpos de pórfidos dacíticos en 
la zona central (Quebrada Pastos Largos; edad K­
Ar biotita: 31,1 Ma) y sur (Quebrada Paredones; 
edad K-Ar roca total: 36,4±O,9 Ma; Prospecto Caci­
que, edad K-Ar biotita: 30,2±2,1 Ma) de la Franja de 
Maricunga. Lavas, probablemente equivalentes a 
los intrusivos, se encuentran en la zona sur de la 
franja, al sureste del volcán Copiapó (río Astabu­
ruaga, Fig. 2) donde se han obtenido edades K-Ar 
(roca total) de 34,9±1,5 y 30,5±1,3 Ma. Estas son de 
las pocas evidencias de lavas del Oligoceno inferior 
conocidas a la fecha, en los Andes del Norte de 
Chile. El magmatismo de esa edad está repres~nta­
do, principalmente, por intrusivos ligados a los pór­
fidos cupríferos oligocenos (38-32 Ma) y emplaza­
dos a lo largo de las trazas del Sistema de Fallas de 
Domeyko (Maksaev, 1990; Reutter et al., 1991, 1993; 

Tomlinson et al., 1994). 

EL VOLCANISMO CENOZOICO SUPERIOR DE LA FRANJA DE MARICUNGA 

GENERALIDADES 

La actividad ·v'olcánica del Cenozoico superior 
se inició en la Franja de Maricunga, aproximada­
mente a los 26 Ma. El centro volcánico de mayor 
volumen relacionado al período inicial de actividad 
(26-21 Ma) está formado por los estratovolcanes 
coalescentes Cerros Bravos y Barros Negros, y 
complejos de domos múltiples periféricos (Esperan­
za, La Ola, Carachapampa, Fig. 2). Otro centro de 
importancia, en la zona central de la franja, es el 
Complejo Volcánico La Coipa (Figs. 2 y 3) al suroes­
te de Cerros Bravos, formado por un grupo de 
domos dacíticos múltiples del Oligoceno superior­
Mioceno inferior. Una serie de complejos de domos 
múltiples, portadores de mineralización de metales 
preciosos, asociados a flujos piroclásticos de pe­
queño volumen (Refugio, La Pepa, Pantanillo, San­
ta Cecilia) se distribuyen hacia el sur hasta la zona 
del Nevado de Jotabeche. En casi todos los casos, 
la ubicación de estos centros volcánicos se relacio­
na con sistemas de fallas de rumbo NW-WNW, 
activas durante su emplazamiento . Los niveles de 
tobas e ignimbritas asociadas a este episodio volcá­
nico se caracterizan por presentar una generalizada 

alteración hidrotermal, indepen.dientemente de su 
cercanía a los centros volcánicos. 

La actividad volcánica disminuyó, notablemen­
te, entre los 20 Ma y 17 Ma, pero se reanudó con 
vigor en el Mioceno medio (16-11 Ma). Entre los 16 
Ma y 14 Ma, se formaron los complejos volcánicos 
de los cerros Cadillal, Jotabeche norte, La Laguna, 
Villalobos, Pastillitos, Santa Rosa, Ojos de Maricunga 
y Doña Inés. Durante el Mioceno medio-alto, el 
volcanismo activo se concentró en la zona sur de la 
franja, incluyendo entre los 13 y 11 Ma, la actividad 
asociada al volcán Pastillos y al emplazamiento de 
los pórfidos 'auríferos' Marte, Lobo, Escondido y 
Aldebarán (Sillitoe et al., 1991; Davidson y Mpodozis, 
1991; King, 1992; McKee et al., 1994). 

Entre los 11 y 7 Ma, la actividad volcánica se 
concentró exclusivamente en el Complejo Volcáni­
co Copiapó (Figs. 2 y 6), formado por un sistema de 
domos, estratovolcanes y extensos flujos piroclás­
ticos, de composición dacítica, que cubren un área 
de más de 200 km2• Estos se apoyan, al este y oeste, 
sobre un basamento en el cual están representadas 
las diversas fases tempranas (23-1 1 Ma) de la 
Franja de Maricunga. Finalmente, entre los 6-5 Ma, 
el foco principal de volcanismo migró nuevamente 
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hacia el sur, concentrándose esta vez en el Nevado 
de Jotabeche (Figs. 2 y 9). Este centro es una cal­
dera riodacítica controlada estructuralmente por un 
sistema de fallas conjugadas de rumbo NNE y 

.NNW, en el extremo meridional del Altiplano. A la 
caldera de Jotabeche se asocia un conjunto de 
coladas andesítico-basálticas (Lavas de Pircas Ne­
gras) eruptadas a través de dicho sistema de fallas. 

Al este de la Franja de Maricunga, existen evi­
dencias de volcanismo de trasarco durante el perío­
do Oligoceno-Mioceno superior (zona de Ojos del 
Salado), cuya cronología coincide con los eventos 
en el frente volcánico. Estos incluyen secuencias de 
sedimentos volcanoclásticos, niveles piroclásticos 
dacíticos y coladas de basaltos de trasarco (Cordón 
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Segerstrom, 24-25 Ma), y algunos volcanes ande­
síticos de 7-8 Ma (Laguna Verde, Cordón Foerster 
y el cerro Dos Hermanos al este del Copiapó). Los 
complejos volcánicos de edades entre 5 y 7 Ma, 
sincrónicos con la actividad del Nevado de Jotabeche 
se encuentran inmediatamente al este del volcán 
Copiapó (Ciénaga Redonda, Valla Ancho), y en la 
zona de Ojos del Salado (Mulas Muertas, Escarpe 
Robertson, Volcán Rex (Caldera Wheelwrigth)). Sis­
temas volcánicos más jóvenes que 4 Ma están, sin 
embargo, restringidos exclusivamente a la zona 
ubicada al este de la Franja de Maricunga (González­
Ferrán et al., 1985; Baker et al., 1987; Mpodozis, en 
prep). 

EL EVENTO INICIAL: OLIGOCENO SUPERIOR-MIOCENO INFERIOR (26-21Ma) 

El COMPLEJO VOLCANICO CERROS BRAVOS­

ESPERANZA 

Corresponde a un centro volcánico (estratovolcán 
compuesto) de 25 km de diámetro y 150 km2 de 
superficie, emplazado sobre las trazas noroeste de 
fallas sinistrales eocenas que limitan por el sur el 
batolito de Pedernales y la faja plegada y corrida de 
Quebrada Asientos-Potrerillos (Cornejo et al., 1993; 
Tomlinson et al., 1994). La actividad volcánica co­
menzó (Fase 1) con la construcción de los estrato­
volcanes Cerros Bravos y Barros Negros, iniciada 
con la emisión de un extenso flujo de ignimbritas 
riodacíticas (K-Ar, biotita: 24,5±O,9 y 23,9±O,9 Ma), 
seguido por la erupción de lavas andesíticas y 
dacítico-andesíticas de hornblenda y piroxeno y de­
pósitos piroclásticos de bloques y ceniza, con eda­
des K-Ar (roca total) comprendidas entre 25,1±1,O y 
22,6±O,9 Ma. Posteriormente se emplazaron, en los 
núcleos de ambos estratovolcanes, domos dacíticos 
ricos en cristales (hornblenda, biotita) relacionados 
con actividad hidrotermal de moderada intensidad, 
circunscrita a su periferia, y para los cuales se 
obtuvieron edades K-Ar de 25,O±1,O (biotita) y 
23,9±1,1 Ma (roca total) (Cornejo et al., 1993; 
Moscoso et al., 1993; McKee et al., 1994; Fig. 2). 

En etapas más avanzadas de la evolución del 
sistema (Fase 2) un complejo de domos riodacíticos 
(Domos de Esperanza) se emplazó en el flanco 
noreste del volcán Cerros Bravos. Este complejo 

está formado por cuerpos subcirculares, extrusivos 
a subvolcánicos de 4-6 km2 de superficie, con eda­
des K-Ar entre 24 y 22 Ma, elongados en dirección 
noroeste, en una franja de 8 km de largo (Fig. 2). Los 
domos extrusivos están envuel:os por gruesas 
carcasas brechizadas, formadas mecánicamente, 
por flujo, desgasificación y explosiones freatomag­
máticas, ocurridas durante su emplazamiento. Tobas 
riolíticas finas de cristales y lapilli (K-Ar en biotita: 
24,O±1,5 Ma; Cornejo et al., 19931, que correspon­
derían a fases plinianas iniciales, se encuentran en 
la periferia. El emplazamiento de los Domos de 
Esperanza estuvo controlado por un sistema de 
fallas de rumbo WNW, que, probablemente, es el 
resultado de la reactivación (oligocena) de la falla 
sinistral eocena noroeste de Quebrada Salitral (Cor­
nejo et al., 1993). Los domos están intruidos, al 
noroeste, por pequeños cuerpos de pórfidos dací­
ticos verdes, no alterados, con edades K-Ar (biotita) 
de 22,5±0.8 y 22,4±O,7 Ma (Cornejo et al., 1993) 
emplazados en zonas de fracturas de rumbo NNW. 
La notable asimetría que presente. el volcán Cerros 
Bravos, exponiendo niveles de erosión relativamen­
te más profundos, incluso parte del basamento en 
su flanco noreste, puede deberse a un colapso 
parcial del edificio hacia el noreste, ocurrido con 
anterioridad o en forma sincrónice. (gatillado por) al 
emplazamiento de los domos, aunque, en la actua­
lidad, no se preserven los depósitos de avalancha, 

que deberían estar asociados al supuesto colapso. 
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Los sectores mineralizados del Prospecto Espe­
ranza, se ubican preferentemente en las carcasas 
de brechas, intersamente alteradas y fracturadas. 
Corresponden a cuerpos silicificados vetiformes y 
brechosos de orientación NNW y NNE (cuerpos de 
sílice oquerosa) de los sectores Arqueros, Santa 
Rosa, Potosí y Huantajaya mantiformes (sector Ar­
queros), o zonas brechizadas a lo largo de la falla 
inversa de rumbo norte-sur, que pone en contacto a 
sedimentitas pa~ozoicas (Formación Chinches) 
sobre cuarcitas triásicas (sector Chimberos). La mi­
neralización epitermal de plata y oro de Esperanza 
(Vila, 1991; Moscoso et al, 1993) está asociada a 
alteración tipo ácido-sulfato (Heald et al., 1987). La zona 
fue afectada, posteriormente, por procesos su­
pérgenos, durante los cuales se produjo la deposi­
ción de cerargir~a, yodargirita, argentojarosita y tra­
zas de plata nativ3 y con valores erráticos de oro. La 
mineralización h¡pógena sólo estaría presente en 
algunos sectores en profundidad y consiste en sul­
furos primarios tales como pir~a, calcopirita y galena. 

LOS DOMOS COALESCENTES DE 

LA COlPA 

Veinte kilómetros al suroeste de Esperanza se 
encuentra el gran yacimiento de plata y oro de La 
Coipa (Fig. 3; Oviedo et al., 1991; Sillitoe et al., 
1991; Cornejo et al., 1993) y otros depósitos meno­
res como Can-Can y Coipa Norte; (Cecioni y Dick, 
1992). Estos se ubican en la periferia de un centro 
volcánico formado por un grupo coalescente de 
domos riodacític·;¡s. El núcleo del complejo está 
formado por, a lo menos, cinco domos que se em­
plazaron, en secuencia, en la intersección de la falla 
inversa Vegas la Junta, que levanta hacia el oeste 
a cuarcitas triásicas sobre lavas cretácico­
paleocenas (Fig. 3, Cornejo et al., 1994), con la falla 
Quebrada Indagua, del sistema sinistral noroeste 
eoceno de la zona de Potrerillos-Maricunga 
(Tomlinson et al., 1993). Rocas de caja y basamen­
to de los domos son lutitas negras lacustres y 
cuarcitas del Triásico Superior (Cornejo et al., 1993). 

Los domos de La Coipa están asociados a una 
extensa secuenc a de rocas piroclásticas que, cu­
briendo en discordancia a estratos mesozoicos y 
paleocenos, incluyen: a- una unidad inferior, con 
bancos de tefra y tobas finas riolíticas, bien estrati­
ficados (K-Ar en biotita: 24, 7±O, 7 Ma, Mina La Coipa; 
24,O±1 ,O, Prospecto Purén; Cornejo et al., 1993) que 

preceden en el tiempo al emplazamiento de los 
domos y b- una unidad superior, de brechas piro­
elásticas y tobas de lapilli gruesas, escasamente 
soldadas. Los domos, de composición dacítico-rio­
dacítica, extremadamente ricos en cristales (cuar­
zo, plagioclasa y biotita), generalmente intruyen a 
las tufitas de la unidad inferior y están cubiertos o 
engranan con las brechas superiores. Durante su 
emplazamiento, ocurrido en forma sincrónica a la 
reactivación sinistral de las fallas noroeste eocenas, 
fenómenos freatomagmáticos y nuevos aportes de 
magma, generaron, probablemente, erupciones ex­
plosivas, representadas por las tobas de I¡;¡pilli y 
bloques de la unidad superior. Tres dataciones K-Ar 
en biotita de los domos más tardíos y no alterados 
indican valores de 24,6±O,9, 23,8±O,7 (Moscoso et 
al., 1993) y 22,9±O,8 Ma (Sillitoe et al., 1991), eda­
des que, al igual que en Esperanza, son más anti­
guas que las obtenidas en concentrados de alunita, 
probablemente supérgena (20,2±1,2y 17,3±1,O Ma; 
Sillitoe et al., 1991). 

El distrito de La Coipa exhibe una extensa zona 
de alteración hidrotermal de más de 60 km2 que 
afecta todas las unidades volcánicas del Oligoceno 
superior-Mioceno inferior, especialmente a los nive­
les de tobas porosas y permeables. El basamento, 
impermeable, de lutitas negras triásicas, está regio­
nalmente libre de alteración, a excepción de zonas 
de brechas tectónicas, fallas, fracturas y diaclasas, 
en torno a las cuales se desarrollan delgados halos 
de alteración. Los niveles de tobas finas presentan 
alteración pervasiva (argilización y silicificación) 
con caolinita-alunita-dickita, sílice microcristalina y 
ópalo. Esta asociación refleja la acción de fluidos 
hidrotermales muy ácidos, típica de sistemas 
hidrotermales tipo ácido-sulfato (Heald et al., 1987). 
En las tobas superiores, la asociación de minerales 
de alteración corresponde, básicamente, a arcillas 
(caolinita y montmorillonita) con escasa sílice (cal­
cedonia y ópalo) y sulfatos supérgenos (yeso y 
jaros ita) en superficie. Las azufreras de Codocedo 
se ubican en esta unidad y representarían una 
paleosuperficie en los depósitos piroclásticos sobre 
la cual se desarrolló actividad solfatárica. 

Los cuerpos mineralizados de Coipa Norte, Fa­
rallón y Ladera (Mina La Coipa) se encuentran 
emplazados en el nivel de tobas finas y presentan 
mineralización de plata y oro, diseminada y en 
microvetillas en los niveles de tobas más permeables 
(Oviedo et al., 1991). La mena consiste en cerargirita, 



C. Mpodozis, P. Cornejo, S.M. Kay y A. Tltller 

COMPlEJO VOLCANICO LA COlPA (25-23Mo) 

TIc. 
P~~1~1 Nivel inferior de tobas flros de cnstales y cenizos¡ Incluye 
'5~·" depÓsitos de coido y oleado plfOClostico 

n cd 
! Domos extruslV09 y subvolcónk:os f40docUicos múL 

,*~9Oii?!lt-! tiples , OfdeilOdo. (1- 4) según Ofden relohvo de 
emplazamiento y grado decreciente de alteracI6n 

Tlcs hldrolermol 

I)/~ '., Ivel ""perior de brechas plroclós icos y tobo. de 10_ 
, . ' ,. pilli gruesos , incluye brechas de explosiones freoto. 

mcgm6hcos 

BASAMENTO DEL COMPLEJO LA COlPA 

p, 

~ In rusívos paleozo.cos 

~ Rocas sedimentorlos y votcantCOS mor;no'5 y contmen 0_ 

Ld les del TriásiCO Supeflor - Cretóclco Inferior 

es-Ti D Lavas, tobas e mtrusivos hlpobisoles del Cretadco Supe_ 
rior - Poleoc:eno 

MIOC 
rvY1 Rocas vol ccin~os e intruslvos hipoblsates del Oligoceno 
L.:............ superior - MIoceno ¡ndlferenciados 

Orm 
h:· :~.~J Depci, nos de remQ ción en maso 

Oc 
D CoIuvios y escombro. de falda 

283 

FIG. 3, Mapa geol6glco del Complelo VolcAnico La Colpa (25-23 Mal. moslrando la dlslrlbuclón de domos coalescenles, lIulos 
piroclástlcos y principales elemenlos eslructurales. 
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argentita, electru-n y plata y oro nativos, asociada a 
alteración argílica avanzada, con predominancia de 
sulfatos sobre arcillas (alunita, caolinita, dickita, 
cuarzo, jarosita y goethita). En el sector de Can Can, 
la mineralización se encuentra emplazada en una 
zona de fallas (NS y NNE) que forma un cuerpo de 
brecha o 'stockwork' de vetillas de sílice negra 
mineralizadas en las lutitas triásicas, las que exhi­
ben una intensa silicificación y alunitización en los 
halos del cuerpo mineralizado (Cecioni y Dick, 1992). 

LOS COMPLEJOS DE DOMOS EN LA REGION DEL 

VOLCAN COPIAPO y NEVADO DE JOTABECHE 

En la parte sur de la Franja de Maricunga, tanto 
al sureste (Pantanillo) como al oeste (La Pepa) del 
Complejo Volcánico Copiapó y cubiertos por los 
productos volcánicos (11-7 Ma) de dicho sistema, 
se encuentran los restos erodados de centros volcá­
nicos del Oligoceno-Mioceno inferior (Fig. 2). Tal 
como en La Coi¡::a-Cerros Bravos, éstos correspon­
den a sistemas múltiples de domos y pórf idos 
dacíticos y andesíticos de pequeño diámetro, aso­
ciados a fallas de rumbo NW-NNW, que parecen 
haber estado activas al momento de emplazarse los 
domos. En Pantanillo, al sureste del volcán Copiapó, 
afloran al menos cinco domos y pórfidos dacíticos, 
con distintos grados de alteración hidrotermal, 
datados (K-Ar, roca total en 22,6±1,1 y 22,2±O,9 Ma; 
C. Mpodozis, 1995'). Los domos son portadores de 
mineralización de oro y se asocian a un voluminoso 
manto de tobas y brechas piroclásticas alteradas, 
que se extienden hasta 15 km al norte del prospecto 
(Fig. 2). En la mina La Pepa, al oeste del volcán 
Copiapó, un complejo de domos dacíticos altera­
dos, afectados por fallas de rumbo noroeste, a lo 
largo de las cl.ales se emplazan notables vetas 
auríferas, está asociado a un anillo de brechas de 
explosión. Una de estas vetas (Vizcacha) con 
mineralización de oro, plata (± enargita), de rumbo 
noroeste, 400 m de largo, 1,5 m de ancho y recono­
cida hasta 250 m de profundidad tiene leyes prome­
dio de 100 g/ton Au. King (1992) mencionó una edad 
K-Ar (roca total) de 26, 7± 3,6 Ma para u n 'pórfido' de 
la mina La Pepa; esta edad es más antigua que las 
mencionadas p:>r Sillitoe et al. (1991) en alunitas de 
alteración (22,2±O,7 y 23,O±O,7 Ma). 

Una edad similar (K-Ar, alunita, 22,O±O,6 Ma) 
fue reportada p:>r Sillitoe et al. (1991) en Pantanillo. 
Dentro de este grupo, es posible incluir, aunque con 

incerteza, al complejo de domos dacíticos alterados 
del Prospecto Soledad, al noroeste del volcán Co­
piapó. Este centro está rodeado por un anillo de 
tobas de caída y depósitos piroclásticos de oleada 
('surges'), cubiertos por lavas e ignimbritas, datadas 
en 15 Ma e intruidas por pórfidos riodacíticos con 
edad K-Arde 16,2±1,2 Ma (Fig. 2). 

Otro de estos complejos de domos múltiples del 
Oligoceno superior-Mioceno inferior corresponde al 
yacimiento Refugio, al suroeste de la Laguna del 
Negro Francisco (Sillitoe et al., 1991; Flores, 1993; 
Munteam, 1995; Fig. 2). Tal como en el caso de 
Pantanillo, este yacimiento está formado por un 
grupo coalescente de pequeños domos y pórfidos 
subvolcánicos, que incluyen desde domos dacíticos 
afectados por alteración argílica intensa, hasta pór­
fidos andesítico-dioríticos que desarrollan 'stock­
work' de vetillas de cuarzo con mineralización de oro 
(Yacimiento Verde, edad K-Ar, roca total: 25,3±1,1 
Ma; C. Mpodozis, 1995') Y pórfidos dacíticos sin 
alteración (K-Ar, biotita: 22,8 ± 0,6 Ma; C. Mpodozis, 
1995'). El complejo de Refugio, de 3 km de diámetro, 
se asocia, como en Pantanillo, a un sistema de fallas 
noroeste, subverticales, activas durante los eventos 
de alteración-mineralización. Un anillo de brechas 
de explosión y tobas dacíticas (K-Ar, plagioclasa: 
22,1±2,5 Ma, roca total: 21,3±O,8 Ma; C. Mpodozis, 
1995'), cubierto por coladas andesíticas del volcán 
La Laguna, del Mioceno medio (Fig. 2) se extiende 
hasta 5 km al sur del yacimiento. Finalmente, en el 
extremo sur de la franja se encuentra el Complejo 
Santa Cecilia, formado por tres domos, intensamente 
alterados de 1,5 km de diámetro. Esos domos, em­
plazados sobre un basamento de rocas volcánicas 
paleocenas, se alinean, al norte del macizo de Ye­
guas Heladas, formando una franja de 4 km de largo, 
de dirección WNW (Fig. 2) . Sillitoe et al. (1991) 
obtuvieron dos edades K-Ar en minerales de altera­
ción de 24,3±O,7 (sericita) y 24,1±O,8 Ma (alunita); 
remanentes alterados de un anillo de tobas asociada 
al complejo aparecen al oeste de este complejo, 
cubriendo a las rocas paleocenas. 

En resumen, los volcanes Cerros Bravos y Ba­
rros Negros son los únicos estratovolcanes del 
Ol igoceno superior-Mioceno inferior (26-20 Ma) re­
conocidos dentro de la fase inicial de actividad en la 
Franja de Maricunga. El resto de los sistemas volcá­
nicos de esa edad (Esperanza, La Coipa, La Pepa, 
Pantanillo, Refugio, Santa Cecilia) está formado por 
complejos de domos dacíticos coalescentes múlti-
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pies de pequeñas dimensiones, asociados a anillos 
de piroclastos y brechas de explosión. En casi todos 
los casos, éstos se relacionan con fallas transcu­
rrentes, de rumbo NW-WNW, activas durante su 
emplazamiento. La totalidad de los complejos de 
domos muestran evidencias de mineralización, ya 
sea en los domos o pórfidos subvolcánicos (Espe­
ranza, La Pepa, Pantanillo, Refugio) o en los niveles 
piroclásticos periféricos (La Coipa; Sillitoe et al., 
1991; Cornejo y Mpodozis, 1994). Las tobas e ignim­
britas asociadas a este episodio volcánico se carac­
terizan por presentar alteración hidrotermal genera­
lizada independientemente de su cercanía a los 
centros volcánicos. Esta alteración a gran escala se 
asocia, probablemente, a condiciones climáticas 
relativamente más húmedas que las actuales. Di­
cha condición, ocurrida entre los 26-20 Ma, también 
ha sido documentada más al norte, a partir de las 
edades de los niveles de enriquecimiento supérgeno 
de los grandes pórfidos cupríferos oligocenos del 
norte de Chile (Alpers y Brimhall, 1988). 

GEOaUIMICA 

Las rocas del Oligoceno superior-Mioceno infe­
rior de la Franja de Maricunga exhiben un amplio 
rango de composición entre 55% hasta 73% Si0

2
. 

aunque la mayor parte se agrupa en el campo de las 
andesitas y dacitas (Fig. 4). Son rocas con valores 
intermedios a altos de K

2
0 y relativamente bajos en 

Nap (~4%; Fig. 5) que en los diagramas FeO*/MgO 
versus Si0

2 
se ubican en el campo calcoalcalino. 

Los patrones de elementos en traza muestran el 
característico empobrecimiento en Ta y enriqueci­
miento en Ba, Th y U en relación a las Tierras Raras 
Livianas (TRL), típica de magmas de arco asociados 
a zonas de subducción activa (LalTa entre 25 y 45, 
BaiLa entre 22 a 34; Figs. 7,8). Las razones de LaI 
Yb, que son una medida de la inclinación de los 
patrones de Tierras Raras (TR), son bajas, y varían 
entre 7 y 21 (Fig. 10). Estos valores son más 
elevados en el norte (LalYb: 17-21, en Cerros Bra­
vos) que en el sur de la franja (La/Yb: 7-14, en 
Pantanillo y Refugio). Las anomalías de Europio 
son mayores en el sur (Eu/Eu*=O,83-0,86, en Refu­
gio) que en Cerros Bravos (0,95), lo que indicaría 
que en la zona sur existen evidencias de condicio­
nes de cristalización a menor presión que en el norte 
de la franja (Kay et al., 1994). 
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FIG. 4. Diagramas K,o versus SiO, (campos según Peccerillo y 
Taylor, 1976) para muestras de las principalesasociacio· 

nes volcánicas de la Franja de Maricunga. 

Las rocas del Oligoceno super or-Mioceno infe­
rior de la Franja de Maricunga tienen su equivalente 
en la actual región con subducción subhorizontal 
(28-33°S). A los 28°40'S, las rocas equivalentes 
incluyen componentes más ácidos .(riolitas de la 
Ignimbrita Cantarito; Kay et al., 1991; Fig. 5), mien­
tras que más al sur (30-31 oS, la Formación Tilito del 
Grupo Doña Ana, incorpora desde andesitas basál­
ticas a riolitas (Maksaev et al., 1984; Kay et al., 
1991; Martin et al., 1995). En un régimen compresi­
vo, con corteza relativamente gruasa, predominan 
los magmas de composición intermedia, mientras 
que en un régimen extensional, :on corteza del-
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FIG. 5. Diagrama Na.O versus SiO. para 
rocas volctlnicas del Oligoceno 
superior-Mioceno de la Franja de 
Maricunga. En esta figura se in­

cluyen sólo datos de las mues­
tras para los cuales se cuenta 

con antllisis completos de ele­
mentos mayores y trazas. Den­

tro del grupo de 26-21 Ma se 
incluyen muestras de Cerro Puli­
do e Ignimbrita Cantarito (28-

28"40'S), al sur de la Franja de 
Maricunga en la actual zona con 
subducci6n subhorizontal. 50 55 60 65 

Sl02 (%> 

gada, existen menores posibilidades para la inter­
acción entre magmas básicos, provenientes del 
manto, y fundidos corticales silíceos, pudiendo al­
canzar, los primeros fácilmente la superficie. 

Dentro de este contexto, los magmas del Oligo­
ceno-Mioceno inferior de la zona norte de la Franja 
de Maricunga (Cerros Bravos-La Coipa) parecen 
haber evolucionado bajo condiciones de corteza 
relativamente más gruesa y en un ambiente más 
compresivo que la zona sur de la franja y la región 
de subducción subhorizontal. Esta inferencia es 

70 75 

consistente con el hecho que al norte de los 2]o15'S 

existen claras evidencias de una importante fase de 
deformación transpresiva eocena (Cornejo et al_, 
1993; Tomlinson et al., 1993), la que aún no ha sido 
documentada para la región de subducción subho­
rizontal. Según Kay et al. (1994) el espesor cortical 
en la zona de Cerros Bravos pudo alcanzar hasta los 
50 km entre los 26-21 Ma, mientras que los espeso­
res supuestos para ese mismo período en la región 
de subducción subhorizontal no sobrepasarían los 
40 km. 

EL EVENTO MIOCENO INFERIOR (20-17 Ma): UN PERIODO DE RELATIVA CALMA VOLCANICA 

La actividad volcánica y los extensos fenóme­
nos de alteración hidrotermal del Oligoceno supe­
rior-Mioceno inferior ocurrieron, como ya se ha indi­
cado, en un lapso muy breve (26-21 Ma), después de 
lo cual la actividad volcánica prácticamente se detu­
vo, para reanudarse con gran intensidad sólo a 
partir de los 16 Ma. En el período intermedio, prác­
ticamente no hay registro de actividad, a excepción 
de la zona ubicada al este y norte de La Coipa, donde 
se encuentran dos pequeños domos daciticos (Torito 
y Toro Sal; Fig. 21, rodeados por anillos de piroclás­
ticos, de aproximadamente 18 Ma y algunos flujos 
ignimbríticos asociados, de pequeño volumen. 

El Domo Torito, es un pequeño domo extrusivo 
de menos de 1 km de diámetro rodeado de un de­
pósito de bloques y ceniza, con diaclasamiento pris­
mático, formados tanto como el domo por dacitas de 
hornblenda con plagioclasa, oxihornblenda, biotita 
y 'ojos' de cuarzo. El Domo Toro Sal consiste en un 
cuerpo extrusivo de dacitas porfídicas con una cu­
bierta fracturada, rodeado por un anillo de depósitos 
piroclásticos. En un bloque de la periferia del Domo 
Torito se obtuvo una edad K-Ar (roca total) de 
18,6±1,3 Ma (Cornejo et al., 1993). Otra datación 
(biotita) de un bloque dacitico, de diaclasamiento 
prismático. similar a las dacitas de Torito indicó un 
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valor de 20,4±O,8 Ma (Cornejo et al., 1993). La 
datación K-Ar (anfíbola) de una muestra del Domo 
Toro Sal indicó un valor de 17,6±4,3 Ma (Cornejo et 
al., 1993). En numerosas localidades cercanas a la 
Mina La Coipa (Valle Los Terneros, Portezuelo Co­
docedo yQuebrada Toro Sal), se encuentran rema­
nentes aislados de flujos ignimbríticos, de edad 
similar a los complejos del domo, cuya fuente no ha 
podido ser determinada (Ignimbrita Los Terneros) y 
que corresponden a tobas de lapilli y cristales esca­
samente soldadas, con bloques juveniles de dacitas 
de hornblenda. La Ignimbrita Los Terneros cubre las 
rocas alteradas del Complejo de La Coipa (Sector 
del Portezuelo Codocedo y Prospecto Purén) 'se­
llando' el evento de alteración del Oligoceno supe­
rior-Mioceno inferior. Para la Ignimbrita Los Terne-
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ros se cuenta con edades K-Ar, en biotita, de21 ,O±1,1 
Ma (Portezuelo Codocedo) ; 19,6±O,9 Ma (Quebra­
da Toro Sal); 19,O±1,8 Ma (Quebrada Los Terneros) 
y 20,4±O,8 Ma (Cornejo et al. , 1993). 

Al sureste (Pantanillo) del volcán Copiapó se 
disponen algunas coladas con edades K-Ar de 
19,5±1,1 Ma (roca total) y 18,6±O,a Ma (biotita) que 
cubren a los flujos piroclásticos alterados del 
Oligoceno superior-Mioceno infer or (C. Mpodozis, 
1995)'. En la zona, y para este período, no existen 
otras evidencias concretas de actividad volcánica, 
excepto algunas coladas que afl:lran al norte del 
Prospecto Soledad (Quebrada Pastillos-Laguna 
Santa Rosa; Fig. 2) donde han sido datadas (K-Ar, 
roca total) entre 20, 7±O,8 y 19,1 ±1 .3 Ma (Gardeweg, 
comunicación oral, 1995). 

EL EVENTO DEL MIOCENO MEDIO (16-12 Ma) 

La actividad volcánica se reanudó con vigor sólo 
a partir de los 16 Ma y originó varios conjuntos de 
estratovolcanes compuestos, que se extienden por 
más de 200 km en la Franja de Maricunga, formando 
grupos volcánicos discretos, separados entre sí por 
varias decenas de kilómetros. El grupo más septen­
trional aparece al norte del Salar de Pedernales, y 
está formado por el volcán Doña Inés y el Complejo 
Gemelas Fortuna (Fig. 2). En la zona de Cerros 
Bravos-La Coipa, 40 km más al sur, el Mioceno 
medio está representado sólo por pequeños domos 
dacíticos (Cerro Vicuñita, Cerro La Coipa), alinea­
dos sobre las trazas de las fallas sinistrales eocenas 
noroeste (Figs. 2 y 3). Otro gran complejo de es­
tratovolcanes múltiples, del Mioceno medio, apare­
ce sólo al sur del Salar de Maricunga (2]oS), donde 
incluye al volcán Ojo de Maricunga y los volcanes 
Santa Rosa, Pastillitos, Lagunillas, Pastillos y Villa­
lobos. Finalmente, en el extremo sur de la Franja 
(27°45'-28°S) se encuentra otro grupo de esta edad, 
formado por los volcanes La Laguna, Jotabeche 
Norte, Yeguas Heladas y Cadillal (Fig. 2). 

Extensos depósitos de gravas, del Mioceno 
medio (Gravas de Atacama) cubren una gran super­
ficie en la precordillera de Copiapó, al oeste de la 
Franja de Maricunga, incluyendo intercalaciones de 
flujos ignimbríticos y niveles qil ceniza. Estos depó­
sitos aluvionales (Segerstrom, 1968; Mortimer, 1973; 
Clark et al., 1967; Cornejo et al., 1993), sincrónicos 

con el volcanismo de este período, representan una 
enorme acumulación sedimentaria, que rellenó el 
relieve pre-Mioceno en la Precordillera de Atacama. 
Su origen está ligado a una importante fase de 
alzamiento del Altiplano, que puede ser el resultado 
de la deformación compresiva asociada a las eta­
pas iniciales del proceso de disminución del ángulo 
de subducción entre los 28° y 33°S. 

LA REGlON AL NORTE DEL SALAR DE PEDERNA­

LES: LOS VOLCANES DOÑA INES y GEMELAS­

FORTUNA 

La casi perfecta silueta cónica del volcán Doña 
Inés (5.075 m, 15 km de diámetro) domina, por el 
noroeste, la cuenca del Salar de Pedernales, en el 
extremo septentrional de la Franja de Maricunga. 
Sus productos cubren una superficie aproximada 
de 200 km2

• El edificio se apoya, al norte, sobre 
conglomerados, areniscas y basaltos triásicos. La 
pendiente de sus laderas, si bien es suave, muestra 
un quiebre a media falda, que c~mesponde a un 
cambio en la naturaleza de los productos volcáni­
cos. La pendiente más abrupta de la zona central 
del edificio es producto de la moriología rocosa de 
domos y lavas-domos daciandesíticos y la pendien­
te más tendida, en los flancos, corresponde a la 
superficie, en parte retrabajada, de extensos flujos 
piroclásticos tipo avalancha caliente. Pequeños 



288 LA FRANJA DE MARICUNGA: SINTESIS DE LA EVOLUCION DEL FRENTE VOLCÁNICO •.. 

domos parásitos rompen la simetría de la estructura 
al este de la cumbre. Los domos extrusivos y lavas­
domos, que forrran la cumbre principal del volcán, 
corresponden a daciandesitas porfídicas de plagio­
clasa, hornblenda y escaso ortopiroxeno. Las fases 
más distales están interestratificadas con los flujos 
piroclásticos. Los depósitos de avalanchas calientes 
de bloques y ceniza que forman la casi totalidad de 
los afloramientos en los flancos del volcán, incluyen 
bloques, de hasta 2 m de diámetro, de daciandesitas 
porfídicas de pla;:¡ioclasa y hornblenda, con diacla­
samiento prismático, indicando su deposición en 
estado casi incandescente. El Complejo Volcánico 
Gemelas-Fortuna está formado por dos conos 
coalescentes, profundamente erosionados, ubica­
dos inmediatamente al este del volcán Doña Inés. El 
complejo alcanza alturas de 1.000 m (Volcán Ge­
melas) y 800 m (Volcán Fortuna) sobre la Loma 
Doña Inés, al norte del Salar de Pedernales. El 
núcleo de éste exhibe extensas zonas de alteración 
hidrotermal. El complejo incluye flujos de lavas y 
domos extrusivos, formando las cumbres de los 
cerros Gemelas y Fortuna, y flujos piroclásticos que 
se extienden por las laderas del complejo. Ambos 
volcanes están limitados al sureste por un sistema 
de fallas de rUrrDo noreste (normales, de bloque 
este hundido) que originan una topografía 'en esca­
lones' con escarpes de más de 100 m de altura y se 
extienden hacia el norte desde el Salar de Pederna­
les hasta el Salar de Los Infieles. Las lavas y domos 
del complejo Gemelas-Fortuna son daciandesitas 
de plagioclasa, anfíbola y piroxeno. Los flujos 
piroclásticos corresponden, de igual modo que en el 
volcán Doña Inés, a depósitos 'de avalancha calien­
te' con bloques de daciandesitas de hasta 2 m de 
diámetro, algunos con diaclasamiento prismático. 
Moulds (1989) mencionó edades K-Ar de 16,0±1, 1 
Y 15,0±1,2 Ma para el complejo Gemelas-Fortuna y 
una edad de 15,0±1 ,5 Ma para el volcán Doña Inés, 
aunque sin precisar datos analíticos o material uti­
lizado para efectuar la datación. 

En la zona de Pedernales, además de los 
estratovolcanes, se encuentran extensos flujos de 
ignimbritas pertenecientes, a lo menos, a 7 unida­
des de flujo independientes (Cornejo et al., 1993), 
que aparecen en el borde occidental del Salar de 
Pedernales, en parte intercaladas con depósitos de 
gravas. Dos dataciones K-Ar en biotita en uno de los 
flujos (Ignimbrita _os Cristales) indicaron valores de 
15, HD, 7 Y 15,3±1 ,3 Ma (Cornejo et al., 1993), que 

permiten asignarla al Mioceno medio y son compa­
tibles con los valores obtenidos por Quirt (1972) y 
Zentilli (1974), quienes dataron un delgado depósito 
de flujo de ceniza intercalado en gravas, al sur de 
Esperanza, en Quebrada Pastos Largos en 15,5±O,6 
Ma (edad recalculada). 

LA FRANJA NOROESTE DE DOMOS Y FLUJOS 

PIROCLASTICOS DE CERROS VICUÑITA-LA COlPA 

Este alineamiento de domos dacíticos, rodea­
dos por abanicos de depósitos piroclásticos de 
bloques, se extiende por 15 km en dirección noroes­
te, al norte de Mina La Coipa, mantiene la orienta­
ción de los centros del Mioceno inferior. Desde el 
sureste hacia el noroeste, esta 'línea' incluye: ,- el 
Cerro La Coipa; 2- el domo de Quebrada Los Terne­
ros; 3- el Cerro Vicuñita y, por último, 4- un cuerpo 
mayor, ovalado, elongado en dirección NNE, de 5 
km de longitud, ubicado en el cordón al sur de las 
nacientes de la quebrada Pastos Largos. Los domos 
muestran estructuras de flujo y exfoliación, y contie­
nen grandes fenocristales (1 cm) de plagioclasa, 
hornblenda y biotita. Los flujos piroclásticos corres­
ponden a depósitos de avalancha caliente, no con­
solidados, donde los bloques juveniles, con 
diaclasamiento prismático y corteza de pan, son el 
material más abundante, petrográficamente idénti­
cos a los domos. Dentro de este conjunto, se han 
obtenido una edad K-Ar de 15,4±1,4 Ma (biotita; 
Cerro La Coipa; Cornejo et al., 1993); otra de 15,8±1 ,2 
Ma (biotita; Sillitoe et al., 1991) para el domo de 
Quebrada Los Terneros; dos edades, en biotita, de 
16,O±0,6 y 14,7±1, 1 Ma para Cerro Vicuñita (J. 
Muñoz)2, y finalmente, una edad en biotita de 
16,2±O,8 Ma para un domo dacítico ubicado al sur 
de las nacientes de Quebrada Pastos Largos (Cor­
nejo -et al., 1993). 

EL GRUPO DE ESTRATOVOLCANES EN LA ZONA 

CENTRAL DE LA FRANJA DE MARICUNGA 

Tal como se indicó en la introducción de esta 
sección, la mayor concentración de sistemas volcá­
nicos del Mioceno medio se encuentra en la zona 
central de la Franja de Maricunga. El edificio volcá­
nico de mayor volumen del grupo es el Volcán Ojo 
de Maricunga (4.985 m; Fig. 2), centro volcánico de 
forma cónica truncada, de 15 km de diámetro, com­
puesto principalmente por guesos flujos piroclásticos 

, 1986. Geologfa de la Hoja Potrerillos (1 :100.000). Informe de Avance de la Hoja El Salvador (1 :250.000) Región de Atacama, Chile (Inédito). Servicio 
Nacional ckJ Gsologla r Mine,la, 30 p., Santiago. 
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de bloques andesítico-dacíticos, de hornblenda y 
piroxeno, Los flujos, poco consolidados, incluyen 
bloques con corteza de pan y diaclasamiento pris­
mático de hasta 1-2 m de diámetro. En el cráter del 
edificio se aloja un domo dacítico de gran volumen, 
rodeado de una extensa zona de alteración hidro­
termal. El aparato volcánico cubre y está rodeado al 
sur, oeste y este por flujos ignimbríticos de hasta 
100 m de espesor, que parecen representar produc­
tos asociados a la actividad inicial del centro erup­
tivo. Las ignimbritas incluyen: a- un nivel inferior de 
tobas riodacíticas, no soldadas a débilmente solda­
das, con abundante pómez, escasa biotita, anfíbola 
y fragmentos líticos accidentales y, b- un nivel 
superior de ignimbritas pardo rojizas, dacíticas, 
intensamente soldadas. Quirt (1972) y Zentilli (1 974) 
citaron dos dataciones K-Ar en biotita de 14.3±1.6 
Ma y 13,7±2,6 Ma (recalculada según las nuevas 
constantes) para una toba de la ladera occidental 
del volcán Ojo de Maricunga. Una nueva edad K-Ar 
(roca total) de 15,8±O,8 Ma (C. Mpodozis, 1995) 1 se 
obtuvo para las ignimbritas rojas superiores al su­
reste del portezuelo Santa Rosa. 

Las edades K-Ar en hornblenda (recalculadas) 
dadas a conocer por Zentilli (1974) de 16,2±O,6 y 
16,1±O,8 Ma son más antiguas que una nueva edad 
K-Ar (roca total) de 15,1±O,7 Ma y el valor de una 
datación K-Ar en hornblenda de 14,6±O,1 Ma, publi­
cada recientemente porMcKee etal. (1994). Eldomo 
central tardío, emplazado en el cráter (K-Ar, roca to­
tal: 15,8±O,9 Ma; Cornejo et al., 1993), está formado 
por dacitas porfídicas gruesas, de hornblenda y bio­
tita, rodeadas, al interior del cráter, por un anillo de 
piroclastos y bloques. Estas rocas, que en su mayoría 
están afectadas por alteración hidrotermal, forman 
también parte de un depósito de avalancha gravita­
cional, que se extiende en la ladera norte del volcán. 

Otros exponentes de este evento están repre­
sentados, al sureste del volcán Ojo de Maricunga, 
por los volcanes Santa Rosa, Lagunillas, Sierra 
Pastillitos y Las Cluecas (Fig. 2). Sus productos 
lávicos son andesitas y daciandesitas de hornblenda, 
con orto y clino piroxeno y escasa biotita. El volcán 
Santa Rosa (K-Ar, hornblenda: 15,4±O,5 Ma; McKee 
st al., 1994; K-Ar, roca total:13,8±O,6 Ma; González­
Ferrán et al., 1985), al sur preserva una forma 
semicónica, truncada y laderas cubiertas por un 
grueso manto de gravas de- bloques. La Sierra 

Pastillitos (Fig. 2), más al este, incluye un domo 

dacítico central y depós~os de avalancha de detri­
tos en su flanco noroeste. En ella hemos obtenido 
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edades K-Ar (roca total) de 16,2±O,7, 15,9±O,7 y 
1 6,O±O,9 Ma (C. Mpodozis, 1995) 1, similares a una 
edad de Cerro Lagunillas (1 6,2±O,6 Ma; C. Mpodozis, 
19951), al sur del volcán Santa Rosa. Al noroeste del 
volcán Copiapó, lavas de similar composición y 
edad (K-Ar, hornblenda: 16,1 ±2, 1 Ma, biotita: 
14,8±O,8 Ma; C. Mpodozis, 19951; y, 3~Ar-40Ar: 

1 3,3±O,05 Ma; Zentilli et al., 1991) afloran en Sierra 
Villalobos, discordantes sobre tobas alteradas del 
Oligoceno superior-Mioceno. 

Otras manifestaciones del episodio volcánico 
del Mioceno medio aparecen al SLreste del volcán 
Copiapó (Fig. 2) donde ignimbritas, de proveniencia 
desconocida, datadas (K-Ar) en hornblenda, en 
1 6,9±1 ,2 Ma y, en biotita, 1 5,3±O,8 Ma (Mpodozis, 
1985) ocupan una amplia zona en Valle Ancho, 
fuera del área de la figura 2, desde donde se ex­
tienden hacia el sureste en territorio argentino. En el 
sector de Pantanillo y Río Astaburuaga, estas 
ignimbritas cubren a lavas de 18 Ma. Ignimbritas de 
similar edad aparecen aún más al sur, al este del 
nevado de Jotabeche, en la zona del río La Gallina, 
donde fueron datadas (K-Ar, roca total), en 15,3±O,8 
y 1 7,2±O, 7 Ma (C. Mpodozis, 1 995}1 Y están cubier­
tas por depósitos de gravas que re lenan la cuenca 
superior del río La Gallina. 

El volcán más joven, dentro del grupo Mioceno 
medio, es el volcán Pastillos (Fig. 2) que incluye 
flujos de lavas andesíticas y dacíti-:as datadas (K­
Ar, roca total) en su flanco norte y oeste en 1 2,8±O, 7 
y 12,O±1,8 Ma (C. Mpodozis, 1995;1 y 12,9±O,5 Ma 
(González-Ferrán et al., 1985), edades que son 
similares a las obtenidas para minerales de altera­
ción en el yacimiento Marte, encajado en el flanco 
este del volcán. Estas edades, notablemente más 
jóvenes que las del resto del grupc, indican que el 
volcán Pastillos puede representar, un evento dis­
creto y separado del resto del conjunto. 

EL EXTREMO SUR DE LA FRANJA DE MARICUNGA: 

LOS VOLCANES LA LAGUNA, JOTABECHE NORTE 

y EL COMPLEJO CADILLAL-YEGUAS HELADAS 

En la zona sur de la Franja de Maricunga, se 
encuentra otro grupo de estratovolcanes del Mio­
ceno medio, que incluyen al sur de la Laguna del 
Negro Francisco, el volcán La Laguna, aparato 
volcánico muy bien preservado y, más al sur, a los 
2]o15'S, un sistema profundamerte ero dado de 

edificios volcánicos dispuestos en 'echelon' orienta­
dos en dirección E-W, emplazados en el extremo 



290 LA FRANJA DE MARICUNGA: SINTESIS DE LA EVOLUCION DEL FRENTE VOLCANICO ..• 

sur del Altiplano (Fig. 2). El volcán La Laguna es un 
estratovolcán (4.963 m) de forma elíptica, con eje 
mayor norte-sur de 8 km, formado por coladas de 
andesitas de piroxeno y dacitas y depósitos de 
bloques y cenizas que, hacia el oeste, cubren el 
complejo oligoceno superior-mioceno inferior del 
yacimiento Refu·;¡io. En las lavas se han obtenido 
edades K-Ar de 14,8±O,8 y 15,0±1,1 Ma (roca total; 
C. Mpodozis, 1995'). El volcán presenta un cráter 
erodado, abierto hacia el este y en cuyo núcleo 
alterado, afloran tres pequeños cuerpos de pórfidos 
andesítico-dacíticos (domos?) datados (K-Ar, roca 
total) en 14,0±1,Oy 15,4±O,6 Ma (C. Mpodozis, 1995'). 

El complejo Mioceno medio 'en eche Ion' del 
extremo sur del Altiplano incluye, desde el suroeste 
hacia el noreste, al Cerro Cadillal, el Cerro Aguas 
Blancas, y el cordón Ternero Negro-Yeguas Hela­
das (Figs. 2 y 9). El complejo representa remanen­
tes profundame,te erodados de edificios volcáni­
cos formados por andesitas y daciandesitas de 
anfíbola (oxihornblenda) que incluyen domos, se­
cuencias de lavas y depósitos piroclásticos de blo­
ques y cenizas ('block and ash deposits'), dispues­
tos en forma sU::lhorizontal. Entre estos cordones, 
elongados en dirección este-oeste, se encuentra 
una zona deprimida que expone una extensa área 
de alteración h drotermal, la cual afecta a rocas 
(paleocenas?) del basamento prevolcánico. Estas 
se asocian a numerosos 'stocks' porfídicos, 
andesítico-microdioríticos, que se alinean a lo largo 
de una banda este-oeste de 20 km de largo, en cuyo 
extremo orien:al se encuentra el yacimiento 
Aldebarán (Vila y Sillitoe, 1991; Sillitoe et al., 1991). 
La fábrica estructural, dentro de la franja alterada, 
está dominada por un enrejado denso de fracturas 
y fallas de rumbo aproximado este-oeste e inclina­
ción al sur (60-80°). El análisis cinemático de una 
población de fallas (Paso Champaña) demuestra 
que se trata de tallas normales, asociadas a exten­
sión en sentido norte-sur que estuvieron activas 
junto al volcanismo y los eventos de alteración 

hidrotermal (Mpodozis et al., 1991). 
El cerro Cadillal, expone un núcleo formado por 

un gran domo andesítico con fenocristales de pla­
gioclasa y hornblenda, con masa fundamental mi­
crocristalina (K-Ar, roca total: 1 4,4±O,6 Ma). El domo 
está rodeado, al oeste, por coladas y depósitos de 
bloques, con edades K-Ar, en roca total, de 14,O±l,1 
y 13,4±1,5 Ma (valores analíticos en Mpodozis, 1995'), 
y al sureste, por un extenso manto de depósitos 
caóticos con bloques de varios metros de diámetro. 
Esos depósitos, provenientes del domo central re­
presentan, probablemente, los productos de un co­
lapso hacia el sur del edificio volcánico, gatillado por 
el emplazamiento del domo dacítico. El Cfilrro Aguas 
Blancas, al noreste del Cerro Cadillal (Fig. 2), co­
rresponde a un remanente de depósitos de bloques 
y ceniza en torno a un pequeño domo dacítico (200-
300 m de diámetro) de sección vertical cónica inver­
tida. Al norte, el cordón Ternero Negro-Yeguas He­
ladas forma una estrecha dorsal de orientación 
este-oeste de 18 km de largo, con depósitos piro­
elásticos de bloques y lavas andesíticas y dacíticas, 
limitado al norte por fallas normales de orientación 
este-oeste, inclinadas al sur. Las fallas no afectan, 
sin embargo, al Nevado de Jotabeche (6 Ma) ubica­
do más al este sobre estas trazas (Figs. 2, 9). En 
muestras de andesitas del cordón se obtuvieron 
edades concordantes (K-Ar, en roca total; Mpodozis, 
1995)' de 14,7±1,1 Ma al oeste (Cerro Ternero 
Negro), 13,6±O,9 Ma en el centro y 1S,4±1,7 Ma al 
este (Yeguas Heladas). Fuera del corredor de fallas 
de orientación este-oeste, al noreste del cordón 
Yeguas Heladas, se ubica, por último, el Volcán 
Jotabeche Norte (Fig. 2). En este ednicio cónico, 
subcircular, de 4 kmde diámetro y 5.432 m de altura, 
rodeado hacia el noroeste por un extenso manto de 
depósitos de bloques, se obtuvieron tres edades (K­
Ar, roca total, C. Mpodozis, 1995') de 18,1±2,O, 
1 6,4±O, 7 y 15,9±2,6 Ma, indicando que este centro 
es más antiguo e independiente que el complejo 
Cadillal-Yeguas Heladas. 

LOS PORFIDOS AURIFEROS DEL MIOCENO MEDIO (13-12 Ma) 

Durante las etapas terminales del episodio vol­
cánico del Mioceno medio, la Franja de Maricunga 
registra un nuevo período de mineralización asocia­
do al emplazaniento de un complejo de 'Pórfidos 
auríferos'. A éste se asocian las áreas mineralizadas 

de Mina Marte, el gran sistema de Lobo, Escondido 
y Valy, y finalmente, en el extremo sur de la Franja 
de Maricunga, la familia de pórfidos mineralizados 
de Aldebarán-Cadillal. 
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EL YACIMIENTO MARTE 

Se ubica en el flanco este del volcán Pastilllos 
(Fig. 2), cuyas lavas están intruidas por domos 
dacíticos alterados, que a su vez, presentan varias 
generaciones de intrusiones de pórfidos subvolcá­
nicos, relativamente más jóvenes afectados, en par­
te, por un 'stockwork' de vetillas de cuarzo, porta­
doras de mineralización aurífera. Según Vila et al. 
(1991) Y Sillitoe (1994), los pórfidos de Marte (pla­
gioclasa-hornblenda-biotita±piroxeno y magnetita 
en una masa fundamental con microlitos de 
plagioclasa, máficos y cuarzo) pueden ser clasifica­
dos como 'dioritas o dioritas cuarcíferas'. Sin em­
bargo, su denominación como pórfidos dacíticos o 
andesíticos es también válida y tiene la ventaja de 
resaltar la naturaleza subvolcánica y tipo compo­
sicional de estos intrusivos. Los pórfidos están al­
terados a sericita-arcilla-clorita (alteración SCC o 
argílica 'intermedia', Sillitoe y Gappe, 1984). Dicha 
alteración se sobreimpone y oblitera una alteración 
'potásica temprana', preservada como hojuelas de 
biotita hidrotermal en la masa fundamental y en la 
biotitización de fenocristales de anfíbola. La mine­
ralización aurífera está asociada al 'stockwork' de 
vetillas de cuarzo en los pórfidos, acompañada de 
pirita, magnetita, hematita y cantidades menores de 
calcopirita e incluso molibdenita. Hacia arriba, los 
pórfidos mineralizados están en contacto con dacitas 
del volcán Pastillos, afectadas por alteración argílica 
avanzada, con alunita, enargita y cantidades meno­
res de oro (edades K-Ar en alunita de 13,3±0,4 Ma; 
Sillitoe et al., 1991; y, 12,O±O,6 Ma; Zentilli et al., 
1991), propia de un sistema epitermal del tipo ácido­
sulfato. Sólo 200 m por sobre la base de la zona de 
alteración argílica avanzada, se reconoce una zona 
de lixiviación ácida 'pulvurulenta' (cristobalita, cuar­
zo, alunita) con azufre nativo, producida por la 
acción de vapores, sobre el nivel de aguas subterrá­
neas (Hedenquist, 1994; Sillitoe, 1994). 

LOBO-ESCONDIDO 

Al sur de Marte, lavas andesíticas del Mioceno 
medio de Sierra Villalobos, que descansan sobre 
tobas alteradas del Oligoceno superior-Mioceno in­
ferior están intruidas por domos dacíticos alterados 
(argilizados), intruidos, a su vez, al igual que en 
Marte, por pórfidos dacíticos y andesíticos de horn­
blenda y piroxeno (Fig. 2). Esos intrusivos, subvol-
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cánicos, 'biotitizados', y de granoJ fino, están aso­
ciados a mineralización aurífera en el yacimiento 
Lobo y los prospectos Escondido y Valy, donde han 
sido datados (K-Ar en roca total) en 11,4±O,5 Ma (C. 
Mpodozis, 1995'). Edades de 12,8±O,6 (K-Ar biotita) 
y 13,0±2,O Ma (K-Ar en roca totall fueron obtenidas 
por King (1992) para dioritas/dacitas intrusivas finas 
en Lobo. Una edad K-Ar en alunita de 14,8±O,8 Ma 
en Lobo es interpretada por King (1992) como 
índice que los procesos de alteración y mineralización 
se traslapan con las fases finales del volcanismo de 
Cerro Villalobos, a pesar que, en general, los pór­
fidos y la alteración parecen ser entre 1 y 2 Ma más 
jóvenes que las lavas de Cerro Villalobos. 

Los pórfidos de la zona de Lobo y Escondido 
forman un gran complejo de intrusiones múltiples 
que aflora por más de 15 km en sentido norte-sur 
(Fig. 2). Muchas de las rocas descritas como 'lavas 
andesíticas', que según Vil a y Sillitoe (1991) forma­
rían parte de las rocas de caja de los pórfidos, son 
también intrusivos subvolcánicos porfídicos, que se 
diferencian de los primeros, sólo ::lOr la ausencia de 
vetillas de cuarzo con mineralización. Entre ellos se 
encuentran variedades de pórfidos andesíticos de 
plagioclasa, hornblenda, orto y clinopiroxeno, pórfi­
dos dacíticos gruesos de plagioclasa, hornblenda, 
biotita (± piroxeno) y pórfidos dacíticos de plagioclasa 
y anfíbola. Todos ellos presentan alteración argílica 
'intermedia' (clorita, arcilla±sericita), encontrándo­
se, en algunas muestras, biotita, como reemplazo 
de la masa fundamental y fenocristales. En Lobo, 
brechas silicificadas y alunitizadas (K-Ar, alunita: 
12,9±O,42 Ma; Sillitoe er al., 1991), portadoras de 
pequeñas cantidades de azufre nativo y covelina 
hipógena, fueron consideradas por Vila y Sillitoe 
(1991) como las raíces 'telescopeadas' de un am­
biente epitermal sobreyacente al complejo de 
pórfidos. Sin embargo, el ambiente epitermal pare­
ce haber sido casi completamente erosionado, ya 
que sólo en Valy se preservan cuniertas ('caps') con 
cuarzo-alunita-caolinita-baritina '1 trazas de azufre y 
rejalgar (King, 1992). 

Al oeste de Escondido, ignimbritas del Complejo 
Copiapó datadas (K-Ar) entre 11 y 10 Ma (Fig. 2) se 
apoyan directamente sobre los pórfidos. Conside­
rando las edades radiométricas, la erosión de varios 
centenares de metros de la parte alta del sistema de 
Lobo-Escondido, e incluso, parte de una hipotética 
cubierta volcánica sincrónica oCJrrió en forma muy 
rápida, posiblemente catastrófica, en un lapso ~1 Ma, 
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incluso cuando el sistema magmático-hidrotermal 
aún estaba activo. Los pórfidos de la zona de Lobo 
y Escondido (Fig. 2) se emplazan sobre la prolonga­
ción hacia el noroeste de las trazas del sistema de 
fallas WNW de Va le Ancho, que coincide, a su vez, 
con la prolongació, meridional del corredor de fallas 
sinistrales noroeste eocenas de Potrerillos-La Coipa 
(Tomlinson et al., 1993, 1994). En Marte y Lobo, 
fallas de esa orientación afectan a pórfidos y zonas 
de aheración. Sin embargo, ninguna traza parece 
afectar hacia el noroeste a los volcanes Ojos de 
Maricunga o Santa Rosa, del Mioceno medio, indi­
cando que, si bien el sistema pudo haberse formado 
en el Eoceno, se reactivó, en el Mioceno superior, 
sólo en la zona ubicada al este del volcán Copiapó. 
Aunque el nivel de emplazamiento de los pórfidos 
auríferos parece ser muy elevado (Vila y Sillitoe, 
1991; Vila et al., 1991) el grado de erosión de la zona 
de Marte y Lobo es, significativamente, mayor que 
el resto de los sistemas volcánicos del Mioceno, lo 
que pudo haber sido favorecido, ya sea por la 
intensidad de la a teración, o bien, especialmente, 
en el caso de Lobo-Escondido, por un colapso a 
gran escala del sistema volcánico, emplazado so­
bre una zona de fallas activas. 

ALDEBARAN-CADILLAL 

El otro gran sistema de pórfidos 'auríferos' mio­
cenos en la Franja de Maricunga es el que aparece 
asociado al complejo Cadillal-Yeguas Heladas. En 
esta zona se ubica el yacimiento Aldebarán, que 
exhibe una zonación vertical de la mineralización de 
más de 1.500 m desde una zona inferior de Cu-Mo 
(pórfido Casale), una zona intermedia de Au-Ag, 
finalizando en el techo en una zona con alteración 
solfatárica (Davidson y Mpodozis, 1991; Vila y Sillitoe, 
1991; Fig. 2). En esa zona se han obtenido edades 
K-Ar de 15,3±O,8 Ma (roca total) y 12,4±2,O Ma 
(anfíbola) para los pórfidos andesíticos y micro­
dioríticos (C. Mpodozis, 1995') y edades K-Ar en 
rocas alteradas de 14,6±1,6 y 12,9±O,6 Ma (roca 
total; C. Mpodozis, 1995') y 13,5±O,5 Ma (alunita; 
Sillitoe et al., 1991), valores ligeramente más anti­
guos que los obteridos en Lobo y Marte y compati­
bles con la evolución del sistema volcánico Cadillal­
Yeguas Heladas. Tal como en el caso anterior, el 
emplazamiento de los pórfidos de Aldebarán tiene 
relación con una zona de fallas activas durante el 
emplazamiento de los intrusivos. Su exposición se 
debe a la activa erosión ocurrida en el borde sur del 

Altiplano por el abrasivo avance, hacia el norte, de 
las cabeceras de los ríos Nevado, La Gallina y 
Turbio, afluentes del Copiapó (Fig. 2). 

Estudios teóricos, efectuados recientemente por 
Cline y Bodnar (1991) indican que intrusivos por­
fídicos emplazados en niveles elevados liberan so­
luciones magmáticas relativamente diluidas (en esas 
condiciones sólo los fluídos muy tardíos pueden 
alcanzar salinidades ahas). En el caso de Marte, 
estudios preliminares de inclusiones fluidas (Vila et 
al.,1991; King, 1992) indican que el'stockwork' aurí­
fero se habría formado entre 200-400 m bajo el nivel 
de aguas subterráneas, asociado a fluidos en ebu­
llición, de baja salinidad (2-20% NaCI equivalente) 
y temperatura variable entre 250-330·C (King, 1992). 
Soluciones de baja salinidad son incapaces de 
transportar cantidades significativas de cobre en 
forma de complejos clorurados, pero pueden trans­
portar cantidades apreciables de Au como de com­
plejos bisulfurados (Cline y Bodnar, 1991; Heden­
quist, 1994). De ser ello efectivo, la diferencia fun­
damental entre pórfidos de cobre y pórfidos aurífe­
ros se debería, esencialmente, al nivel de emplaza­
miento extremadamente elevado de estos últimos 
(King, 1992). Vila et al. (1991) indicaron que la zona 
mineralizada de Marte se habría formado a menos 
de 700 m de la paleosuperficie. 

Sin embargo, y aún considerando lo expresado 
en el párrafo anterior, uno de los problemas que 
persiste en la Franja de Maricunga es la yuxtaposi­
ción directa. como ocurre en Marte, de asociaciones 
de alteración epitermal solfatárica (lixiviación ácida). 
sobre asociaciones propias de ambiente de pórfidos 
(alteración SCC e incluso potásica) que, teórica­
mente, deberían estar separados por varios cente­
nares de metros en la vertical. Este fenómeno, des­
crito clásicamente bajo el concepto de 'telescoping', 
ha sido asociado por Sillitoe (1992, 1994) a procesos 
de erosión muy rápida durante la fase activa de los 
sistemas hidrotermales. Sillitoe (1994) incluso sugi­
rió que un mecanismo para lograr este efecto. sería 
el colapso masivo de los estratovolcanes en los 
cuales se emplazan los pórfidos auríferos (e.g., 
Ladolam, Papúa-Nueva Guinea). Sin embargo, este 
mecanismo no parece aplicable al caso de Marte 
donde no existen evidencias físicas de colapso del 
volcán Pastillas. En Lobo y Escondido, no hay dudas 
de la existencia de una fase de erosión muy violenta 
del sistema volcánico, ocurrida entre los 12 y 11 Ma, 
aunque no se puede asegurar que la erosión haya 
estado ligada a un colapso volcánico. Las relaciones 
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de terreno en Marte, en el prospecto Soledad, y 
también en las azufreras más jóvenes del volcán 
Copiapó (10 Ma) (Mpodozis et al., 1994) indican, sin 
embargo, que éste no es un fenómeno generalizado. 
La supuesta relación 'anómala' entre alteración SCC 
y lixiviación ácida solfatárica es, en muchos casos, 
un fenómeno primario debido al emplazamiento en 
niveles subvolcánicos muy elevados de los pórfidos 
auríferos, lo cual nos lleva a cuestionar el concepto 
de 'telescoping' generalizado. 

GEOaUIMICA 

Las rocas del Mioceno medio de la Franja de 
Maricunga son, en su gran mayoría, andesitas y 
dacitas de anfíbola con contenidos intermedios de 
potasio y valores de Si0

2 
restringidos entre 59 y 

65% (Fig. 4). Sus contenidos de Nap (3,8-4,4%; 
Fig. 5) Y sus afinidades de arco (LalTa=25-50; Fig. 
8) son mayores que en las rocas pre-16 Ma. Esta 
señal de arco se amortigua hacia el este como lo 
indica el hecho que los volcanes Pastillos y Sierra 
Villalobos y la Ignimbrita Valle Ancho ubicados al 
oriente del frente volcánico, presenten valores_de 
LalTa :5:30 (Kay et al., 1994). 

Los complejos volcánicos del Mioceno medio 
muestran importantes variaciones en la pendiente 
de los patrones de TA (La!Yb 12-28; Fig. 10). Estos 
cambios se deben, principalmente, a variaciones en 
el contenido de Tierras Raras Pesadas (TAP). El 
granate, fase estable a alta presión, muestra una 
especial afinidad por las TAP. Su presencia como 
fase residual en la zona fuente de los magmas 
origina patrones de TA con fuerte pendiente, detec­
tadas por altos valores de la razón LalYb, y espe­
cialmente por razones SmlYb elevadas (~4; Fig. 
11). La presencia de estas características junto a 
valores elevados de Na y Sr y anomalías pequeñas 
de Europio, es un índice de una fase residual gra­
natífera, pobre en plagioclasa, como la que se 
asocia a magmas que evolucionan en niveles pro­
fundos de una corteza engrosada. 

La anfíbola, en cambio, que también presenta 
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una cierta afinidad con las TAP, muestra una afini­
dad mayor con las Tierras Raras Medianas (TRM), 
debido a lo cual su presencia como fase residual da 
origen a diseños cóncavos de los patrones de TA y 
a valores bajos de la razón SnvYb (:5:4; Fig. 11). 
Diseños planos de TAP junto a bajos valores de 
Na20 y Sr e importantes anomalías de Europio 
indican una transición hacia condiciones de baja 
presión y piroxeno como fase residual estable (Rapp, 
1990) . 

Los volcanes más antiguos dentro del grupo 
Mioceno medio, Jotabeche Norte, Pastillitos y Ojos 
de Maricunga (-16 Ma) tienen valores altos de las 
razones LalYb (~20) y SmlYb (h.ssta 6), lo cual es 
consistente con la presencia de granate como fase 
residual. Sin embargo, volcanes más jóvenes (Ca­
dillal-Yeguas Heladas, Villalobos; -14 Ma; Fig. 10), 
presentan valores más bajos de la razón LalYb. 
Rocas aún más jóvenes (13-12 Ma), tales como el 
volcán Pastillos y los pórfidos auríferos de la región 
de Marte y Lobo muestran los valores más bajos de 
la razón LalYb (22-15) dentro de' grupo (Fig. 10). 
Estos son similares a los valores que caracterizan a 
las unidades volcánicas del Oligoceno superior­
Mioceno inferior. Las bajas pendientes de los patro­
nes de Tierras Raras Pesadas (razones SmlYb -3-
4,5; Fig. 11) del volcán Pastillos y los pórfidos au­
ríferos, indicarían que estas rocas evolucionaron, 
tal como los complejos mineralizados del Oligoceno 
superior-Mioceno inferior (26-21 Ma) en condicio­
nes de presión intermedia a moderada, a partir de 
magmas hidratados en equilibrio con anfíbola (Kay 
et al., 1994; Fig. 11), conclusión también alcanzada 
por King (1992) quien señala que las rocas pre­
Mioceno medio y los pórfidos de Marte y Lobo no 
muestran influencias de granate en su petrogénesis. 
Asociaciones con granate como fase residual esta­
ble, tales como las que se relacionan a los volcanes 
más antiguos del ciclo Mioceno medio (Ojos de 
Maricunga, Pastillitos, Jotabeche Norte) y a la tota­
lidad de los complejos volcánicos post-11 Ma no 
muestran, en la Franja de Maricunga, evidencias de 
mineralización comprobada (Kay et al., 1994). 

EL ALZAMIENTO DEL ALTIPLANO EN EL MIOCENO MEDIO Y LAS GRAVAS DE ATACAMA 

Durante el Mioceno medio, ocurrió, hacia el oeste 
de la Franja de Maricunga, en forma conjunta con 
los procesos volcánicos descritos en los párrafos 

anteriores, y bajo condiciones climáticas relativa­
mente húmedas (semiáridas), la deposición de un 
enorme manto de gravas con intercalaciones ignim-
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bríticas y niveles de ceniza (Gravas de Atacama; 
Willis, 1929; Segerstrom, 1968; Mortimer, 1973). 
Estos depósitos, que cubrieron gran parte de la 
precordillera de Atacama, rellenaron amplios paleo­
valles, precursores y coincidentes, a grandes ras­
gos, con la red actual. Los valles del Mioceno medio 
y cuyo relleno de gravas, fue más tarde (post-1 O Ma) 
sobreexcavado ¡:or varios centenares de metros, 
hasta dar origen a la red de drenaje moderno, sobre 
la cual se encuentran 'colgados' dichos depósitos 
(Potrerillos, río de La Sal, Quebrada Paipote, río 
Copiapó, etc.). La acumulación de estos depósitos, 
refleja, no sólo un evento climático húmedo, sino 
que además, el alzamiento tectónico 'en bloque' de 
la zona altiplánica durante el Mioceno. 

En varios sectores a lo largo del río de La Sal, 
en la zona de Potrerillos, se encuentra una interca­
lación de ignimbritas, no soldadas, de espesor va­
riable entre decenas de centímetros hasta 2 m. 
Clark et al. (1967) dataron este nivel por K-Ar (biotita) 
5 km aguas abaj::l de Llanta, y en base a los datos 
originales se recalculó una edad de 12,7±O,5 Ma. 
Una nueva datación (K-Ar, biotita) de la ignimbrita 
en Cuesta El Jardín (Potrerillos) indicó un valor de 
15,3±1,5 Ma (C::lrnejo et al., 1993), confirmando 
que las Gravas d:3 Atacama, en la zona de Copiapó, 
representan a depósitos sedimentarios sincrónicos 
con la actividad volcánica del Mioceno medio en la 
Franja de Maricunga. El análisis de la distribución 
de las Gravas de Atacama, indica que durante el 
Mioceno medio un activo sistema hidrográfico dre­
naba hacia el no'1e la región al este de la Franja de 
Maricunga. Depósitos sedimentarios, similares a 
las Gravas de Atacama, aparecen en esa zona bor­
deando las actua1es cuencas cerradas de los salares 
Maricunga y Pedernales (Fig. 2) y, especialmente 
en el interfluvio entre ambos (Llano de Los Arroyos). 
Este sistema, se conectaba con la red de la pre­
cordillera de Pot-erillos a través del río de La Sal, al 
oeste del Salar de Pedernales, donde grandes acu­
mulaciones de ~ravas en las 'hombreras' del valle 
indican que, este curso constituyó, durante el Mio­
ceno medio, une· de los canales mayores de trans­
porte de materié.1 detrítico hacia el oeste, desde la 
región del Altiplano. 

La acumulación de gravas puede ser considera­
da como consecuencia de un evento mayor de 
alzamiento del Altiplano. Este fenómeno ocurrió, 
probablemente, en respuesta a la deformación rela-

cionada a las etapas iniciales de disminución del 
ángulo de la zona de Senioff, documentada al surde 
los 28°S, donde estuvo asociada a deformación en 
estilo 'thick skinned' con fallas inversas de alto án­
gulo que limitan bloques de basamento. Estructuras 
de este tipo dominan la geometría estructural de la 
Cordillera al sur del Nevado de Jotabeche, pero no 
son evidentes en la Franja de Maricunga. En la 
región de El Indio (30 0 S), la última fase de deforma­
ción ha sido fechada, aproximadamente entre los 18 
y 16 Ma (Maksaev et al.,1984; Kay et al., 1988, 1991; 
Moscoso y Mpodozis, 1988; Martin et al., 1995). 

En la precordillera de Copiapó, una superficie de 
pedimentación, suavemente inclinada al oeste, cons­
tituye el techo de las Gravas de Atacama. En el 
sector del Aeropuerto de Potrerillos y en Quebrada 
San Andrés, flujos ignimbríticos de 10-9 Ma (Ignim­
brita San Andrés) sellan esta superficie (Clark et al., 
1967; Mortimer, 1973; Naranjo y Paskoff, 1980; 
Sepúlveda y Naranjo, 1982; Cornejo et al., 1993), lo 
cual indica que la fase de activa acumulación de las 
gravas cesó antes de los lOMa. En la zona sur de 
la Franja de Maricunga (Valle Ancho, río Astabu­
ruaga, río La Gallina, Laguna del Negro Francisco), 
una familia de fallas subverticales, de rumbo NNE y 
NNW, afecta a todas las unidades volcánicas ante­
riores a los 13 Ma, pero no a las rocas de 11-8 Ma 
del Complejo Volcánico Copiapó. Aunque el diseño 
regional de las estructuras puede ser compatible 
con un sistema conjugado de fallas, con una compo­
nente de rumbo asociadas a acortamiento en senti­
do NNW-SSE, la presencia de bloques romboidales 
elevados de basamento paleozoico (Sierra El Colo­
rado, al este de Laguna del Negro Francisco) indica 
la importancia de los movimientos verticales. Al este 
de Pantanillo. una falla WNW inclinada al suroeste, 
que afecta a ignimbritas de 15 Ma y cubierta por 
coladas de 7,7 Ma del volcán Dos Hermanas, se 
asocia a un pliegue anticlinal de tipo 'roll over' en las 
ignimbritas del bloque colgante indicando que, al 
menos, algunas de las estructuras tienen una geo­
metría compatible con fallas normales lístricas. Los 
hechos mencionados permiten avanzar la hipótesis 
que el cese de la acumulación de las Gravas de 
Atacama (alrededor de los 12-11 Ma) puede estar 
relacionado con una fase de deformación, asociada 
a la actividad de fallas de rumbo y/o normales en el 
'plateau' al este de la Franja de Maricunga. Estos 
movimientos pueden haber producido la formación 
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de las cuencas endorreicas de los salares Pederna­
les y Maricunga, aislando las cabeceras de la red 
hidrográfica miocena. 

Al cesar el aporte de sedimentos hacia el oeste 
(12-11 Ma) y evolucionar, probablemente, el clima 
hacia condiciones hiperáridas, se habría formado la 
superficie de pedimentación en las gravas, sellada 
por las ignimbritas de 1 0-9 Ma. En la precordillera de 
Copiapó, existen evidencias de un segundo epi so-
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dio en el bloque del Altiplano, ocurrido con posterio­
ridad a los 10 Ma. indicado por la sobreexcavación 
de los valles miocenos, para generar profundos ca­
ñones de hasta 800 m de profundidad (Quebrada 
Asientos, río de La Sal, quebradas San Andrés, Pai­
pote etc.), aunque durante este período no se han 
documentado evidencias de aporte de material des­
de el Altiplano. 

EL EVENTO MIOCENO SUPERIOR (11-7 Ma): 
EL COMPLEJO VOLCANICO COPIAPO 

Después del importante y generalizado evento 
magmático del Mioceno medio que abarcó la casi 
totalidad de la Franja de Maricunga, la actividad 
volcánica disminuyó notablemente en intensidad, 
concentrándose entre los 11 y 7 Ma, sólo en la zona 
al sur de los 2rS, especialmente, en el Complejo 
Volcánico Copiapó (CVC; Fig. 6). Los productos 
asociados al CVC ocupan una superficie superior a 
los 200 km2 e incluyen estratovolcanes, depósitos 
de flujos piroclásticos, domos y pórfidos intrusivos. 
De acuerdo a dataciones disponibles, el complejo 
se construyó en dos fases, una Etapa Temprana (1) 
entre los -11 y 10 Ma y una EtapaTardía (11), entre 
los S y 7 Ma. 

FASE TEMPRANA I (11-10 Ma) 

Se inició con la construcción del estrato-volcán 
Azufre, edificio de 5 km de diámetro, ubicado al norte 
de Laguna del Negro Francisco (Fig. 6), constituido 
por coladas y depósitos de bloques y cenizas de 
dacitas de anfíbola (oxihornblenda) con escaso 
piroxeno. En el núcleo del volcán se produjo, con 
posterioridad, el emplazamiento de un pórfido dací­
tico fino, asociado a una extensa aureola de altera­
ción hidrotermal. Coladas de dacitas, reconocidas 
al norte del volcán Azufre, parecen provenir de un 
sistema volcánico sobreimpuesto al aparato princi­
pal (volcán 'Azufre Norte'; Fig. 6). Para el volcán 
Azufre se obtuvieron edades radio métricas K-Ar, en 
roca total de 11 ,2±0,9 y 9,2±0,9 Ma, en el mismo 
rango que las edades de las coladas del flanco norte 
(11 ,9±0,7 y 1 0,8±0,5 Ma) y de las de los pórfidos que 
intruyen al núcleo del volcán (1 O,S±O,5 Ma). Dichos 

valores (Mpodozis, 1995) I son compatibles con una 
datación 39Ar-4°Ar de 10,09±02,3 Ma (Mulja, 1986; 
Zentilli et al., 1991) Y permiten indicar, razonable­
mente, que la actividad en el Complejo Volcánico 
Copiapó se inició alrededor de los 11-10 Ma. 

En forma casi sincrónica con la construcción del 
volcán Azufre. e inmediatamente a norte de éste, se 
produjo una notable actividad volcánica explosiva, 
asociada al emplazamiento de domos dacíticos y 
secuencias piroclásticas, que afloran hacia el norte 
(Quebrada Villalobos), oeste (La Pepa) y suroeste 
del cerro Copiapó. La base de esta secuencia (100-
300 m de potencia), incluye niveles de ignimbritas 
de poco volumen, depósitos de bloques y cenizas 
que alternan con niveles delgados de tobas de 
caída plinianas, flujos de detritos proximales,lahares 
y areniscas de ambiente fluvial. Estos niveles están 
afectados por una generalizada, aunque leve, alte­
ración hidrotermal argílica y en algunas zonas por 
extrema silicificación. El episodio culminó con el 
emplazamiento de dos niveles de ignimbritas. El 
inferior (Ignimbrita Copiapó 1) corresponde a una 
secuencia de flujos ignimbríticos (::>ómez y ceniza) 
de poco volumen, de color gris blanquecino, débil a 
medianamente soldados, con abundantes pómez y 
rica en fragmentos líticos. El nivel su:>erior (Ignimbrita 
Copiapó 11) es una toba rosada a pardo rojiza fuer­
temente soldada, constituida por una unidad de 
enfriamiento y varias unidades de flujo, cuyos te­
chos están marcados por la concentración de gran­
des pómez, exhibe una base localmente no solda­
da, diaclasamiento columnar y n:>tables texturas 
eutaxíticas en los niveles medio y superior, con 

pómez colapsadas y estiradas (Mpodozis et al., 1994). 
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Ambas ignimbritas son tobas dacíticas de 
anfíbola (oxihornblenda) con clinopiroxeno y orto­
piroxeno subordinados. Las ignimbritas rodean, por 
el norte y oeste, el macizo del Copiapó y, por el sur 
y este, engranan con dacitas de hornblenda, proba­
blemente, asociadas a un complejo de domos y 
lava-domo coalescentes, de 15 km de diámetro, que 
forman un 'escudo' bajo el cono tardío del cerro 
Copiapó (Fig. 6). En su extremo noroeste está 
intruido por apófisis de pórfidos, asociados a la zona 
de alteración hidrotermal solfatárica de la Azufrera 
del Copiapó (Zentilli et al., 1991). El valor de cuatro 
edades K-Ar (roca total) de las ignimbritas, entre 
11 ,O±2,2 y 9,6±O,8 Ma, es compatible con el rango 
de cinco edades K-Ar en roca total obtenidas para el 
complejo de domos (11,7±O,6 - 9,8±O,7 Ma), y otra 
de los pórfidos de la Azufrera (K-Ar, roca total: 
1 O,8±O,5 Ma; C. Mpodozis, 1995'). 

Zentilli et al. (1991) indicaron que los flujos 
piroclásticos del volcán Copiapó estarían ligados a 
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la evolución de una 'caldera resurgente', pero el 
reducido volumen de los flujos p;roclásticos y la 
ausencia en terreno de los rasgos litológicos y es­
tructurales distintivos de calderas, sugieren que 
este tipo de estructura volcánica no sería la fuente 
de las ignimbritas. Los tipos y rasgos de los depósi­
tos piroclásticos observados en el CVC se semejan 
más a aquéllos asociados a gra,des complejos 
volcánicos centrales de tipo mixto, tales como el 
Monte Peleé, Santa Helena (Washington, EE.UU) y 
Tumisa, en el norte de Chile (Gardeweg, 1991). 
Estos complejos, formados generalmente por dacitas 
y andesitas silíceas están frecuentemente corona­
dos por un conjunto de domos y lavas asociados a 
una fase eruptiva terminal, pobre en volátiles. Sin 
embargo, la existencia de una pequeña caldera de 
colapso (3-4 km de diámetro) no puede ser descar­
tada del todo, ya que la fuente de las ignimbritas 
estaría, actualmente, cubierta por el complejo de 
domos emplazados con posterioricad y por el cono 

FIG. 6. Mapa Geológico del COlT'4llejo VolcAnico Copiapó (11·7 Ma), indicando la distribución de estratovolcanes, domos, lavas, lIujos 
plroclAsticos e intrusivos (pórfidos) subvolcAnicos. 

COMPLEJO VOLCANICO COPIAPO 

---------------------------FASElI (8-7 Ma)-------------------------------­

Volcán Copiapó 

~ a- Lavas ,Y lavas-d~mo dacíticas porfiricas de hornblendo Y biotita¡ b-Colados Y depósitos de bloques de la 'plataforma' 
~ del Volean Copia po 

------------------------- FASE 1 (11-10 Ma) -----------------------------

Domo Copiapó y flujos piroclásticos asociados 

~ Niveles, sedimentarios tobas de caída Y depósitos de'block and ash' iniciales 

1 r //1 Tobas no soldadas dacítlcas, inferiores ( Ignimbrita Copiapó 1 ), incluye abundante pómez y líticos 

~ Tobas soldadas superiores (Ignimbrita Copiapó 2) : tobas docítlcas de hornblenda (± piroxena y biotita) 

;~~ H Domo Copiapó: a- Complejo de domos y lavas-domo dacíticos de hornblendo (~piroxeno)¡ b- Pórfijos dodticos finos 
a b de la Azufrera del Copiopó 

a b e 
Volcanes Azufre y Azufre Norte 

1 v 1 ~ Inl Lavas dacíticas de anfíbola: a-Volcán Azufre; b- Azufre Norte; c- Pórfidos docíticos finos del núcleo del Va cón Azu_ 

fre 

!': : ~ : : : 1 Basamento: incluye rocas volcánicas y sedimentarias del F\:Jleozoiw 01 Mioceno medio 

1:-: -: -:-:1 Zonas de alteración hidrotermal ~ : :.~ Gravas y escombros de falda F~~/\I Depósitos de remoción en masa 
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para las 
unidades volcánicas del Oligoceno su­
perior-Mioceno de la Franja de Mari­
cunga. Simbo logia corno en la figura 5. 
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para las unijades volcánicas 
del Oligoceno superior­
Mioceno de la Franja de 
Maricunga. Simbologla como 
en la figura 5. Nótese la ten­
dencia a valores más altos de 
la razón la,Ta en las rocas 
más jóvenes de la franja inclu­
yendo valores extremadamen­
te altos para las lavas de Pircas 
Negras (Discusión ... p. 304). 
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tardío del volcán Copiapó, situación que es similar 
a la que caracteriza, por ejemplo, la caldera de 
Cerro Panizos en la Puna argentina. 

FASE TAROIA 11 (8-7 Ma) 

La actividad en el CVC culminó con la construc­
ción del cono de4 Cerro Copiapó entre los 8 y 7 Ma 
(Fig. 6), después de un lapso para el cual no hay 
registro de actividad. Este centro volcánico está 
formado por lavas y lavas-domo dacíticas, fluidales, 
de hornblenda y biotita (±piroxeno). Cuatro data-

8102 (%) 

ciones K-Ar (roca total) indican valores comprendi­
dos entre 8,4±0.4 y 6,9±1,1 Ma. Esta última es 
similar a la edad K-Ar (6,9±1,6 Ma), obtenida para 
una dacita del cerro San Román (Fig. 6), un peque­
ño domo parásito, ubicado al norte del cerro Copiapó 
y a la edad 39Ar-40Ar en hornblenda 'plateau' de 
6,6±O,3 Ma dada a conocer por Mulja (1986), y que 
Zentilli et al. (1991) interpretaron como edad de 
cristalización. Una edad en biotita, de la misma 
muestra indicó, sin embargo, una edad 39Ar-40Ar 
(gas total) discordante, de 8 Ma que podría indicar 
un exceso de Ar (Zentilli et al .. 1991). A pesar de 
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estos problemas geocronológicos, las edades dis­
ponibles indicarían que el cono del Copiapó repre­
senta una fase volcánica discreta e independiente, 
a lo menos 2 Ma más joven que la fase del volcán 
Azufre y el complejo de domos y flujos piroclásticos. 

GEOaUIMICA 

Las volcanitas del CVC son rocas más ácidas 
que las lavas del Mioceno medio, ya que correspon­
den exclusivamente a dacitas (63-68% Si0

2
), de 

alto potasio (Fig. 4), con hornblenda (±biotita) domi­
nante sobre los piroxenos. Poseen características 
de arco con BaILa variable entre 26 y 36 (Copiapó 
1= 28-39; Copiapó 11= 24-27) Y LalTa entre 31 y 50 
(Figs. 7, 8). La inclinación de sus patrones de 
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Tierras Raras es notablemente más elevado que el 
de las rocas pre-11 Ma, siendo mayor en las rocas 
más jóvenes (Copiapó 1=22-36; Copiapó 11=34-44; 
Fig. 10). Este valor está controlado por las elevadas 
pendientes de los patrones de Tierras Raras Pesa­
das (TRP) (SmlYb. Copiapó 1=3,5-6,5; Copiapó 
11=5-7; Fig. 11), lo cual es compatible con la presen­
cia de granate como fase residual en la fuente. 
Considerando, que las rocas del Complejo Volcáni­
co Copiapó son notablemente más sódicas (Nap 
4,1-5,1%, Fig. 5) que las rocas pre-11 Ma, junto al 
hecho que muestran sólo pequeñas anomalías de 
Europio (Eu/Eu*>0,90) y poseen valores elevados 
de Sr. Kay et al. (1994) sugirieron, que estas rocas 
evolucionaron dejando un residuo, en la fuente, del 
tipo de granulitas o eclogitas grana:íferas. 

EL EVENTO VOLCANICO FINAL: EL COMPLEJO VOLCANICO JOT ASECHE 
(MIOCENO SUPERIOR: 6-5 Ma) 

La actividad volcánica terminal (6-5 Ma) en la 
Franja de Maricunga fue de intensidad reducida y se 
concentró exclusivamente en el extremo sur de 
ésta, en la región del Nevado de Jotabeche (Figs. 2, 
9). El Nevado de Jotabeche se ubica en la intersec­
ción del sistema de fallas normales de rumbo este­
oeste (Mioceno medio), del cordón Yeguas He­
ladas, con la familia de fallas verticales NNWy NNE 
de la zona de los ríos La Gallina y río Astaburuaga 
(Fig. 9). La intersección de ambos sistemas produjo 
un diseño hexagonal que limita una cuña estructural 
deprimida, abierta al suroeste y bordeada al este 
por la falla La Gallina. Al oriente de ésta, que se habría 
formado entre los 11-12 Ma y que muestra eviden­
cias de reactivación tardía cuaternaria, se encuen­
tran afloramientos de granitos y pórfidos del Paleo­
zoico Superior (Fig. 9). 

La cuña estructural del Nevado de Jotabeche 
limita una estructura volcánica de tipo caldera, cuya 
actividad inicial se manifestó por el emplazamiento 
de flujos piroclásticos riolíticos (Ignimbrita Negro 
Francisco). Estos cubrieron, hacia el norte, la De­
presión de la Laguna del Negro Francisco yfluyeron 
hacia el oeste a través del portezuelo entre los vol­
canes La Laguna y Jotabeche Norte (Fig. 9). Para 
esta ignimbrita se obtuvieron edades K-Ar de 8,6±2 
Ma (biotita) al norte y a,5±0,6 Ma (roca total, rio 
Aguas Blancas), al oeste del Nevado de Jotabeche. 

La Ignimbrita Negro Francisco parece provenir de 
un conducto ubicado sobre la falla este-oeste que 
limita, por el norte, la caldera del Jotabeche y sobre 
cuya traza, se emplaza un domo rio litico datado en 
10, HO,9 Ma (K-Ar, roca total; C. Mpodozis, 1995'). 

El pulso principal de actividad, ligado a la forma­
ción de la caldera del Jotabeche, está relacionado a 
la erupción de dacitas y riolitas de alto potasio que 
forman el núcleo del complejo, constituido por una 
asociación de más de 500 m de lavas daciticas. 
ignimbritas, tobas plinianas y voluminosas lavas y 
lavas-domo riolíticas y riodaciticas, flujdales, jntruj­
das por un domo riodacitico. Potentes flujos de 
ignimbritas se extienden hacia el sur desde el Neva­
do de Jotabeche a lo largo del valle del rio La Gallina 
(Fig. 9). Tres dataciones K-Ar de lavas y tobas del 
núcleo del Nevado de Jotabeche indican valores 
concordantes de 6,2±0, 7, 6,2±O,7 (biotita) y 5,9±O,6 
Ma (roca total) (C. Mpodozis, 1995'). 

En forma sincrónica con el volcanismo ácido, y 
partir de la traza de la falla La Gallina (Fig. 9) hicieron 
erupción, además, varias coladas de lavas ande­
síticas gris oscuras, datadas (K-Ar, en roca total) en 
6,2±O,9 Ma (C. Mpodozis, 1995'). Estas coladas, 
denominadas Lavas de Pircas Negras por Kay et al. 
(1991) Y Mpodozis et al. (1991) se caracterizan por 
la presencia de fenocristales de anfibola y cúmulos 
de clinopiroxeno, en un masa furdamental fina, 
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traquítica fluidal, con microlitos de plagioclasa. las 
lavas de Pircas Negras se extienden hacia el oeste 
hasta cubrir los depósitos de avalancha del Cerro 
Cadillal, inmediatamente al sur de Aldebarán, don­
de fueron datadas (Cerro Maranceles) en 6,7±0,9 
Ma (K-Ar, roca total). Aislados remanentes se en­
cuentran, incluso, 30 km al sur del Nevado de 
Jotabeche en el Paso Pircas Negras y río Come­
caballos (edad K-Ar, 5,2 ±0,9 Ma). En el río la 
Gallina, las lavas de Pircas Negras están intruidas 
por un domo dacítico de anfibola (K-Ar, en roca 
total: 6,0±0,4, 5,4±0,5 Ma; Fig. 9), Coladas de simi­
lar composición (K-Ar, roca total: 5,6±2,5 Ma) hicie­
ron erupción al norte del Nevado de Jotabeche a 
partir de un conducto ubicado en la intersección de 
dos fallas de rumbo NNE y NNW, respectivamente 
(Figs. 2, 9; Mpodozis, 19951) . 

GEOQUIMICA 

las rocas del Nevado de Jotabeche y la secuen­
cia de Pircas Negras muestran características quí-

FIG. 9. Mapa geológico del Complejo Volcánico Jotabeche. 
Nótese la caldera del Nevado de Jotabeche y la relación 
entre las lavas de Pircas Negras con fallas de importan­
cia regional, tales como la falla La Gallina. 
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micas marcadamente diferentes al resto de las uni­
dades de la Franja de Maricunga, que las hacen 
únicas dentro de las secuencias v:>lcánicas tercia­
rias de los Andes Centrales. El conjunto representa 
una asociación bimodal de riodacitas de alto potasio 
y sodio (Nevado de Jotabeche 6.3,0-70,1% Si0

2
; 

Na
2
0= 4,6-4,8%) y andesitas ricas en sodio con 

valores intermedios de KP (Pircas Negras, 57-63% 
Si0

2
; Nap= 4,1 -4,7%). Sólo el domo de La Gallina 

se ubica en una posición intermedia entre ambos 
grupos (-67% Si0

2
, Figs. 4, 5). 

las riodachas del Nevado de Jctabeche poseen 
razones lalYb extremadamente altas (52-75, Fig. 
10), entre las más altas reconocidas hasta la fecha 
en los Andes. Presentan pequeñas anomalías de 
Europio (Eu/Eu'>90) y elevadas concentraciones 
de Sr. Poseen valores de las razones lalTa (45-70) 
y Baila (39-41), notablemente más altas que las del 
Complejo Copiapó (Figs. 7,8). De acuerdo a Kay et 
al. (1994), las riodacitas del Jotabeche pueden 
derivar de porcentajes bajos de fusión de una fuente 
granatífera de alta presión, probal:lemente niveles 
profundos de una corteza tectónicamente engrosa­
da, en facies de eclogita o granulitas de granate. 
Esta corteza incluye una notable 'señal de arco' 
como lo indican sus valores altos de las razón BaIla 
y laIT a, lo que podría explicarse si se considera que 
la corteza inferior puede contener una importante 
componente basáltica incorporada ('underplated') 
durante el episodio magmático del Mioceno medio 
(Kay et al., 1994). 

las andesitas de Pircas Negras, presentan ra­
zones lalTa anormalmente altas (>55; Fig. 8), valo­
res moderados de la razón Baila (20-26; Fig. 7) Y 
pendientes empinadas de Tierras Raras (la/Yb 26 
a 64; Fig. 10) que pueden indicar la influencia de una 
componente derivada de porcentajes pequeños de 
fusión de un manto litosférico granatífero. Este 
manto habría sido modificado por la incorporación 
de una fuerte componente derivada de una placa 
subductada fría, como lo indican los valores muy 
altos de la razón lalTa, demasiado elevados para 
ser considerados de origen cortical (Kay et al., 
1994). Sus teXturas vítreas, ausencia de fenocristales 
de plagioclasa, y presencia de hornblenda oxidada 
indican un tránsito muy rápido a trallés de la corteza, 
canalizados probablemente por discontinuidades 
estructurales como lo prueba su di-ecta asociación 
con zonas de falla (Figs. 2, 9). 
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DISCUSION 

EVENTOS VOLCANICOS 

En la figura 12 se presenta un espectro e his­
tograma de 214 edades K-Ar y 38Ar-40Ar de la Franja 
de Maricunga. La densidad y homegeneidad del 
muestreo es tal, que puede ser considerado como 
una aproximación cualitativa del volumen de cada 
uno de los eventos. La actividad volcánica del 
Cenozoico superior comenzó, aproximadamente, a 
los 26 Ma en la totalidad de la Franja, en un ciclo que 
se mantuvo hasta los 21 Ma, especialmente con­
centrado en la zona de Cerros Bravos, Esperanza y 
La Coipa (-26°30'S; tabla 2). El volcanismo dismi­
nuyó en intensidad entre los 20 y 17 Ma, rea­
nudándose con vigor entre los 16 Y 14 Ma. A partir 
de los 13 Ma, cesó la actividad en la zona norte (26-
27°S), para mantenerse hasta los 5 Ma sólo en la 
zona sur (27-28°S). En la zona sur, el volcanismo, 
entre los 13 Y 12 Ma está representado por el volcán 
Pastillos, y los pórfidos auríferos de Marte y Lobo. El 
diagrama muestra, de igual modo, en forma distin­
tiva las dos etapas del Complejo Copiapó (11 -10 Y 
8-7 Ma), así como el evento final del Complejo 
Nevado de Jotabeche-Pircas Negras (6-5 Ma), ma­
nifestación póstuma de la actividad volcánica, antes 
que el frente magmático migrara por completo hacia 
el oriente (zona del Ojos del Salado), a partir de los 
5 Ma. 

EVOLUCION TECTONICA y SU REGISTRO 

GEOQUIMICO: CONTROLES DE LA 

MINERALlZACION 

Las diferentes fases volcánicas de la Franja de 
Maricunga muestran rasgos geoquímicos claramen­
te distintivos. Las rocas del Oligoceno superior­
Mioceno inferior (26-21 Ma) presentan el mayor in­
tervalo de variación composicional e incluyen una 
serie de variación continua, con contenidos norma­
les a altos de potasio, desde andesitas basálticas 
(55% Si0

2
) hasta riolitas (71 % Si0

2
), aunque predo­

minan, sobre todo en la zona de Cerros Bravos, las 
composiciones intern'iedias. Las lavas e intrusivos 
del Mioceno medio (17-11 Ma) están formados, en 
cambio, sólo por andesitas y daciandes~as (58-
65% Si0

2
; KP -1-3%). El Complejo Copiapó está 

constituido, exclusivamente, por dacitas (63-68% 
Si0

2
) de alto potasio (~P ~2%). Las rocas más 

jóvenes de la franja muestran, por último, una com­
posición francamente bimodal ya que incluyen, por 
un lado, las riolitas (70-72% Si0

2
) del Nevado de 

Jotabeche y, por otro, las andesitas de Pircas Ne­
gras (55-63% Si02) . Sólo el dome dacítico de La 
Gallina (6-5 Ma) se ubica en el espacio entre ambos 
grupos (Fig. 4). 

Las rocas volcánicas e intrusivas de la Franja de 
Maricunga, que en su totalidad presentan valores 

TABLA 2. CRONOLOGIA RESUMIDA DE LOS DIFERENTES EVENTOS 

Y PROCESOS EN LA FRANJA DE MARlCUNGA ENTRE LOS 

26Y5Ma. 

EVENTO EDAD 2&"· 21"5 27"· 2&"S REGlMEN 

TECTONICO 

V. Fin del volcanlsmo, actividad aislada en el e.tremo sur da la 
Franja de Mari cunga 

Flujos Pi",as Negras 
andesrticos Extensión 

aislados 6·5 Ma Local 
Caldera Jotabeche 
Jotabeche 

IV. Importante disminución dellingulo de subducclón entre los 
2'" y 33"S 

Complejo 8 · 7 Ma Cop;apó 11 
dadtico Compresió, 
(2 fases) 11 · 10 Ma Copiapó I 

UI. VoIcanlsmo a gran escala, estratovolcanes compuestos 

Inslrusivo$ 13·12 Ma Pórlldos Pórlldos Extensión 
subvolcánlcos de oro de oro 

(Marte-Lobo) (Albebar.lln) 

Estratovolcanes 12 Ma Paslillos Cadittal, ? 
14Ma Vittalobos Yeguas 

'ieladas 

Estratovolcanes 16· 15Ma Paslittitos. Jetabeche Compresiór 
Ojo de Norte 

Maricunga, 

Santa Rosa 

U. Acllvldad reducida en la Franja de Marlcunga, deformación 
compresiva entre los 28" y 33"5 

Domos 21 ·18 Ma Torito·Toro Sal Compresiór 

l. Arco magm.lltlco activo sobre zona de subducclón relativamente 

Inclinada 

Estratovolcanes 26·21 Ma Esperanza· Refugio Extensión? 

y complejos de La Colpa Pan\8nlllo 
domos múltiples Cerros Bravos 
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FIG. 12. Espectro e histograma de edades radio métricas de los segmentos norte y sur de la Franja de Maricunga. Incluye, además de 
los datos K-Ar presentados en la figura 2, datos ya publicados (K-Ar y 3!'Ar-4I'Ar) de Quirt (1972): Mortimer (1973); Zenlilli (1974); 
Gonzi1lez-Ferri1n el al. (1985); Muñoz (1986); Mulja (1986); Moulds (1989); Zenlilli el al. (1991); Sillitoe el al. (1991); Moscoso 
el al. (19931 y McKee el al. (1994). 

de Baila mayores que 20, y lalTa>25, típicas de 
magmas asociados a zonas de subducción activa 
(Figs. 7, 8), muestran variaciones extremas en sus 
contenidos de elementos trazas, incluyendo las 
Tierras Raras (TR). SUS razones la/Yb, función de 
la inclinación de los patrones de TR, fluctúan entre 
15 y 70 (Fig. 10). En comparación, las andesitas y 
dacitas neógenas de la ZVS muestran valores la Yb 
:535 (Kay et al., 1987) mientras que las rocas volcá­
nicas de la ZVC, al norte de los 25°8, muestran 
razones lalYb:545. Sólo algunas de las rocas mio­
cenas de la actual zona con subducción subho­
rizontal ('flat-slab region') de los Andes chileno­
argentinos alcanzan, a los 30°8, valores de lalYb 
de hasta 55, aunque la mayoría de las rocas neó-

genas de esa zona muestran valores lalYb :535 
(Kay et al., 1991, 1994). 

Kay et al. (1987,1991) postularon que el aumen­
to en el tiempo del valor de las razones lalYb, 
detectado para las rocas volcánicas neógenas (26-
6 Ma) de la región con subducción subhorizontal 
(28-33°8), de los Andes chileno-argentinos, se de­
bería a un incremento progresivo en el espesor 
cortical. Esta inferencia se basó en una analogía 
con las variaciones espaciales que se observan de 
norte a sur a lo largo del frente volcánico moderno 
de la Zona Volcánica de los Andes del Sur (ZVS), 

donde un incremento en el espesor de la corteza 
desde 35 km a los 38°8 hasta 55-60 km a los 33°S 
se ve reflejado en un incremento paralelo del valor 
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de la razón La/Yb (López-Escobar et al., 1977; 
Hildreth y Morbath, 1988; Tormey et al., 1991; Kay et 
al., 1987, 1991). Razones La/Yb~40, y, especialmen­
te>50, como las que caracterizan algunas de las 
rocas más jóvenes de la Franja de Maricunga, sólo 
se producirían en condiciones de corteza extrema­
damente gruesa. Pendientes tan elevadas de los 
patrones de Tierras Raras controlados por granate 
(±anfíbola) sugieren una mineralogía residual de 
alta presión (eclogitas, anfibolitas de granate o 
granulitas granatíferas) (López st al., 1977; Tormey 
st al., 1991; Kay et al., 1987, 1991). 

El gráfico de la razón La/Yb versus edad para la 
Franja de Maricunga (Fig. 10), muestra que ésta 
aumenta en forma progresiva desde valores relati­
vamente bajos (:S;20) a los 26-21 Ma, hasta alcanzar 
niveles extremadamente elevados (60-80) en el 
Nevado de Jotabeche (6-5 Ma) indicando. a gran­
des rasgos, una historia similar a la ocurrida en la 
región de subducción subhorizontal. Dicha evolu­
ción se caracteriza por un incremento paulatino en 
el espesor cortical entre los 26 y 5 Ma, acompañado 
por la aparición en las lavas miocenas, de rasgos 
geoquímicos indicativos de asociaciones minera­
lógicas residuales de alta presión (Kay et al., 1991). 
Los valores de la razón La/Yb (7-21) para las rocas 
de 26 y 21 Ma en la Franja de Maricunga son bajos, 
comparables con lavas de volcanes recientes alre­
dedor de los 34°S en la ZVS, donde el espesor de la 
corteza es del orden de 45 km (Hildreth y Moorbath, 
1988). Aunque, según Tittler (1995), en ambas 
zonas la fase máfica residual de los magmas fue la 
anfíbola, rocas de la misma edad en la zona sur de 
la franja (Refugio-Pantanillo) muestran valores algo 
más bajos de la razón La/Yb (7-14). Este hecho, 
unido a anomalías de Europio más altas en el sur, 
indicaría que, en esa zona, el espesor de la corteza 
era ligeramente menor y los magmas evolucionaron 
a menor presión. 

A partir de los 18 Ma, y hasta los 16 Ma,las lavas 
de la Franja de Maricunga evolucionaron hacia 
rocas con valores elevados de las razones LalYb 
(~20) y SmlYb (2-6,5), compatibles con asociacio­
nes residuales de alta presión con granate como 
fase estable (Figs. 10 y 11). Esta situación, se re­
lacionaría con un corteza más gruesa y un régimen 
tectónico más compresivo que en el Oligoceno 
superior-Mioceno inferior (Kay et al., 1994). En la 
actual zona con subducción subhorizotal, entre los 
28° y 33°S, una fase de deformación compresiva 
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regional ha sido datada entre los 18 y 16 Ma y ligada 
al inicio del proceso de disminución del ángulo de 
subducción. En la zona de El Indio esta fase se 
manifiesta por deformación del basamento en estilo 
'thick skinned' y fallas inversas de alto ángulo 
(Maksaev et al., 1984; Mpodozis y Cornejo, 1988; 
Kay et al., 1991; Martin et al., 1995). En la Franja de 
Maricunga, aunque no existen evidencias directas 
del fenómeno, el inicio de la acumulación durante el 
período del enorme volumen de las Gravas de 
Atacama en la precordillera de Copiapó, al oeste de 
la Franja de Maricunga, sería un efecto del comien­
zo del alzamiento del Altiplano, gatillado, de igual 
modo, por el inicio del proceso de disminución del 
ángulo de subducción. 

Entre los 16 Y 12 Ma, las pendientes de los 
patrones de Tierras Raras disminuyen hasta alcan­
zar, alrededor de los 12 Ma (Pastillas, pórfidos 
auríferos de Lobo y Marte), valores de LalYb (22-15) 
Y SmlYb (-3-4,5), tan bajos como los de las rocas de 
26-21 Ma, indicando un retorno hacia magmas 
evolucionando en condiciones de presión interme­
dia, con anfíbol a (mineral hidratado) como fase 
residual estable (Figs. 10, 11). Durante este perío­
do, el régimen tectónico también varió hacia condi­
ciones extensionales. Fallas normales de la zona 
sur de la Franja de Maricunga, que afectan a 
ignimbritas de 15 Ma, están cubiertas por tobas y 
coladas, no deformadas, asociadas al Complejo 
Volcánico Copiapó (11-7 Ma). El establecimiento 
del régimen endorreico en el Altiplano y el cese, al 
oeste, de la acumulación de las Gravas de Atacama, 
antes de los 11 Ma, puede estar relacionado, al 
menos en parte, con el fallamiento normal. 

Entre los 1 1 -7 Ma, el régimen tectónico muestra 
un retorno hacia condiciones más compresivas aso­
ciadas a engrosamiento cortical. Las rocas del Com­
plejo Volcánico Copiapó, son notablemente más 
sódicas que aquéllas pre· 11 Ma. Están enriqueci­
das en Sr y muestran sólo pequeñas anomalías de 
Europio (Eu/Eu*>O,90). Estos hechos, junto a pen­
dientes más altas de los patrones ce Tierras Raras 
y progresivamente más elevadas razones SmlYb 
(Copiapó 1=3,5-6,5; Copiapó 11=5-7), indican que 
estas rocas evolucionaron en equilibrio con un resi­
duo de granulitas o eclogitas granatíferas. La ten­
dencia hacia una corteza cada vez más gruesa, se 
mantiene hasta los 6-5 Ma. Los valores extremada­
mente altos de la razón LalYb e1 las riodacitas 
sódicas del Nevado de Jotabeche (Figs. 10, 11) son 
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compatibles con su derivación a partir de la fusión 
de la base de la corteza tectónica mente engrosada, 
rica en granate y ;::lobre en feldespato. Las andesitas 
relativamente magnésicas de Pircas Negras (6-5 
Ma) derivarían, por último, de la fusión del manto 
litosférico, frío, granatífero, y 'contaminado' por una 
importante componente derivada de la placa 
subductada como lo indican sus anormalmente ele­
vadas razones La'T a (Kay et al., 1994; Tittler, 1995). 

Dentro de este contexto, es claro que los dos 
episodios principales de mineralización ocurridos 
en la Franja de Maricunga (26-21 Ma y 14-12 Ma) 
sucedieron antes de fases mayores de deformación 
y/o engrosamiento cortical. La geoquímica de am­
bos grupos es compatible con mineralogías resi­
duales hidratadas, dominadas por anfíbola. Duran-

55 6S 
Si02 (%) 

te esos períodos, los magmas evolucionaron en 
niveles intermedios de la corteza, probablemente 
en régimen tectónico extensional y/o neutral. Los 
magmas que hicieron erupción después de ambos 
eventos de mineralización de metales preciosos son 
completamente diferentes, ya que se caracterizan 
por mineralogías residuales anhidras dominadas 
por granate en una corteza tectónica mente engro­
sada. 

La existencia de períodos alternantes de engro­
samiento cortical y extensión se puede extender 
hacia atrás en el tiempo hasta el Mesozoico. La 
figura 13 es un gráfico de la razón LalYb versus Si0

2 

para rocas volcánicas del Cretácico Superior­
Paleoceno (70-50 Ma) y pórfidos cupríferos (40-30 
Ma) del norte de Chile, comparados con muestras 

75 85 

FIG. 13. Gráfico de la razón lalYb versus SIO, para rocas volcánicas del Cretáclco Superior-Paleoceno (70-50 Ma) y pórfidos cuprUeros 
(40-30 Ma) del none de Chile, comparadas con muestras del Oligoceno superior-Mioceno inferiOr (26-21 Ma) de la Franja de 
Marlcunga. los valores bajos de la razón lalYb para las muestras del Creláclco Superior-Paleoceno son consistemes con la 
h~ó'esls de Cornejo el al. (1993, 1994),18 cual indica que representarla una asociacion volcánica slnexlenslonal edillcada sobre 
corteza delgada. Los valores altos de la razón LalYb de los pórt idos cuprfteros Eoceno-otigocenos, que se aC<lmpañan de 
valores 'prlnltivos' de ·'Sr .... Sr (S0,7046) y t:Nd (+3a-l, Fig. 14) indicarlan que se derivan, probablemente, de un manto lItoslérlco . 
Irlo, bajo una corteza engrosada tectónicamenle por la lase de deformación transpresiva 'Incaica ' eocena (Maksaev, 1990; 

Tomlinson el al., 1993, 1994). los valOles nuevamente bajos de la razón lalYb en el Oligoceno superior-Mioceno Inferior de 
la Franja de Maricunga pueden Indicar un adelgazamiemo cortical y exlenslón en el Oligoceno superior? Discusión ... p. 304 , 
Datos de Maksaev (1990): lópez-Escobar (1982) ; Rogers (1985) y este trabajo. 
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Intrusivos eocenos y pórfidos cuprlferos 
del norte de Chile 

(40-30 Ma) 

ZVS Norte y Región de 
subdución subhorizontal 

0.705 0.706 
875r/86Sr, 

del Oligoceno superior-Mioceno inferior (26-21 Ma) 
de la Franja de Maricunga. Los valores bajos de la 
razón LalYb para las muestras del Cretácico Supe­
rior-Paleoceno son consistentes con la hipótesis de 
Cornejo et al. (1993, 1994) que indica que estas 
rocas representan una asociación volcánica sinex­
tensional edificada sobre corteza delgada. Los va­
lores altos de la razón LalYb de los pórfidos cupríferos 
Eoceno-oligocenos, que se acompañan de razones 
87Sr/86Sr¡ relativamente bajas (~O, 7046) y valores de 
ENd elevados (+3 a +1; Fig. 14) indicarían que 
derivan, probablemente, del manto litosférico, don­
de el granate era un fase estable (Maksaev, 1990; 
King, 1992). Estos magmas se originaron, al norte 
de los 2r 15'S (La Coipa-EI Salvador) bajo una 
corteza engrosada tectónicamente por la fase de 
deformación transpresiva 'incaica' eocena (Cornejo 
et al .• 1993; Mpodozis et al., 1994; Tomlinson et al .• 
1993, 1994). Los valores nuevamente bajos de la 
razón LalYb en el Oligoceno superior-Mioceno infe­
rior de la Franja de Maricunga pueden indicar un 
adelgazamiento cortical y extensión, post-deforma­
ción. Las razones LalYb más elevadas en la zona de 
Cerros Bravos representarían, probablemente, la 
'señal' geoqu ímica de la deformación eocena, docu­
mentada al norte de los 27°15'S. 

0.707 
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FIG. 14. Diagrama de r:Nd versus4'Sr,...Sr" 
para rocas de la Franja de 
Maricunga. Nótese la disminución 
en el valor de tNd desde O a -1 a 
los 26-21 Ma hasta -4 a los 11-8 
Ma y el incremento desde 0,7049 
hasta 0.705e en la razón "Srl 
·"Sr,. la que se explica por una 
creciente participación de mate­
rial cortical e, la génesis de los 
magmas. Los ~alores relativamen­
te más primit~os en las rocas de 
6-5 Ma rellejan. probablemente. 
la presencia de una componente 
derivada del manto (Lavas de 
Pircas Negras; .Dlscuslón ... p. 
304). Los dalos corresponden a 
valores obtenidos por Tittler 
(1995). exce¡¡to los valores de los 

pórfidos cupÁleros del norte de 
Chile (Chuquicamata. El Salva­
dor: Maksaev 1990; Et Abra: 
Rogers.1985). 

La evolución volcánica del Oligoceno superior­
Mioceno de la Franja de Maricunga muestra una 
sucesión de eventos magmáticos correlacionables, 
en detalle. con los ocurridos en la actual región de 
subducción subhorizontal (Franja de Indio; Maksaev 
et al., 1984; Mpodozis y Cornejo, 1988; Kay et al., 
1987,1991; Martin et al., 1995). Sin embargo, una 
de las diferencias fundamentales entre ambas zo­
nas, se refiere a las edades de mineralización­
alteración. En la Franja El Indio no existen equiva­
lentes temporales de alteración y/o mineralización 
entre los 26 y 21 Ma. Las edades más antiguas de 
alteración se traslapan con las del evento de pórfidos 
auríferos (Marte, Lobo, Aldebarán) de Maricunga. 
Los eventos principales de alteración y minera­
lización (que en este caso no se asocian a pórfidos 
auríferos) ocurrieron en el inteNalo entre los 12 y 
5,5 Ma (Maksaev et al.,1984; Martin et al .. 1995). 
Los datos geoquímicos de Kay et al. (1987, 1988, 
1991) indican que los magmas evolucionaron, entre 
los 14 y 5 Ma, en la Franja El Indio, en presencia de 
asociaciones residuales con granate como fase 
estable, indicando, por lo tanto, que el modelo de 
mineralización-tectónica de Maricunga no es apli­
cable directamente para la Franja El Indio. 
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ISOTOPOS DE Sr Y Nd Y DOMINIOS DEL BASAMEN­

TO; EL LIMITE NORTE DE CHILENIA? 

En la figura 14, se presenta un gráfico ENd 
versus 17Sr/86Sr; para rocas con edades entre 26 y S 
Ma de la Franja de Maricunga, incluyendo, además 
en éste, algunos datos publicados para los pórfidos 
cupríferos eoceno-oligocenos del norte de Chile. En 
general, las rocas de la Franja de Maricunga se 
sitúan dentro del campo definido por Kay y Gordillo 
(1994) para las rocas del Cenozoico superior de la 
región de subducción subhorizontal y la zona norte 
de la ZVS. Dentro del grupo existe una notable y 
progresiva disminución en el valor de ENd desde O 
a -1 a los 26-21 Ma hasta -4 a los 11-8 Ma y un 
incremento en la razón 87Sr/86Sr desde 0,7049 hasta 
0,70S8, la que podría explicarse por una creciente 
participación de material cortical en la génesis de 
los magmas, consistente con las inferencias efec­
tuadas a partir de los análisis de elementos trazas, 
incluyendo Tier"a Raras. Los valores relativamente 
más bajos en las rocas de 6-S Ma, en comparación 
al Complejo Volcánico Copiapó (Fig. 14) señalan, 
probablemente, la presencia de una componente 

75 
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Subhorizontal 

(28-33"S) 

65 

60 

Si02 

55 

50 ®---~~0 

45 
0.7040 0.7060 

87Sr/86Sr 

adicional derivada del manto en las Lavas de Pircas 
Negras y Nevado de Jotabeche. 

Los cambios en las razones 87Sr/86Sr pueden 
reflejar el engrosamiento tectónico de la corteza, 
ocurrido durante el Mioceno debido a la disminución 
del ángulo de subducción, situación que habría 
favorecido la interacción entre magmas básicos y 
corteza en compresión. Sin embargo, existen evi­
dencias de que estos cambios no tienen que reflejar 
sólo fenómenos corticales. Algunas lavas básicas 
de la región de Ojos del Salado, al este de la Franja 
de Maricunga, que no presentan en su geoquímica 
evidencias mayores de interacción con la corteza, 
muestran cambios importantes en la razón 87Sr/86Sr 
derivados, probablemente del manto. En esa zona 
basaltos y andesitas basálticas (49-S4% Si0

2
) de 

ca. 25 Ma del Cordón Segerstrom (Kay et al., 1994) 
muestran razones 87Sr/86Sr de 0,70398, mientras 
que andesitas basálticas magnésicas (S1% Si0

2
, 

10-11 %MgO) de ~0,5 Ma, provenientes de conos 
parásitos del volcán Incaguasi, al este del Paso de 
San Francisco, tienen valores 87Sr/86Sr de 0,7052 
(Kay y Mpodozis, in prep.) . Este hecho indicaría que 
en la zona de Ojos del Salado (Maricunga?) habría 

ZVC 
(26-27° lS'S) 

0.7080 

FIG. 15 Diagrama de "SrJ""Sr, ver­
sus SiO, para rocas volcá­
nicas del Cenozoico supe­
rior de la actual zona con 
subducción horizonal. Nó· 
tese el incremento hacia el 
norte en la razón .7Sr1""Sr, 
desde la región de 'flat slab' 
(28°-33° S <0,7055) hasta 
la Franja de Marlcunga. 
Dentro de esta última se 
pueden dinlinguir en forma 
clara dos dominios: un do­
minio norte (26°-27°15'S) 
con valores .75rI""5r¡ eleva­
dos, tlpicos de la ZVC 
(0,7075-0,7058) y un domi­
nio sur (27°15'-28°5), 
transicional hacia los valo­
res bajos de la región de 
'flat slab'(0,7059-0,7047). 
Datos de Tittler (1995), 
Baker el al. (1987); Walker 
el al. (1991); Kay el al. 
(1991); McKee el al. (1994); 
Kay y Gordillo (1994). 
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ocurrido la adición de componentes corticales al 
manto. Ello sucedió, ya sea, en respuesta a fenóme­
nos de erosión por subducción en el antearco como 
los supuestos por Stern (1991) o von Heune y La­
lIemand (1990), o bien, debido a los fenómenos de 
delaminación del manto litosférico y corteza inferior 
en la Puna austral, supuestos por Kay el al. (1994). 

Fuera de variaciones en el tiempo, y sobreim­
puestos a ella, en la Franja de Maricunga existen 
notables cambios espaciales en los valores de la 
razón 87Sr/&eSr. Estos ya fueron mencionados por 
McKee el al. (1994), quienes creyeron detectar 
variaciones en sentido este-oeste que relacionaron 
con cambios en la naturaleza del basamento. Sin 
embargo, al considerar una base de datos más 
amplia, incluyendo los nuevos datos de Tittler (1995), 
se hace más evidente que estos cambios ocurren, 
pero en sentido norte-sur, y no este-oeste. La figura 
15 es un gráfico de 87Sr/86Sr¡ versus Si0

2 
para rocas 

de la Franja de Maricunga y región de subducción 
subhorizontal. En la Franja de Maricunga se pueden 

309 

distinguir, en forma clara, dos dominios, indepen­
dientes del contenido de Si0

2
: un dominio norte 

(26°-27°15'S) con valores elevacos, típicos de la 
ZVC (87Sr/86Sr=O,7075-0,705S) y un dominio sur 
(ZVCT, 27' 15'S-28·S = 0,7059- 0,7047), transicional 
hacia los valores bajos de la zona de subducción 
subhorizontal(~O, 7055) (Fig.15). El paso entre la 
ZVC (Franja de Maricunga Norte) y ZVCT (Franja de 
Maricunga Sur) coincide con el corredor ce Fallas 
de Valle Ancho, que se prolonga hacia el noroeste 
en el sistema de fallas sinistrafes eocenas de 
Potrerillos-EI Salvador (Fig. 2). Esta puede corres­
ponder a una discontinuidad mayc,r entre dos domi­
nios del basamento, separando un bloque más 
radiogénico al norte de un bloque menos radiogénico 
al sur de la discontinuidad. Es posible que este 
notable cambio represente un ¡:rofundo quiebre 
estructural en el limite norte del terreno de Chilenia, 
acrecionado contra el margen act l/O de Gondwana 
en el Paleozoico Superior (Ramos el al., 1986). 

CONCLUSIONES 

La Franja de Maricunga registra actividad volcá­
nica intermitente entre los 26 y -5 Ma, guardando un 
registro casi completo del volcanismo Oligoceno­
Mioceno del frente volcánico de la zona sur de los 
Andes Centrales. Durante este período, la actividad 
varió en estilo e intensidad pudiendo distinguir 6 
eventos magmáticos discretos; a- 26-21; b- 20-17; c-
16-12; d- 11 -10; e- S-7; f- 6-5 Ma, asociados a centros 
volcánicos independientes. Dos de éstos (a, c) es­
tán relacionados con alteración hidrotermal y mine­
ralización, comprobada, de metales preciosos. Esta 
se asocia a complejos múltiples de domos dacíticos 
o 'pórfidos auríferos' emplazados en niveles 
subvolcánicos muy elevados. Los magmas hidra­
tados, asociados a ambos episodios de mineraliza­
ción, evolucionaron en condiciones de presión inter­
media, dejando asociaciones mineralógicas resi­
duales dominadas por anfibola como fase estable. 

Cada uno de los pulsos de actividad volcánica 
se caracteriza por una asociación especifica de 
rocas volcánicas que muestran notables cambios 
en su geoquímica de elementos mayores y trazas, 
incluyendo Tierra Raras, e isótopos de Sr y Nd. Estos 

cambios se relacionan a un progresivo engrosa­
miento de la corteza ocurrido durante el Mioceno, 
debido a procesos que condujercofl a una disminu­
ción del ángulo de subducción, acortamiento tec­
tónico, alzamiento del Altiplano y, finalmente, mi­
gración hacia el este del frente volcánico en el 
Mioceno superior (5 Ma). Variacio,es espaciales en 
los valores de 87Sr/86Sr indican la existencia de una 
importante discontinuidad estructural oblicua al eje 
norte-sur de la Franja (Valle Ancho-Potrerillos) que 
separaría dentro del basamento prevolcánico un 
bloque de corteza más radiogénica al norte que al 
sur. Esta discontinuidad, la cual puede constituir un 
límite mayor dentro de los Andes Centrales, y pudie­
ra representar el límite septentrio,al del terreno de 
Chilenia, acrecionado al borde del continente sud­
americano en el Paleozoico Superior. 

La íntima relación entre estiles de volcanismo, 
cambios geoquímicos, fases de deformación, y pe­
ríodos de mineralización de la Franja de Maricunga 
puede ser considerada como un ejemplo de la com­
plejidad de los procesos volcáni=os desarrollados 
en márgenes convergentes de borde continental. 
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