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RESUMEN 

Los episodios extensionales generados en el Cretácico Superior-Paleoceno se asocian a 

una actividad magmática intensa. Esta actividad se representa por grandes plutones y 

abundantes depósitos volcánicos de naturaleza andesítica a riolítica-dacítica, 

frecuentemente asociada con el desarrollo de grandes calderas. Uno de estos complejos 

volcano-plutónicos es la caldera Jorquera, formada a partir de la etapa de resurgencia de 

la Megacaldera Carrizalillo. La caldera Jorquera está ubicada en la Sierra de Ávila, entre 

los cerros Leones y Vizcachas del sector La Guardia, distante a 150 km al SE de la ciudad 

de Copiapó. Existen pocos estudios previos enfocados a caracterizar esta caldera, por 

ende, se busca realizar un levantamiento geológico, estructural y un análisis petrológico 

para definir y separar las distintas facies que formarían parte de su desarrollo, con el 

propósito de darle un contexto evolutivo y así asociarla con algún régimen tectónico para 

la época. El trabajo se realizó en tres etapas: preterreno (búsqueda bibliográfica y trabajo 

con imágenes satelitales), terreno (levantamiento geológico, descripción petrológica 

macroscópica, reconocimiento de estructuras) y posterreno (confección de cortes 

transparentes, descripción petrológica macro y microscópica, análisis estructural). Se 

reconocieron cinco unidades geológicas informales: brechas de colapso, tobas de lapilli 

cristalina, tobas de lapilli vítrea, tobas de lapilli vítrea masivas (facies de colapso), unidad 

de andesitas y cuarzolatitas (facies postcolapso) y el basamento de esta (facies 

precolapso). Estas unidades están asociadas a cada secuencia temporal de emplazamiento, 

definidas como facies de calderas. Se identificaron 16 fallas y un pliegue sinclinal 

inclinado. La caldera presenta una cámara magmática zonada, debido a que, de base a 

techo las unidades se vuelven menos diferenciadas. Se proponen tres eventos de 

deformación que afectan el área de estudio. i) Una deformación en el Eoceno inferior con 

un esfuerzo principal (σ1) N12E que gatilla la formación de una cuenca pull-apart a través 

de una zona de transferencia entre las fallas Pauna-Estancilla y La Iglesia Colorada, 

provocando un colapso tipo piecemeal, resultante de las fallas que rigen el colapso. ii) 

Una deformación Eoceno medio-tardío con un σ1 N25W de tipo sinestral. iii) Una 

deformación Oligoceno superior con un σ1 EW, respaldado por la formación de un pliegue 

sinclinal inclinado de vergencia al este y fallas inversas NS.
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Capítulo 1: INTRODUCCIÓN 

1.1 Problema de investigación 

 

En la Precordillera de Copiapó, entre los 27 y 28°S, se habría formado una cuenca 

extensional de hemigraben, bien conocida como la cuenca Hornitos (78-63 Ma), limitada 

al oeste por el Sistema de Fallas Elisa de Bordos, activo al momento de la colmatación de 

la cuenca, y al oriente por un pliegue antiforme que involucra el basamento (Arévalo et 

al., 1994). La evolución de la cuenca culminó en el Paleoceno-Eoceno inferior (63-55 

Ma), con una fase de volcanismo explosivo representado por calderas y estratovolcanes 

sobreimpuestas a las secuencias de relleno de cuenca (Arévalo et al., 1994). 

Los episodios extensionales generados en Cretácico Superior-Paleoceno se asocian a una 

actividad magmática intensa. Esta actividad se representa por grandes plutones y 

abundantes depósitos volcánicos de naturaleza andesítica a riolítica-dacítica, 

frecuentemente asociada con el desarrollo de grandes calderas (Moreno & Gibbons, 

2007). Estos complejos volcano-plutónicos emplazados durante el ciclo evolutivo de 

grandes calderas de colapso, constituyen una franja elongada en dirección NS a NNE de 

más de 350 km de largo y un ancho variable entre 30 y 60 km, controladas por estructuras 

subanulares de carácter local y por extensas fallas longitudinales de carácter regional que 

definen los márgenes estructurales de las cuencas volcano-plutónicas señaladas (Rivera & 

Falcón, 2000) 

La acumulación espacial de aquellos depósitos y el emplazamiento de plutones con su 

respectiva actividad volcánica estuvo controlado por sistemas de fallas que fueron 

reactivadas, explica la existencia de numerosas unidades estratificadas y plutónicas para 

el Paleoceno temprano (Moreno & Gibbons, 2007). 

Uno de los principales complejos volcano-plutónicos de la región de Atacama, es la 

Megacaldera Carrizalillo, la cual representaría la fase inicial del ciclo de calderas del 

Paleoceno-Eoceno inferior y la culminación de un evento de emplazamiento de cuerpos 

de magma de dimensiones batolíticas en un régimen tectónico extensional (transtensión 

dextral) (Gerding, 2019). La Megacaldera Carrizalillo constituye el basamento precolapso 

de un sistema de calderas anidadas de menor diámetro, reconocidas de sur a norte como 
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las siguientes calderas: Lomas Bayas, El Durazno, Agua Nueva, Bellavista y Puquios. En 

sectores más aledaños, fueras de las periferias de la Megacaldera Carrizalillo, se 

encuentran las calderas Cerro Blanco y Jorquera, siendo la caldera Jorquera la más oriental 

de las estructuras volcánicas generadas a partir de la construcción de calderas y 

estratovolcanes en el Paleoceno-Eoceno inferior (Charrier et al., 2007), ubicándose a 8 km 

hacia el SE de la caldera Agua nueva.  

Cabe destacar que existen estudios previos enfocados a describir y caracterizar la caldera 

Jorquera, sin embargo, no se realiza una descripción al detalle, siendo estos un 

levantamiento geológico de la Hoja Copiapó llevado a cabo por el Sernageomin, además 

de un análisis Estratigráfico y Estructural del Río Jorquera compuesto por Soffia (1989).  

La caldera Jorquera, al ser la estructura más oriental formada a raíz del evento de 

resurgencia de la Megacaldera Carrizalillo, debería compartir características litológicas 

similares con la megaestructura y sus calderas anidadas, por ende, es indispensable 

realizar un estudio petrológico adecuado para definir, separar y comparar las distintas 

facies que formarían parte del desarrollo de la caldera Jorquera. Además, debido a la falta 

de estudios estructurales al detalle, no se cuenta con una comprensión clara de la geometría 

que influye en su colapso, aspecto crucial para proporcionar un contexto genético 

adecuado. Cabe destacar que la Megacaldera Carrizalillo se habría formado como 

consecuencia de un régimen tectónico transtensivo, por lo cual es de gran relevancia 

establecer un modelo estructural adecuado para comprender el régimen tectónico que 

habría dado origen a la caldera Jorquera. 

Precedente a lo ya mencionado, se busca realizar un levantamiento geológico, estructural 

y un análisis petrológico para definir y separar las distintas facies que formarían parte del 

desarrollo de la caldera Jorquera, con el propósito de darle un contexto evolutivo y así 

asociarla con algún régimen tectónico para la época. 
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1.2 Hipótesis 

 

La caldera Jorquera se habría formado en una fosa tectónica delimitada por las fallas La 

Iglesia Colorada y Pauna-Estancilla (Arévalo et al., 1974). Esta caldera guarda una 

estrecha relación con la Megacaldera Carrizalillo y sus calderas anidadas. La caldera 

Jorquera probablemente se formó en una cuenca pull-apart con facies características de 

calderas de colapso, donde la distribución de sus facies podría estar controlada por el tipo 

de colapso a través de estructuras regionales y locales. 

 

1.3 Objetivos 

1.3.1 Objetivo general 

  

Origen y evolución de la caldera Jorquera, con énfasis en su desarrollo petrológico-

estructural. 

  

1.3.2 Objetivos específicos 

 

• Definir la temporalidad relativa de los episodios volcánicos relacionados con las 

distintas etapas de colapso de caldera. 

• Establecer la distribución, potencia y relaciones de contacto de las distintas 

unidades litológicas y estructurales. 

• Establecer las fases de deformación asociadas a la evolución de la caldera 

Jorquera. 

 

1.4 Ubicación y accesos 

 

El área de estudio está ubicada en la Sierra de Ávila, entre los cerros Leones y Vizcachas 

del sector La Guardia, distante a 150 km al SE de la ciudad de Copiapó, región de 



4 
 

Atacama, Chile, a una altura promedio de 2800 m s.n.m; específicamente a 21 km, hacia 

el sureste de la referida “La Guardia”. 

Para el desplazamiento hasta el sector de esta investigación corresponde tomar la avenida 

Copayapu dirección sureste hasta el kilómetro 8,96, altura de la bifurcación carretera del 

Inca e ingreso a la fundición de Enami, Hernán Videla Lira. Desde este punto nace y 

continúa hacia el sureste la denominada ruta C-35. Siempre en el mismo sentido de 

orientación se avanza 17,3 km hasta la localidad minera de Tierra Amarilla. 

Que, a continuación, 4,5 km al SE., del sector de Nantoco existen dos alternativas que 

conducen hasta el lugar de interés (Figura 1.1), y que se identifican para este caso, en: 

camino principal y camino secundario, detallándose de la siguiente forma: 

Camino principal: después del sector Nantoco, se continúa por la ruta C-35, recorriendo 

67,4 km hasta llegar a una desviación ubicada en la localidad de Las Juntas (4,5 - 39,2 

km), éste camino se recorre en 43,7 km, que conduce hasta el área de estudio.  

Camino secundario: 4,5 km al SE de Nantoco, como punto de referencia, se desvía al 

camino de asfalto C-401 que recorre 28,5 km hasta llegar a una variante que ensambla con 

el camino de asfalto C-503 hasta recorrer 40,9 km por una superficie de bishofita, 

recorriéndola por al menos 73,2 km. 
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Figura 1.1: Mapa de ubicación y accesos. La imagen de la izquierda representa la ubicación del 

área de estudio a partir de una imagen satelital de la región de atacama. La imagen de la derecha 

representa la ubicación del área de estudio a partir de una imagen satelital de la Comuna de Tierra 

Amarilla. 

 

1.5 Trabajos anteriores 

 

Mpodozis & Allmendiger (1992). Extensión cretácica a gran escala en el Norte de Chile 

(Puquios-Sierra Fraga, 27°S): significado para la evolución tectónica de los Andes. 

Los autores proponen que en la zona de Sierra Fraga-Puquios ocurrieron dos episodios de 

extensión (noroeste-sureste; suroeste-noreste), ocurridos a fines del Cretácico Inferior-

comienzos del Cretácico Superior, siendo esta deformación extensional, sincrónica con 

un gran episodio volcánico asociado a la apertura de la efímera cuenca marginal abortada 

de Chile central. Esta extensión estaría asociada a la rápida expansión del océano Atlántico 

entre el Aptiano y Cenomaniano. 

Iriarte (1994). La Caldera Jorquera: Una estructura de colapso del volcanismo explosivo 

del Paleoceno-Eoceno inferior en la precordillera de Copiapó, III Región, Chile.   

El autor propone el desarrollo y evolución de la caldera Jorquera a través de sus facies de 

caldera con 3 etapas. La primera por un evento volcánico, junto con la construcción de 

estratovolcanes, la segunda por grandes volúmenes eruptivos de materiales piroclásticos 

y finalmente por un evento volcánico e intrusivo, asociado a la extrusión de lavas y domos 

y la intrusión de cuerpos subvolcánicos. 

Arévalo et al. (1994). Cuencas extensionales y campos de calderas del Cretácico 

Superior-Terciario inferior en la Precordillera de Copiapó (27-28°S), Chile. 

Los autores presentan evidencias que la cuenca Hornitos se habría deformado como una 

depresión volcano-tectónica donde secuencias sedimentarias continentales, campos de 

calderas, estratovolcanes y plateaus volcánicos andesítico-basálticos parecen relacionarse 

a una zona de transferencia NE entre fallas (Agua Amarga, Elisa de Bordos) de un sistema 

estructural NS en transtensión dextral. 
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Árevalo (1994). La cuenca Hornitos: Un hemigraben extensional del Cretácico Superior-

Paleoceno inferior en la precordillera de Copiapó. 

El autor argumenta que la cuenca Hornitos es una cuenca extensional de tipo hemigraben, 

colmatada por depósitos volcánicos y sedimentarios del Cretácico Superior-Paleoceno, 

delimitada (i) al oeste por el sistema de fallas Elisa de Bordos, compuesta por dos 

generaciones de estructuras asociadas a un evento con orientación N30-40°E y otro 

posterior de orientación N0-5°E; y (ii) al oeste por un pliegue antiforme con exposición 

de basamento. 

Rivera & Mpodozis (1994). La Megacaldera Carrizalillo y sus calderas anidadas: 

Volcanismo sinextensional Cretácico Superior-Terciario inferior en la Precordillera de 

Copiapó. 

Los autores identifican las unidades volcano-plutónicas de la Megacaldera Carrizalillo, 

donde describen que su organización espacial fue controlada por fallas normales y 

fracturas anulares. También identifican que la Megacaldera Carrizalillo se habría formado 

en una cuenca pull-apart formada por un puente extensional entre las fallas San Antonio 

y la Ternera, generado por un ambiente tectónico-regional transtensivo dextral durante el 

Cretácico Superior-Paleoceno. 

 

Rivera & Falcón (2000). Calderas tipo colapso-resurgentes del Terciario Inferior en la 

precordillera de la Región de Atacama: emplazamiento de complejos volcano-plutónicos 

en las cuencas volcano-tectónicas extensionales Hornitos e Indio muerto. 

Los autores plantean que la actividad calderica en la cuenca Hornitos habría comenzado 

8 Ma después del inicio de la formación de la cuenca (~72 Ma), al contrario que la cuenca 

Indio Muerto, la cual se habría formado de manera coetánea con la actividad calderica 

(64-65 Ma), por ende, proponen que las tasas de extensión habrían sido más altas en el 

sector de Copiapó, dificultando la formación de cámaras magmáticas que posteriormente 

darían paso al colapso de estas cámaras como calderas.  



7 
 

Torres (2018). Petrología, estructura y evolución de la caldera El Durazno. Sistemas de 

calderas de colapso Paleoceno- Eoceno. Precordillera de Copiapó, Región de Atacama, 

Chile. 

El autor identificó que la caldera El Durazno se formó bajo un régimen tectónico 

extensional con 3 etapas evolutivas reconocidas: precolapso, colapso y postcolapso. 

Propone un colapso tipo trapdoor, una cámara magmática zonada y una geoquímica 

similar a las de la Megacaldera Carrizalillo. 

Gerding (2019). Petrología de los depósitos asociados a la Megacaldera Carrizalillo en la 

pre-cordillera de Copiapó, Región de Atacama. 

El autor identificó que la megacaldera se habría formado por el vaciado de una cámara 

magmática zonada y sufrió etapas precolapso, colapso, postcolapso y resurgencia. 

También registra que el Plutón Cabeza de Vaca presenta una afinidad geoquímica con la 

Megacaldera Carrizalillo. 
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Capítulo 2: MARCO TEÓRICO  

2.1. Calderas volcánicas, rasgos distintivos y características generales 

2.1.1 Aspectos generales 

 

Las cavidades originadas y desarrolladas en la corteza terrestre son inherentemente 

inestables, esto se debe a que los fluidos alojados rellenando tales cavidades (gases, agua, 

magma, etc.), rara vez tienen similares densidades o propiedades mecánicas que las rocas 

circundantes (Bosworth et al., 2003).  

Considerando que las cámaras magmáticas alojadas en la corteza superior, al ser agujeros 

rellenados por magma, distorsionan el campo de estrés local a partir de las propiedades 

mecánicas de la roca huésped, profundidad y condiciones de carga de la o las cámaras 

fuentes. En este sentido, existen diversos procesos, tales como: (1) deflación por 

despresurización de la cámara producto de una rápida retirada del magma durante el 

transcurso de una erupción (e.g., Roche et al., 2000; Folch & Martı́, 2004; Geyer et al., 

2006; Holohan et al., 2011); (2) sobrepresión interna con posterior tumescencia (e.g., 

Gudmundsson, 1988, 1998; Gray & Monaghan, 2004; Gudmundsson, 2007; Gregg et al., 

2012); y (3) sobrecarga externa seguido de un aumento de la presión litostática (e.g., 

Burov & Guillou-Frottier, 1999; Guillou-Frottier et al., 2000).  

Es posible generar una ruptura del techo de la cámara magmática, que ocurre cuando la 

presión confinante alcanza un valor crítico, igual a la resistencia a la tracción in situ de la 

roca huésped, lo que genera posteriormente una morfología que en vulcanología se conoce 

como “caldera de colapso”, es decir, grandes depresiones volcánicas de forma más o 

menos circular a elíptica, cuyo diámetro muchas veces es mayor que los respiraderos 

principales (Lipman, 2000). 

A medida que el magma evacúa fuera de la cámara magmática, su exceso de presión cae 

exponencialmente, como también lo hace la tasa de efusión a través del dique alimentador. 

Cuando el exceso de presión cae a cero, el flujo de magma se detiene y la erupción llega 

a su fin (Gudmundsson, 2012). 

Además de los grandes impactos de meteoritos, el único desastre natural conocido con el 

potencial de conducir efectos devastadores tanto para extensas áreas pobladas y toda clase 
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de ser vivo son las grandes erupciones formadoras de calderas (Gudmundsson, 2007; 

Gudmundsson, 2015). Las calderas de colapso representan una de las más enigmáticas 

estructuras geológicas reconocidas en la tierra, sin embargo, no se limitan solo a la tierra; 

son estructuras comunes en otros planetas y satélites del sistema solar con diámetros desde 

los 1,6 km hasta los 300 km observadas en Venus, Io (satélite de Júpiter) y Marte 

(Gudmundsson, 2008; Martí et al., 2008). Este último planeta, presenta una de las calderas 

más grandes de todo el sistema solar; Olympus Mons, con un diámetro basal de más de 

600 km y una altura a nivel basal de 25 km (Francis & Oppenheimer, 2022). En la tierra, 

las calderas y complejos de caldera varían de tamaño desde <1 km2, hasta los 3000 km2 y 

se forman durante erupciones con un volumen de material eyectado entre 1 a 5000 km3, 

principalmente ignimbritas (Cole et al., 2005). 

Las calderas suelen ser típicamente poligenéticas y sufren varias erupciones menores a 

partir de sus fallas anulares y en el canal de ventilación principal, tanto antes o después 

del evento final que formaría una caldera de colapso. Algunas calderas experimentan un 

único evento formador de caldera (e.g., Crater Lake, Oregon, USA), sin embargo, muchas 

sufren 2 o más erupciones sucesivas (Branney & Acocella, 2015). 

 

2.1.2 Geometría de caldera y estructuras de colapso 

 

A pesar de los diversos y variados estudios sobre las causas que conducen a un colapso de 

caldera, por lo general se acepta que la estructura principal de estas depresiones volcánicas 

consiste en un conjunto de fallas concéntricas que limitan un bloque de techo y le da la 

forma geométrica a la caldera. Estas fallas concéntricas, también llamadas fallas anulares, 

se definen como aquellas estructuras a través de las cuales se produce el hundimiento del 

bloque techo de una cámara magmática (Figura 2.1) durante el transcurso de formación 

de la caldera (Geyer & Marti, 2014). Según Gudmundsson (2007), estas estructuras 

pueden definirse como fallas de deslizamiento (normales o inversas) o de modo mixto 

(extensión y cizalla) si existe una fractura contemporánea a la intrusión de un dique anular.  
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Figura 2.1: Esquemas de diversos modelos de colapsos de calderas: (A) Esquema de una caldera 

de colapso circular. (B) Esquema de las diferentes fallas anulares, exhibiendo buzamientos 

inclinados hacia afuera de la cámara magmática, como también hacia adentro. (C) Los cambios 

repentinos en las mecánicas entre capas en la roca huésped pueden favorecer segmentos de falla 

anular con buzamiento hacia fuera o hacia dentro en algunas capas, pero verticales en otras. 

Extraído y modificado de Geyer & Marti (2014). 

 

La mayoría de las fallas anulares son de buzamiento subvertical, sin embargo, es probable 

que los buzamientos de algunos segmentos de falla varíen en función de las tensiones 

locales en algunas capas individuales, particularmente en estratovolcanes o donde varíe la 

litología a través del segmento de falla (Gudmundsson, 2007). Algunos estudios reflejan 

que la vergencia de las fallas anulares es hacia afuera de la cámara magmática (Branney, 

1995; Cole et al., 2005), como también otros estudios indican que se inclinan hacia el 

interior de la cámara magmática (Gudmundsson, 2008) (Figura 2.1).  

Según Gudmundsson (2008), las estructuras anulares inclinadas hacia afuera de la cámara 

magmática (fallas inversas) generan paulatinamente una apertura de la falla anular a 

medida que el techo de la cámara magmática se hunde por efectos de la carga vertical que 

se produce en el suelo de la caldera, lo que da lugar a muy poca fricción a lo largo de la 

falla especialmente si se forma un dique anular (Figura 2.2 a). 
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Debido al buzamiento de las estructuras anulares hacia el interior de la cámara magmática 

(fallas normales), la carga vertical genera tensiones de compresión a través de la falla 

anular, que resulta en una resistencia al deslizamiento vertical (Figura 2.2 b). Las calderas 

con este tipo de fallas pueden, por tanto, rellenarse de materiales eruptivos sin que se 

produzca un deslizamiento. 

Figura 2.2: Carga vertical del suelo de una caldera generada a partir de una sobrepresión: a) 

Apertura a partir de una falla anular con buzamiento hacia el exterior de la cámara magmática. b) 

Compresión a partir de una falla anular con buzamiento hacia el interior de la cámara magmática. 

Extraído y modificado de Gudmundsson (2008). 

 

Las estructuras más características que poseen las calderas, específicamente a modo de 

ejemplo de una caldera de tipo pistón (Figura 2.3), las propuso Lipman (1984; 1997; 

2000), tales como: 

Borde topográfico: Es un escarpe que limita el área hundida de la caldera, más allá de la 

cual se encuentran las pendientes volcánicas inalteradas. El borde engloba tanto el área 

que experimenta subsidencia como también el retroceso del área escarpada debido a los 

desprendimientos de roca. Para calderas jóvenes, el borde topográfico define la extensión 

total del área de subsidencia, no obstante, las fracturas circulares en algunas calderas 

acompañan un modesto hundimiento hacia el área principal deprimida. Para calderas 

antiguas, el desgaste por erosión primero tiende a ampliar el borde topográfico original, 

en cambio, la erosión posterior de las laderas exteriores de la parte superior del edificio 

de la caldera puede también reducir el diámetro topográfico aparente. 
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Pared topográfica: La pared topográfica suele ser bastante escarpada en sus partes 

superiores, normalmente como acantilados en calderas jóvenes, pero tiende a la 

horizontalidad o a tomar un perfil cóncavo ladera abajo. La parte escarpada de la pared 

topográfica suele formarse en respuesta a los desprendimientos de rocas de las laderas 

excesivamente inclinadas durante y después del colapso de la caldera. En la parte cóncava 

de la pared, el relleno intracaldera puede depositarse directamente contra los límites de 

fallas que no han sido modificadas por el deslizamiento gravitacional. Estos contactos 

escasamente se conservan, ya que el hundimiento paulatino de la caldera produciría más 

fallas. 

Collar de colapso: El material extraído por remociones en masa y por el retroceso de un 

escarpe define el cuello de colapso. Es volumen de roca entre la pared y el borde 

topográfico. Las medias globales de las pendientes dentro de las paredes topográficas 

interiores son moderadas: es común que se den a 25°, no obstante, su límite superior suele 

ser de 45°. Los sectores inferiores donde el ángulo está entre los 10-15°, son las únicas 

partes conservadas en muchas calderas erosionadas, donde la pared inferior se expresa 

como una inconformidad irregular entre las rocas precaldera y las del relleno de la caldera.  

Fallas anulares: Estas fallas están expuestas en algunas calderas profundamente 

erosionadas (desde 5 km hacia arriba), definiendo inequívocamente una subsidencia tipo 

pistón. Las fallas anulares en calderas menos erosionadas pueden inferirse desde la 

distribución de los respiraderos posteriores al colapso, rocas volcánicas del relleno de 

caldera durante el levantamiento resurgente y la evidencia de respiraderos de la erupción 

que formó la caldera a lo largo de los segmentos arqueados a los márgenes de la caldera. 

Relleno intracaldera: El relleno intracaldera proporciona una evidencia clave para los 

procesos de caldera puesto que la mayoría de las grandes calderas colapsaron durante 

erupciones previas, así las ignimbritas y brechas de deslizamiento de la pared de la caldera 

intercaladas se acumularon hasta alcanzar un grosor de varios kilómetros dentro del área 

hundida. Compuesto por lo general de extensas capas de ignimbritas tanto dentro como 

fuera de la caldera de colapso, junto con depósitos de caída generalizados (Gooday et al., 

2018).  

Piso de la caldera: Parte inferior y suelo del área colapsada previo al relleno de caldera. 
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Cámara magmática subcaldera: Dentro una cámara magmática poco profunda, el 

magma emplazado se gasifica eficazmente, producto de volúmenes de gas relativamente 

grandes en condiciones de baja presión y mecánica frágil de la roca de caja, la cual permite 

la generación de fracturas que proporcionan vías de escape de gas hacia la superficie 

(Montagna et al., 2022). Las cámaras magmáticas se preservan como plutones 

cristalizados o batolitos. Estos plutones han sido emplazados dentro de pocos kilómetros 

de la superficie volcánica. Existe una estrecha correlación entre la geometría del colapso 

y la forma del plutón, por lo general los plutones se exponen en los niveles más hundidos 

de la caldera, lo que sugiere una máxima subsidencia de la parte más superficial de la 

cámara magmática. 

 

Figura 2.3: Características generales de una caldera explosiva resurgente. Extraído y modificado 

de Branney & Acocella (2015). 

 

2.1.3 Estilos de colapso 

 

Un primer enfoque conocido para una definición sistemática de los tipos de calderas se 

basó sobre datos de campo en calderas erosionadas activas y extintas, proponiendo cinco 

geometrías de colapso (Figura 2.4): Placa o pistón, Piecemeal, Trapdoor, Downsag y 

Funnel (Lipman, 1997, 2000; Cole et al., 2005; Acocella, 2021). 
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Colapso Placa o pistón (Figura 2.4 a): Delimitadas por una falla anular, definiendo un 

bloque central hundido. Las unidades eruptivas intracaldera syncolapso suelen ser 

planares sin variaciones importantes de espesor 

Colapso Piecemeal (Figura 2.4 b): Resulta de la subsidencia diferencial de múltiples 

bloques, usualmente a lo largo de fallas preexistentes. Branney & Kokelaar (1994), 

definieron los colapsos Piecemeal como aquellas con bloques fallados del suelo de la 

caldera como también las que carecen de suelos de caldera en respuesta a que todo el 

bloque de colapso se ha reducido a una megabrecha. El colapso puede deberse a: 

1) Múltiples cámaras magmáticas con eventos eruptivos sobreimpuestos, en las 

cuales una erupción desencadena otra sucesivamente (e.g., Scafell Caldera; 

Branney & Kokelaar, 1994). 

2) Fallas controladas por la tectónica regional rompen el suelo de la caldera en 

numerosos bloques previos a la erupción y así controlan la ubicación del colapso 

(e.g., Glencoe Caldera; Moore & Kokelaar, 1998). 

3) Hundimiento caótico en algunos casos, donde todo el suelo de la caldera se ha 

convertido en una megabrecha (Branney & Kokelaar, 1994). 

 

Colapso Trapdoor (Figura 2.4 c): Muestran subsidencia asimétrica acomodada por 

diferentes tipos de estructuras a lo largo del borde de la caldera, como una flexión en un 

lado y una falla en el lado opuesto. Ocurre por una falla anular incompleta, donde uno de 

los bloques se hunde asimétricamente (e.g., Valles Caldera; Heiken et al., 1986). 

Colapso Downsag (Figura 2.4 d): Son depresiones flexionadas sin fallamiento, o bien con 

fallas anulares que no logran alcanzar la superficie, generalmente con márgenes inclinados 

hacia adentro. Algunas o todas las rocas suprayacentes a la cámara magmática se 

deforman por flexión sin fractura previo a la formación de los límites bien definidos de la 

caldera, los cuales se producen por el inicio de fallas frágiles que no alcanzan la superficie 

(e.g., lado más hundido del colapso Trapdoor) (Lipman, 2000; Milner et al., 2002). No 

existen paredes de caldera bien definidas y la superficie del suelo se inclina suavemente 

hacia el centro de colapso de la caldera (Walker, 1984). 
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Colapso Piecemeal (Figura 2.4 b): Se identifican a menudo por una respuesta geofísica, 

reflejando depresiones estrechas y profundas en forma de cono. No obstante, tales 

anomalías pueden ser en virtud de:  

1) Colapso caótico tipo Funnel donde todo el suelo de la caldera se fractura 

(Scandone, 1990) y consiste en numerosos bloques (megabrechas) que pueden 

presentar subsidencia y rotar independientemente, pero a mayor profundidad hacia 

el único centro de colapso. 

2) Colapso no caótico, donde los bloques son desplazados en cantidades 

secuencialmente mayores hacia el centro de colapso con o sin fallas anulares; 

3) Colapso dentro de una cámara magmática profunda o pequeña, donde un bloque 

marginal inclinado tiene el dominio de la caldera (Roche et al., 2000). 

4) Perforación explosiva del conducto (Aramaki, 1984). 
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Figura 2.4: Cuatro mecanismos de colapso de caldera: A) Placa/Pistón, B) Piecemeal y Funnel, 

C) Trapdoor, D) Downsag. Extraído y modificado de Cole (2005). 

 

2.1.4 Colapso de calderas en regímenes tectónicos strike-slip 

 

La formación de fallas a escala regional, especialmente en regímenes tectónicos strike-

slip, es un factor relativamente poco estudiado en la formación de calderas. Para examinar 

las interacciones entre las estructuras asociadas a la deformación tectónica regional por 

strike-slip y el hundimiento volcano-tectónico de las calderas, se elaboraron modelos 

análogos a escala (Acocella et al., 2004; Holohan et al., 2005) (Figura 2.5). Según Holohan 
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et al. (2007), el colapso de caldera en estos entornos se puede producir por diversos 

factores, tales como:  

1)  Las fallas regionales que cortan de manera tangencial a los márgenes de una 

cámara magmática relativamente somera tienden a reactivarse para delimitar la 

zona periférica de la caldera. El grado en que las fallas regionales controlan el 

colapso de la caldera puede depender principalmente del grado en que coinciden 

con los márgenes de la cámara magmática. 

2)  Las cámaras magmáticas pasivas de larga vida pueden localizar fallas marginales 

cuando están sometidas a transtensión regional. Estas fallas pueden ser el resultado 

de contrastes reológicos entre la cámara magmática y la corteza frágil circundante, 

y son análogas a fallas de pared de caldera (side-wall) con una cuenca pull-apart 

asociada. 

3)  Las calderas formadas en cuencas pull-apart están fuertemente influenciadas por 

fallas side-wall. Si estas fallas están unidas a los márgenes de la cámara magmática 

de manera tangencial, estas fallas acomodarán la extensión relacionada con el 

colapso en la zona periférica de la caldera. También pueden ser los gatillantes de 

zonas de erupción. Este tipo de fallas pueden ser de carácter inverso puramente 

volcano-tectónicas, que también pueden producirse en contextos de pull-apart. 

4)  El tectonismo regional previo al colapso es un mecanismo importante para generar 

un suelo de caldera fragmentado y diferencialmente hundido. 

5)  Las fallas strike-slip que seccionan el techo de una cámara magmática 

relativamente somera (estructuras Y, R y T) pueden servir como vías para el 

ascenso del magma y la erupción, como se ha evidenciado en varias calderas en la 

naturaleza. 
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Figura 2.5: Evolución y desarrollo del colapso de caldera en entornos transcurrentes. Extraído y 

modificado de Holohan et al. (2007). 

 

2.1.5 Desarrollo de una caldera 

 

Lipman (1997, 2000) proponen distintas etapas que rigen la dinámica volcánica de una 

caldera, las cuales se pueden aplicar a todas las calderas, no obstante, pueden o no incluir 

todas las etapas: 

1) Volcanismo precolapso: Previo al colapso, se agrupan estratovolcanes que crecen 

paulatinamente sobre pequeños plutones que marcarían el comienzo de la 

acumulación de cuerpos magmáticos de tamaño batolítico que alimentarían las 
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erupciones de ignimbritas. El ascenso boyante del cuerpo magmático puede 

provocar tumescencia, seguido de fracturas anulares y radiales. 

2) Subsidencia de caldera: El colapso se asocia con grandes cantidades de magma 

drenadas durante la erupción. Esta erupción a menudo comienza con una etapa de 

conducto central y procede con una etapa de conducto anular coincidente con el 

colapso de caldera.  

3) Magmatismo postcolapso y resurgencia: El volcanismo posterior a la formación 

de caldera puede estar disperso aleatoriamente dentro de la caldera o enfocado 

netamente a lo largo de estructuras regionales. El ascenso del magma renovado 

puede provocar tumescencia en la parte central de la caldera. Este abombamiento 

puede ser causa de intrusiones de complejos de sill. 

4) Actividad hidrotermal y mineralización: Puede ocurrir durante toda la evolución 

de la caldera, no obstante, al final del ciclo de la caldera puede dominar creando 

sistemas geotérmicos los cuales pueden o no conducir a la deposición 

mineralógica.  

 

2.2 Depósitos asociados a calderas 

2.2.1 Partículas volcaniclásticas 

 

Los fragmentos piroclásticos, se producen a partir de diversos procesos relacionados a 

erupciones volcánicas. Son partículas expulsadas a través de los conductos o respiraderos 

volcánicos, sin tener en cuenta las causas de la erupción o el origen de las partículas 

(Fisher & Schmincke, 1984). Los tipos de partículas volcaniclásticas son: 

1) Piroclastos: se forman a partir de un magma en rápida expansión que pierde 

cohesión y se rompe en trozos cuando se superan las presiones de sobrecarga. Esta 

expansión genera una espuma de vidrio (pómez) que puede romperse en 

fragmentos de vidrio a partir de vesículas (glass shards) (Fisher & Smith, 1991).  

2) Hidroclastos: se forman a partir de la interacción magma-agua, produciendo 

partículas de vidrio enfriado, ya sea por medios explosivos o no explosivos. La 

contracción termal del magma evacuado en el agua conduce a la formación de 
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fragmentos angulares poco vesiculados (Fisher & Schmincke, 1994; Schneider 

and Fisher, 1996). 

3) Epiclastos: Son cristales y clastos líticos derivados de una gran variedad de tipos 

de rocas preexistentes por meteorización y erosión. Si las rocas preexistentes son 

volcánicas, los epiclastos se consideran un tipo de partícula volcaniclástica 

(Murcia et al., 2013). 

4) Autoclastos: formados a partir de la fricción mecánica de flujos de lava en 

movimiento, o el desmoronamiento por gravedad de domos o columnas (Murcia 

et al., 2013). 

5) Aloclastos: se forman a partir de la disrupción de rocas volcánicas preexistentes 

por procesos ígneos bajo la superficie con o sin intrusión de magma (Fisher & 

Schmincke, 1994). 

 

2.2.2 Depósitos piroclásticos 

 

La observación de los procesos volcánicos y la evolución de la vulcanología como 

disciplina han permitido diferenciar diferentes tipos de depósitos piroclásticos con base 

en su origen, además de sus implicaciones directas con respecto al medio de transporte y 

a los fragmentos involucrados (Murcia et al., 2013) (Figura 2.6).  

Depósito de caída piroclástica: Es producido por una lluvia de fragmentos piroclásticos 

(juveniles, accesorios o accidentales) asociados a una erupción volcánica. Los fragmentos 

se acumulan por gravedad desde una pluma de tefra boyante y gas que se eleva a la 

atmósfera (Cas & Wright, 1987). La geometría y el tamaño del depósito reflejan la altura 

de la columna eruptiva, junto con la velocidad y dirección de los vientos atmosféricos. 

Los fragmentos más grandes serán expulsados de forma explosiva en trayectorias 

balísticas y estos no se ven afectados por el viento y se denominan clastos balísticos. Otros 

depósitos piroclásticos de grano fino se forman a partir de la ceniza desprendida de la 

parte superior de ellos flujos piroclásticos en movimiento formando depósitos de caída 

derivados de la nube de ceniza (Cas & Wright, 1987).  
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Figura 2.6: Depósitos de caída piroclástica. A) Caída piroclástica de pómez (volcán Doña Juana, 

Colombia). B) Caída piroclástica de escorias de la erupción de 1723 (volcán Irazú, Costa Rica). 

C) y D). Proyectiles balísticos (C, bomba fusiforme, volcán Tecuitlapa, México; D, bloque juvenil, 

volcán Irazú, Costa Rica). Extraído y modificado de Murcia et al. (2013). 

     

Depósito de corriente de densidad piroclástica: Depósito producido por un flujo de 

fragmentos, gases y vapor en fase de condensación o agua líquida (flujo más denso que el 

aire) que se mueve sobre un terreno bajo la influencia de la gravedad y que tiene su origen 

en una erupción volcánica (Roche et al., 2013). Los depósitos de corrientes de densidad 

piroclástica se generan a partir de flujos con alta concentración de fragmentos (depósitos 

de flujo piroclástico, >10% volumen; Freundt & Bursik, 1998) o de flujos con baja 

concentración de fragmentos (depósitos de oleada piroclástica, 1-10% en volumen; 

Wilson & Houghton, 2000; Valentine & Fisher, 2000; Branney & Kokelaar, 2003). 

Depósitos de flujo piroclástico: se trata de depósitos restantes dejados por los flujos 

piroclásticos superficiales que se desplazan de manera dispersa con altas concentraciones 

de partículas gas-sólido. Están controlados por la gravedad, son calientes y, en algunos 

casos, pueden estar parcialmente licuados. Como regla general, los depósitos están 
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controlados topográficamente, rellenando valles y depresiones. No obstante, se sabe que 

ciertos flujos piroclásticos pumíceos “violentos” emplazados a velocidades 

extremadamente altas son conocidos por formar una topografía que recubre las facies de 

flujo piroclástico (Cas & Wright, 1987). 

Internamente, los depósitos de flujo piroclásticos son generalmente masivos y mal 

clasificados, pero a veces muestran una clasificación de clastos más grandes conocidos 

como clasificación de cola gruesa. Esta mala clasificación se atribuye a la alta 

concentración de partículas, y no a la turbulencia, siendo los mecanismos de flujos 

dominantes el flujo laminar, de tapón (plug flow) o ambos (Branney & Kokelaar, 2002). 

Depósitos de oleada piroclástica: Una oleada transporta piroclastos a lo largo de la 

superficie como una dispersión gas-sólido expandida, turbulenta y de baja concentración 

de partículas. Estos depósitos también suelen estar controlados topográficamente y 

tienden a acumularse o son más gruesos en depresiones. Las características de estos 

depósitos se asemejan en gran medida a formas de lecho sedimentario unidireccionales: 

se han descrito formas de estratificación cruzada de bajo ángulo, formas de dunas, 

estructuras pinch and swell y estructuras chute and pool (Valentine & Fisher, 2000) 

(Sacado de Encyclopedia of Volcanes Siggurdson). Los depósitos suelen estar 

enriquecidos en líticos y cristales más densos. Las laminaciones individuales suelen estar 

bien clasificadas, sin embargo, las muestras de núcleos que incorporan varias láminas 

pueden estar mal clasificadas. Pueden contener pipas de desgasificación, producidos por 

los gases que escapan de los depósitos de flujo precedente, y madera carbonizada 

(Valentine & Fisher, 2000).  

 

2.2.3 Origen y desarrollo de las corrientes de densidad piroclástica 

 

Se originan de diferentes maneras y desde varias fuentes (Figura 2.7). Pueden proceder de 

fenómenos de corta (muy inestable) o larga duración (casi estable). En corrientes que 

inician de manera explosiva, la concentración de clastos en la dispersión eruptiva se 

relaciona con el estilo eruptivo (alta o baja afluencia piroclástica) (Branney & Kokelaar, 

2002). 
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Fuente piroclástica: Muchas corrientes de densidad piroclásticas se forman directamente 

a partir de las partes interiores de los chorros de empuje de gas en las erupciones 

explosivas, donde la dispersión de partículas pierde impulso, impidiendo paulatinamente 

calentar el aire para volverse boyante, y por consiguiente sigue trayectorias “tipo pileta o 

fuente” hacia el suelo (Sparks et al., 1997). Durante este proceso, una columna de erupción 

subpliniana o pliniana, puede desarrollarse por encima de la fuente piroclástica, dando 

lugar a depósitos de ignimbrita asociados a caídas de pómez (Branney & Kokelaar, 2002). 

Explosiones laterales: Algunas corrientes de densidad piroclástica provienen desde 

chorros explosivos de descompresión inclinados o laterales. Por lo general son de corta 

duración y no producen ignimbritas de gran volumen. En tales corrientes, las fuerzas de 

inercia inicialmente de manera breve dominan sobre las fuerzas gravitacionales, y debido 

a los efectos de compresibilidad y/o efectos de la mezcla turbulenta, la corriente puede 

iniciarse con marcadas e irregulares inhomogeneidades de densidad (Papanicolau & List, 

1988; Anilkumar et al., 1993) 

Colapso de domos-lava: Las corrientes de densidad piroclástica de tipo avalancha de roca 

que provienen del colapso de domos de lava o de los rentes de flujos de lava, tienden a 

desarrollar dispersiones de baja concentración por la rápida generación y segregación de 

piroclastos relativamente finos a partir de caídas de escombros y flujos subyacentes de 

alta concentración. El proceso implica la conminución de los clastos por rotura, abrasión 

y ruptura de vesículas, con la consiguiente mezcla y expansión de aire. Se generan 

depósitos de flujo de bloques y cenizas de pequeño volumen (Cole et al. 2002). 
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Figura 2.7: Diversos orígenes de las corrientes de densidad piroclástica. A) corriente de una oleada 

piroclástica de corta duración debido al colapso de una columna de erupción Pliniana. B) Corriente 

sostenida derivada de una fuente piroclástica prolongada. C) Corriente sostenida a partir de una 

erupción explosiva prolongada de bajo flujo piroclástico. D) Corriente con una oleada simple o 

múltiple, derivada de una explosión lateral iniciada por descompresión de un sistema 

magmático/hidrotermal. E) Corriente de una oleada piroclástica simple derivada de un colapso de 

domo. F) Corriente de densidad piroclástica derivada del depósito, causada por el colapso 

gravitacional y la avalancha de una ignimbrita inestable. Modificado y extraído de Branney & 

Kokelaar (2002). 

 

2.3 Producto de erupciones de ignimbritas 

 

Una ignimbrita se define como una roca piroclástica compuesta predominantemente de 

material juvenil vesiculado (pómez y glass shards) mostrando características que indican 

un origen del flujo piroclástico. Es el resultado de un flujo piroclástico, esté o no soldado 

(Smith, 1960). 

Cada unidad de flujo de ignimbrita tiene una capa basal de grano fino y una capa 

suprayacente que comúnmente muestra una forma de estratificación debido a la gradación 

paulatina de tamaños de grandes clastos líticos y pumíceos. Freundt et al. (2000) 

mencionan las distintas capas que componen a una unidad de ignimbrita (Figura 2.8):  

Capa 2b: Constituye el cuerpo de la unidad de flujo de la ignimbrita y normalmente 

constituye al menos el 90% de su volumen. Relativamente homogénea y pobremente 

seleccionada, coexistiendo comúnmente polvo de roca de tamaño micrométrico y bloques 

de tamaño cercano a 1m. En muchas unidades de flujo, los clastos más grandes de pómez 

aumentan en cantidad hacia arriba hasta alcanzar un máximo en la parte superior de la 

capa 2b. Los clastos líticos más grandes se concentran de forma similar en la base de la 

capa 2b. 

Capa 2a: Es de grano mucho más fino y está presente en la base de cada unidad de flujo. 

Su grosor oscila desde unos pocos centímetros hasta varios metros, preservando una 

gradación inversa, haciéndose más gruesa unos pocos centímetros hacia la capa 2b. 
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Capa 1: Rara vez tiene más de unos pocos centímetros de espesor y el contacto que tiene 

con la capa 2 es brusco a gradual. Esta capa muestra rápidas fluctuaciones de espesor y a 

menudo está bien estratificada, con capas cruzadas menores de bajo ángulo.  

Capa 3: Consiste en una capa de ceniza extremadamente fina que se superpone a la capa 

2. Además, cuando está presente no siempre se reconoce de manera clara, probablemente 

debido a su conversión en el suelo por la meteorización subaérea tras la erupción de la 

ignimbrita.  

 

Figura 2.8: Unidad de flujo estándar. Modificado y extraído de Freundt et al. (2000). 

 

2.4 Soldadura y reomorfismo de ignimbritas  

 

Las ignimbritas depositadas por encima o cerca de las temperaturas magmáticas son 

susceptibles a soldarse, por lo que la compactación viscosa de piroclastos vítreos y 

juveniles reduce la porosidad intersticial, aumentando la densidad y por consiguiente la 

litificación del depósito (Brown & Andrews, 2015).  

La litificación aumenta la resistencia mecánica y el potencial de conservación de las tobas, 

pueden ser de bajo o alto grado dependiendo de la intensidad de la soldadura, y por tanto, 

de su temperatura de emplazamiento. La soldadura puede producirse después de la 
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deposición, siempre que la temperatura de emplazamiento sea significativamente superior 

a la temperatura de transición vítrea (Quane et al., 2009) 

Durante la soldadura, los piroclastos vítreos se deforman (se aplastan y estiran) y se 

alinean para formar una foliación eutaxítica característica, siendo esta perpendicular a la 

dirección de aplanamiento (gravedad) y es típicamente paralela a la base del depósito 

(Figura 2.9 A y C). Los lapilli pumíceos forman discos vítreos oblatos de baja porosidad 

llamados fiamme (Brown & Andrews, 2015). 

El proceso de soldadura es un resultado directo de la reología de los piroclastos calientes 

y de la tensión que se les impone. Su reología es producto de la temperatura, la viscosidad 

de la composición, la viscosidad de la masa fundida, el contenido de volátiles disueltos y 

escala de tiempo de deformación (Brown & Andrews, 2015). La deformación suele ser la 

carga ejercida por el depósito suprayacente; por lo tanto, la deformación suele ser mucho 

mayor en la base. No obstante, la intensidad de la soldadura suele ser aproximadamente a 

un 25-33% por encima de la base, puesto que, la base suele depositarse a una temperatura 

más baja y se enfría rápidamente por conducción hacia el sustrato; por lo tanto, la 

capacidad de soldar se retrasa progresivamente más cerca de la base (Brown & Andrews, 

2015). 

La intensidad de la soldadura puede clasificarse en función de la porosidad, la densidad, 

la deformación y las microtexturas (textura eutaxítica) en tobas soldadas naturales y 

derivadas experimentalmente (e.g., Quane & Russell, 2005). 

Las ignimbritas depositadas a temperaturas muy superiores a su temperatura de transición 

vítrea (Tg) se sueldan fácil y completamente, formando lavas aglutinadas por salpicaduras 

dependiendo continuamente de su temperatura. Estas ignimbritas de alto grado presentan 

características indicativas de flujo dúctil durante e inmediatamente después de la 

deposición (reomorfismo) (Brown & Andrews, 2015). A altas temperaturas, una vez que 

la porosidad se ha reducido por debajo del 10% aproximadamente, el depósito comienza 

a comportarse como una masa coherente y no particulada, y la exsolución de volátiles 

induce el crecimiento de vesículas post emplazamiento, aumentando así la porosidad 

medida (Brown & Andrews, 2015) (Figura 2.9 B). 
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Figura 2.9: A) Ignimbrita soldada con fábrica eutaxítica (fiammes negros; Arico, Tenerife). Escala 

en centímetros. B) Ignimbrita intensamente soldada y reomórfica (Grey´s Landing, Iddaho, EE. 

UU.). C) Zonación de soldadura desde una base sin soldar, pasando por vitrófiro negro y soldado, 

hasta una zona soldada y litofisaria (Restings Springs Pass, California, EE.UU.). Modificado de 

Sigurdsson et al. (2015). 
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Capítulo 3: MARCO GEOLÓGICO 

3.1 Geología regional  

 

A principios del Cretácico Superior se produjo un gran cambio en las interacciones de las 

placas a lo largo del margen continental suroeste sudamericano. Este episodio pudo 

relacionarse con la rápida producción de corteza oceánica durante el Cretácico Superior 

en el océano Pacífico primitivo (Larson, 1991), y probablemente estuvo relacionado con 

una reducción del ángulo de subducción por debajo de Sudamérica (subducción de tipo 

mariana a subducción tipo chilena). Como consecuencia de lo indicado anteriormente, se 

denota un alzamiento del margen continental durante un episodio de intensa deformación 

contraccional, con levantamiento y erosión de las unidades preexistentes, especialmente 

del Jurásico a Cretácico Inferior (inversión de la cuenca de trasarco) (Charrier & Vicente, 

1972). 

Esta etapa de la evolución andina se caracteriza por episodios extensionales asociados a 

una intensa actividad magmática. Esta actividad está representada por grandes plutones y 

abundantes depósitos volcánicos de naturaleza andesítica y riolítica-dacítica, 

frecuentemente asociados al desarrollo de grandes calderas. Los depósitos del Cretácico 

Superior en esta etapa se acumularon en una serie de cuencas extensionales controladas 

por fallas, situadas a lo largo del arco magmático (Charrier & Pinto, 2007).  

A la altura de la Precordillera de Copiapó, entre los 27-28°S se preserva y se diferencia 

de buena manera la cuenca Hornitos, la cual se formó durante el Cretácico Superior-

Paleoceno (78-63 Ma) como una depresión estructural, que al menos a lo largo de una 

transecta en el valle de Copiapó, tiene una geometría compatible con un hemigraben (rift) 

extensional, limitado al oeste por un sistema de fallas lístricas de rumbo general NNE y 

relleno durante su formación por potentes secuencias sedimentarias (Estratos de Quebrada 

la Higuera) y voluminosas coladas basálticas (lavas de Sierra la Dichosa) (Charrier & 

Pinto, 2007). La evolución de la cuenca culmina en el Paleoceno-Eoceno inferior (63-55 

Ma), con una fase de volcanismo explosivo representado por calderas y estratovolcanes 

sobreimpuestas a las secuencias de relleno (Megacaldera Carrizalillo, calderas Cerro 

Blanco, Lomas Bayas, El Durazno, Agua Nueva, Bellavista, estratovolcán Cachiyuyo y 
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volcán Dulcinea) y las calderas Cerro Puquios y Jorquera desarrolladas hacia el norte y 

este fuera de los límites de la cuenca (Charrier & Pinto, 2007).  

Este contexto tectónico extensional favoreció la formación de grandes sistemas de 

calderas volcánicas en la cordillera andina (Diaz-Alvarado et al., 2015), como por ejemplo 

la formación de grandes complejos volcano-plutónicos en las cuencas volcano-tectóniicas 

extensionales Hornitos e Indio Muerto (Rivera & Falcón, 2000), además permitió el 

desarrollo de cuencas pull-apart asociadas a zonas de transferencia en sistemas de fallas 

transtensivas dextrales, similar a lo ocurrido para la formación de la Megacaldera 

Carrizalillo (Arévalo et al., 1994; Rivera & Falcón, 2000). 

El basamento de la cuenca Hornitos está formado, al oeste, por terrenos pertenecientes a 

la Formación Cerrillos del Albiano-Cretácico Superior, los cuales está en contacto a través 

de un sistema de fallas normales de traza sinuosa que, en superficie, muestran manteos 

elevados (40-50°) hacia el este (Arévalo, 1994a). El sistema, cuya falla maestra es la Falla 

Elisa de Bordos y que fue reactivada, en parte, durante el Eoceno por movimientos 

sinestrales, es discontinua, observándose tramos en que las trazas están cubiertas por las 

secuencias sedimentarias del relleno que muestran relaciones discordantes de onlap con 

el basamento (Arévalo, 1994b). 

Por sobre las secuencias volcánicas y sedimentarias de la cuenca Hornitos, se formaron 

estructuras volcánicas que incluyen estratovolcanes y calderas de colapso. La estructura 

predominante durante el Paleoceno es la Megacaldera Carrizalillo (Figura 3.1), cuyo 

margen occidental está limitado por un anillo intrusivo de 52 km de longitud (plutón 

Cabeza de Vaca) (Segerstorn & Parker, 1959) y su margen oriental aparecen truncado por 

la Falla La Ternera (Arévalo et al., 1994b). Al interior de esta estructura volcánica, se 

preservan al menos 3000 m de basaltos, tobas eutaxíticas, traquiandesitas, sedimentitas e 

ignimbritas (Sierra la Peineta), las cuales reflejarían las etapas de volcanismo precolapso, 

colapso, volcanismo post colapso, sedimentación intracaldera y colapso tardío de un 

sistema de caldera resurgente (Rivera & Mpodozis, 1994). 

De manera sincrónica a la actividad de la Megacaldera Carrizalillo, se emplazó, al norte 

de la quebrada Paipote, el estratovolcán Cachiyuyo, en la actualidad fuertemente 

erosionado, constituido por un anillo de 15 km de diámetro de brechas volcánicas 
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proximales, lavas andesíticas (Arévalo et al., 1994b) y areniscas distales (Formación 

Venado; Sepúlveda & Naranjo, 1982) que rodean un núcleo de granodioritas y 

monzodioritas. 

En etapas más tardías, dentro de la Megacaldera Carrizalillo, después del colapso de la 

cámara magmática y su respectiva resurgencia, la cámara magmática subcaldera 

evolucionó hacia cámaras de menor dimensión, muy cercanas a la superficie, las cuales 

colapsaron y dieron lugar a 4 pequeñas calderas anidadas dentro de la Megacaldera y que, 

de sur a norte corresponden a las calderas Lomas Bayas, El Durazno, Agua Nueva y 

Bellavista (Figura 3.1) (Rivera, 1992; Rivera & Mpodozis, 1994). Las fracturas anulares 

de dichas estructuras volcánicas describen arcos de circunferencia de diámetros variables 

entre 8 y 13 km, al interior de los cuales se preservan los depósitos típicos de la evolución 

de un ciclo de calderas de colapso (Gudmundsson, 1988). Fuera del límite oriental de la 

cuenca Hornitos, se ubica la caldera Jorquera, conservada en una fosa tectónica delimitada 

por las fallas La Iglesia Colorada y Pauna-Estancilla (Arévalo et al., 1974) y que destaca 

por sus potentes secuencias de flujos piroclásticos y lavas traquíticas de intracaldera. 
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Figura 3.1: Megacaldera Carrizalillo y sus calderas anidadas. Extraído y modificado de Arévalo 

et al. (1994). 

 

3.2 Geología de la caldera Jorquera 

 

La caldera Jorquera está ubicada aproximadamente 70 km al sureste de Copiapó. Presenta 

una geometría subcircular de 9 km de diámetro (Figura 3.2), la cual se establece dentro de 

una depresión tectónica limitada al oeste por la Falla Pauna-Estancilla de tipo inversa de 

alto ángulo y vergencia al este y, al oriente, por la Falla Iglesia Colorada del mismo tipo 

y vergencia opuesta (Iriarte, 1994). 
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El basamento de la caldera (Figura 3.2) lo constituyen de base a techo: Un intrusivo de 

dimensiones batolíticas asignado al plutón Montosa del Pérmico tardío, compuesto por 

granodioritas y granitos ricos en biotita y hornblenda, leucocráticos, de grano medio a 

grueso (Unidad Montosa, Mpodozis & Kay, 1990). El plutón Montosa, al sur de la Hoja 

la Guardia, exhibe dioritas y leucogabros de hornblenda y piroxeno (Jensen, 1976). 

Subunidad de Facies volcánicas de la Formación La Ternera (Brüggen, 1950), compuesta 

por lavas andesíticas y andesítico-basálticas, basaltos de anfíbol y piroxeno, basaltos de 

ortopiroxeno y basaltos de olivino. Formación Lautaro (Sinemuriano-Bajociano) 

(Segerstron, 1968), que presenta secuencias de areniscas, calcarenitas, calcilutitas, calizas 

marinas y areniscas rojas de ambiente transicional marino-continental. miembro inferior 

(Cocambico) de la Formación Lagunillas (Iriarte, 1999), compuesto de hasta 600 m de 

conglomerados rojos y brechas conglomerádicas de grano fino a medio, con clastos 

subredondeados de granitos y riolitas paleozoicas en una matriz con fragmentos cristalinos 

de cuarzo, plagioclasas y feldespato potásico, alternando con areniscas rojas, arcosas 

cuarcíferas de grano medio con estratificación cruzada y paralela que presentan, en parte, 

cemento calcáreo. Formación Quebrada Monardes (Soffia, 1989), compuesta por una 

secuencia clástica, formada por 300 a 700 m de areniscas y conglomerados rojos 

continentales. miembro inferior de la Formación Quebrada Seca (Iriarte, 1999), formada 

por Tobas, en parte soldadas, brechas sedimentarias y piroclásticas, conglomerados pardo-

rojizos, areniscas volcanogénicas rojas y lavas traquíticas, dispuestas en discordancia 

sobre lavas y areniscas de la Formación Quebrada Monardes.  

Iriarte (1994) documenta la ocurrencia de la caldera Jorquera como la más oriental de las 

estructuras volcánicas formadas en el evento de resurgencia de la Megacaldera 

Carrizalillo. A continuación, se describen las facies de colapso y postcolapso de la caldera 

Jorquera a partir de las contribuciones que realizó Iriarte (1994) en base a los trabajos 

propuestos por Segerstron (1968) y Soffia (1989). 

 

Facies de caldera: 

Facies de colapso: Se caracterizan por la presencia de depósitos de tobas de extracaldera, 

escasamente preservados, y depósitos de intracaldera. Los depósitos extracaldera están 



33 
 

representados por afloramientos aislados de escasa extensión areal (<1 km2) compuestos 

por tobas dacíticas, moderadamente soldadas, ubicadas en la cumbre de la Sierra Los 

Chilenos, 7 km al nornoreste de la estructura anular. Los depósitos de intracaldera 

comprenden brechas y mesobrechas de colapso, bien expuestas en los márgenes norte y 

sur occidental.; lavas e ignimbritas intracaldera, que corresponden a la secuencia de 

relleno. En la base de esta secuencia se observan lavas andesíticas y daciandesíticas, con 

texturas moderadamente traquíticas. Seguido por flujos piroclásticos dacíticos soldados, 

dispuestos centrípetamente en torno al centro de la caldera, caracterizados por flujos 

basales de gran espesor, enriquecidos en líticos, que disminuyen su potencia bruscamente 

hacia el techo.  

La secuencia en general presenta una disposición subhorizontal en la zona central de la 

caldera, aumentando su inclinación gradualmente hacia los bordes, hasta llegar a 

inclinaciones cercanas a 60°. En los márgenes NW y E de la estructura, estas inclinaciones 

son mayores debido a pliegues de arrastre asociados a las fallas inversas. 

Facies postcolapso: comprenden lavas, domos e intrusivos ubicados principalmente al 

interior de la estructura anular, con lavas culminando la secuencia de relleno, de 

composiciones traquiandesíticas con alto contenido de potasio, piroxenos y biotita. En el 

margen nororiental de la caldera, adyacente a la fractura anular, aflora un domo de 2 km2 

de superficie, de composición dacítica con texturas fluidales, y en el margen occidental 

aflora un cuerpo intrusivo granodiorítico. 
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Figura 3.2: Geología de la Caldera Jorquera (Iriarte et al., 1999). 
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Capítulo 4: METODOLOGÍA DE TRABAJO 

 

La metodología para la realización de este trabajo se divide en tres etapas principales: pre-

terreno, terreno y post-terreno. 

 

4.1 Etapa de pre-terreno 

 

Previo a la salida de terreno, se realizó una búsqueda exhaustiva y sistemática de la 

bibliografía, incluyendo libros digitales e impresos, artículos científicos de revistas 

científicas variadas, congresos y cartas geológicas del área y zonas adyacentes. 

Además, se trabajó con imágenes satelitales georreferenciadas (Datum WGS84-19°S) de 

alta resolución mediante el software SAS Planet. Posteriormente, se trabajó con la imagen 

previamente descargada en el software ArcMap 10.8 a escala 1:25.000, con una 

separación de grillas cada 1000 metros, escala gráfica y numérica, y norte geográfico. 

Cabe destacar que la base de mapeo se dividió en cuatro partes (NE, NW, SE, SW), para 

que el transporte del mapa fuera más fácil y para que el levantamiento de terreno fuera 

mucho más óptimo. 

 

4.2 Etapa de terreno 

 

Se efectuó un levantamiento geológico a escala 1:25000 del área de estudio (67,5 km2 

aproximadamente), a lo largo de una transecta determinada por el río Jorquera, que cruza 

todo el centro de la caldera de noreste a suroeste, sumando parte del camino C-503 ubicado 

en la parte norte del área de estudio. A lo largo de cada camino principal, se derivó a una 

quebrada con el objetivo de abarcar más área. 

En el sector de interés, se llevó a cabo la toma de datos estructurales (fallas, vetillas, 

contactos litológicos, estratigrafía, etc.), descripciones petrográficas macroscópicas en 

terreno (con su respectiva pauta de descripción para rocas ígneas y volcanoclásticas), 

reconocimiento de estructuras, texturas volcánicas y piroclásticas, y reconocimiento de 

contactos litológicos, primordialmente ígneos. Se tomaron alrededor de 30 puntos de 

control, dentro de los cuales, se extrajo una muestra representativa, toma de dato 
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estructural (falla, veta, estratificación, etc.) u observaciones importantes, los cuales, 

fueron codificados según el día de terreno y el punto recopilado (J-Día-Punto-Subpunto), 

donde a cada punto se le vinculó con una coordenada GPS utilizando el sistema de 

coordenadas UTM WGS84 19°S, extraída por el GPS Garmin modelo etrex Summit HC.  

 

4.3 Etapa post-terreno 

4.3.1 Petrografía 

 

Se realizó una descripción petrográfica a detalle de las distintas litologías reconocibles en 

terreno, dentro de las cuales fueron las más representativas de cada unidad. Para ello 

primeramente se llevó a cabo una descripción macroscópica de las muestras de mano, con 

ayuda de una lupa, ácido clorhídrico, rayador, escala e imán.  

Para la descripción microscópica de las litologías, se procedió a confeccionar secciones 

delgadas en las instalaciones del antiguo Departamento de Minas de la Universidad de 

Atacama. El estudio petrográfico al microscopio se realizó en el Departamento de 

Geología de la Universidad de Atacama, con un microscopio Leica DM750P, donde se 

analizaron diez muestras. Para la descripción de texturas se utilizó el “Atlas de rocas 

ígneas y sus texturas” de Mackenzie et al. (1996). Para la descripción microscópica de 

muestras se utilizaron las abreviaturas de minerales según Kretz, (1983). 

 

4.3.2 Litofacies 

 

Para la definición de las distintas litofacies encontradas en terreno se utilizó la 

nomenclatura utilizada por Branney & Kokelaar (2002), y Pacheco-Hoyos et al. (2020). 

Para la abreviatura de rocas volcánicas efusivas se utilizó la nomenclatura de la 

INGEMET (Tabla 4). 

 

 

 

 



37 
 

 

Abreviatura Litofacies 

pBr Brecha piroclástica 

mvLT 
Tobas de lapilli vítrea 

masiva 

evLT 
Tobas de lapilli vítrea 

con fábrica eutaxítica 

l fpoor pip 

Pipas de elutriación ricas 

en líticos y pobres en 

finos 

crLT Tobas de lapilli cristalina 

BrLT 
Brechas de toba 

lapillitica 

And Andesita 

AndBr Brecha andesítica 

 

Tabla 4: Tabla de abreviaturas y litofacies utilizadas. 

 

4.3.3 Geología Estructural 

 

Los datos estructurales obtenidos en terreno se analizaron a través del software Dips 7.0 

versión portable, dentro del cual se traspasaron y analizaron todos los datos recopilados, 

con el fin de buscar y establecer sets estructurales promedio. Todos los datos estructurales, 

tanto estratificación, lineación y fallas involucradas, se proyectarán en este trabajo con 

una anotación right hand rule (Strike R/Dip). Para exhibir las relaciones de corte y la 

predisposición de las estructuras principales, se utilizó una técnica remote sensing del tipo 

emboss filter (Figura 4), la cual es una de las técnicas de filtrado de realce lineal más 

eficaz, que hace que los bordes aparezcan en formato de relieve sombreado (Ahmadi & 

Pekkan, 2021). Para esta técnica se utilizó la herramienta emboss filter en el software 

Adobe Illustrator 2022, con un ángulo de 140° y altura de 3 pixeles al 200%. 
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Figura 4: Efecto máscara de convolución en la banda roja de una imagen satelital sobre una zona 

residencial de Alemania. A) Imagen original. B) Imagen con emboss filter. Extraído y modificado 

de Ahmadi & Pekkan (2021). 
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Capítulo 5: RESULTADOS 

5.1 Unidades geológicas informales 

 

Se reconocieron cinco unidades geológicas informales pertenecientes a la evolución de la 

caldera Jorquera a partir de los puntos de control obtenidos (Figura 5.1.1). Estas unidades 

se diferencian como: brechas volcánicas, tobas de lapilli cristalina, tobas de lapilli vítrea 

soldadas, tobas de lapilli vítrea masivas y unidad de andesitas y cuarzolatitas. Estas 

unidades están asociadas a cada secuencia temporal de emplazamiento, definidas como 

facies de calderas, dentro de las cuales se hablará en el capítulo de discusiones. El mapa 

geológico referente a las unidades se presenta en la Figura 5.1.2. 

 

Figura 5.1.1: Puntos de control para el respectivo mapeo geológico. 
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Figura 5.1.2: Mapa geológico de la caldera Jorquera 
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5.1.1 Basamento de la caldera 

 

El basamento de la caldera jorquera se compone de base a techo por el plutón Montosa y 

las formaciones La Ternera, Lautaro, Lagunilla, Quebrada Monardes y Quebrada Seca 

(Jensen, 1976). 

 

5.1.2 Unidad de brechas volcánicas 

 

Esta unidad se distribuye en el margen noreste de la caldera, específicamente en la pared 

interna de la falla anular.  Se compone primordialmente por brechas piroclásticas (pBr) 

con interdigitaciones y alternancias de andesitas fluidales (And) y brechas andesíticas 

(AndBr) (Figura 5.1.3), además se pudo reconocer un contacto entre esta unidad con la 

unidad de tobas de lapilli vítreas con una actitud 200/43 (Figura 5.1.3 E).  

Las capas de brechas piroclásticas poseen coloraciones púrpuras a marrones, con alta 

cohesividad y tenacidad. Se componen por partículas tamaño bomba (50 % vol.), lapilli 

(20 % vol.) y ceniza (30 % vol.), matriz soportados, pobremente seleccionados y la 

proporción geométrica de sus clastos varía de subangulosos a subredondeados de baja 

esfericidad. Presenta una matriz cinerítica con inmersiones de pequeñas partículas de 

lapilli con tamaños de 5 mm a 3 cm, compuestas por pómez y clastos de andesita. Las 

bombas poseen tamaños de 4 a 23 cm, compuestas por andesitas (85 % vol.) y pómez (15 

% vol.) 

La andesita y brechas andesíticas se exhiben en afloramiento como rocas bastante 

compactas y cohesivas, de colores marrones a púrpuras (Figura 5.1.3 B y C), se describen 

como rocas ígneas extrusivas, hipocristalinas e inequigranulares, poseen textura porfídica 

con fenocristales de grano grueso inmersos en una mesostasis afanítica. Además, poseen 

textura esferulítica y fluidal. Está compuesta por:  

i) Fenocristales (30 % vol.): Pl (90 % vol.), con tamaños de 0,5 a 3 mm, de formas 

subhedrales a euhedrales. Hbl (10 % vol.), con tamaños de 0,3 a 1 mm, de 

formas subhedrales a anhedrales. 
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ii) Masa fundamental (70 % vol): Masa amorfa criptocristalina, de coloraciones 

púrpuras, alterada a óxidos de hierro. 

 

Figura 5.1.3: Unidad de brechas de colapso. A) Afloramiento de brechas piroclásticas. B) 

Afloramiento de brechas andesíticas. C) Muestra de mano de andesitas fluidales. D) Muestra de 

mano de brecha piroclástica. E) Contacto entre andesita fluidal, brecha volcánica andesítica y 

unidad de tobas de lapilli vítrea soldadas. F) Afloramiento de brecha piroclástica. 

 

5.1.3 Unidad de tobas de lapilli cristalina 

 

Esta unidad se compone por tobas de lapilli de matriz cinerítica con alto contenido en 

cristales presentando textura eutaxítica (eCrLT). En terreno es posible encontrar 

afloramientos escasamente preservados y bastante alterados, específicamente en el sector 

suroeste del área de interés, donde los afloramientos se ven parcial a totalmente 

obliterados por arcilominerales y óxidos de hierro (Figura 5.1.4 B). En esta unidad se 

distingue una fábrica planar eutaxítica en la base (Figura 5.1.4 C), y en el techo la 

intensidad de soldadura disminuye paulatinamente. Presenta componentes tamaño lapilli 
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(60 %) y ceniza (40 %), matriz soportados, moderadamente seleccionados, 

subredondeados a subangulares y de baja esfericidad. 

 

Figura 5.1.4: Afloramiento, muestra y texturas de la unidad de tobas de lapilli cristalina. A) 

Afloramiento de tobas de lapilli cristalina cubierto por depósitos aluviales no consolidados B) 

Afloramiento exhibiendo alteración argílica y a óxidos de hierro, con modos de ocurrencia en 

vetillas tipo stockwork. C) Fiammes blanquesinos con geometría oblata D) Muestra de mano de 

la unidad. E) Cristal de sanidina exhibiendo textura calavérica y en menor medida gráfica, con 

pequeños microlitos de cuarzo. F) Textura vacuolar y piroclástica representada por pómez, 

material cinerítico y glass shards. La pómez representada presenta textura granofírica integrando 

pequeños cristales de feldespatos. 

 

Muestra J3.1b 

En observación al microscopio se presenta textura eutaxítica, con fragmentos de pómez y 

glass shards estirados y aplastados (Figura 5.1.4 F). Textura de embahiamiento en Qtz, Pl 

y Sa. Textura calavérica en Sa (Figura 5.1.4 E). Textura vesicular de manera muy discreta. 
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Textura granofírica y felsítica, viéndose afectada la mesostasis vítrea, reemplazada por 

pequeños cristales de Qtz y feldespatos. 

Fragmentos mayores (40 % vol. total de la roca): La modalidad total de fragmentos 

mayores representa por fragmentos minerales (44 % vol.), fragmentos vítreos (32 % vol.) 

y fragmentos líticos (22 % vol.). 

i) Fragmentos minerales: Pl (15 % vol.) de formas subhedrales a euhedrales, con 

tamaños variables entre 0,22 a 1,75 mm. Sa (24 % vol.), de formas subhedrales 

a anhedrales, con tamaños de 0,25 a 1,9 mm. Qtz (6 % vol.), de formas 

anhedrales, con tamaños de 0,1 a 0,3 mm. Aug (1 % vol.), de forma anhedral 

de tamaño 0,3 mm. 

ii) Fragmentos vítreos: Glass shards (13 % vol.), de tamaños relativos entre 0,1 a 

0,25 mm. Pómez (19 % vol.), de tamaños entre 0,1 a 1,7 mm, de formas 

redondeadas a semi fibrosas. 

iii) Fragmentos líticos: Andesita (22 % vol.), único accesorio encontrado con un 

tamaño > 10 mm (Figura 5.1.14 B). 

Matriz (60% vol. total de la roca): formada primordialmente por material cinerítico, 

juveniles y microlitos de Qtz y Pl. La matriz se presenta parcial a totalmente obliterada 

por textura felsítica y granofírica, donde es posible encontrar glass shards y material 

cinerítico desvitrificado y reemplazado por Qtz y feldespatos. 

Los cristales de Pl presentan composiciones An20-7, exhiben maclas polisintéticas y 

periclinas, alterados por Ser, Sm y de manera muy discreta Ep. Los cristales de Sa 

muestran macla simple, Carlsbad y ausente de maclas, alterados primordialmente por 

arcillas, Ser y Sm (Figura 5.1.5 D). Los cristales de Qtz presentan formas embahiadas. 

Los glass shards están obliterados a Qtz, Sm, feldespatos y arcillas. Las pómez exhiben 

textura granofírica compuesta por pequeños cristales de Qtz y feldespatos. El accesorio 

encontrado de andesita presenta textura dimensional seriada, con fenocristales de 

plagioclasas de tamaños aproximados de 0,95 mm, y una mesostasis compuesta por 

microlitos de Pl con tamaños aproximados a < 10 mm. Esta roca está parcialmente alterada 

a Ser, Ep, Spn y Sm (Figura 5.1.5 B). 
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Figura 5.1.5: Petrografía de la unidad de tobas de lapilli cristalina. A) Textura intersertal e 

intercristalina entre cristales de plagioclasas y sanidina. Entre los golfos corroídos de sanidina se 

exhiben rellenos de esmectitas. B) Accesorio lítico de andesita, obliterado en su mesostasis a 

epidota, esfeno y esmectitas. C) Textura vacuolar y cristales autónomos de esfeno y cuarzo. D) 

Grandes cristales de sanidina. E) Cristales autónomos de augita y esfeno. Se exhiben esmectitas 

como principal mineral de alteración. F) Cristales de sanidina, cuarzo y goethita. 

 

 

5.1.4 Unidad de tobas de lapilli vítrea soldadas 

 

Los afloramientos que se exhiben en terreno representan colores púrpuras-marron opacos, 

medianamente cohesivos, variando primordialmente en la geometría, disposición, 

deformación y alteración del vidrio, representadas por fiammes y pómez fibrosas (Figura 

5.1.6 B y D). Dependiendo de su grado de soldadura, se pueden observar a simple vista 

mostrando en terreno fábricas planares. Esta unidad se compone generalmente por tobas 

de lapilli vítreas con textura eutaxítica (evLT), con componentes tamaño lapilli (75 %), y 

ceniza (25 %), matriz soportados, moderadamente seleccionados, subredondeados a 
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subangulosos fibrosos y de baja esfericidad, exhibiendo una matriz cinerítica con 

abundantes fragmentos mayores vítreos presentando una gradación inversa, así mismo los 

fragmentos líticos presentan gradación normal. De base a techo el grado de soldadura 

disminuye, reflejado por la disminución y finalmente la inexistencia de fiammes y la 

aparición de pómez con formas más fibrosas hacia el techo. 

  

Figura 5.1.6: Afloramientos y muestras de la unidad de tobas de lapilli vítreas. A), C) y D) 

Afloramiento de tobas de lapilli vítreas con textura eutaxítica. B) Muestra de mano de toba de 

lapilli vítrea con pómez fibrosas y alargadas. E) Afloramiento de tobas de lapilli vítrea con 

alteración en pátinas de hematita y goethita. 
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Muestra J2.4b 

En observación al microscopio (Figura 5.1.7) se presenta textura piroclástica, eutaxítica, 

presenta alineación regular de glass shards aplanados y orientados. También presenta 

textura de embahiamiento en Qtz, textura vesicular, esferulítica y amigdaloidal, 

rellenando sus cavidades microcristales de Qtz, Zeo y Chl. Los rangos modales de la 

muestra se presentan de la siguiente manera: 

Fragmentos mayores (25 % vol. total de la roca): La modalidad total de fragmentos 

mayores representa por fragmentos minerales (18 % vol.), fragmentos vítreos (45 % vol.) 

y fragmentos líticos (37 % vol.). 

i) Fragmentos minerales: Pl (12 % vol.), de formas subhedrales a anhedrales, de 

tamaños entre 0.3 a 3.8 mm. Sa (3 % vol.), de formas subhedrales, con tamaños 

entre 0.4 a 0.8mm. An (10 % vol.), de formas subhedrales a euhedrales, con 

tamaños entre 0.3 a 1.8 mm. Qtz (4 % vol.), de formas anhedrales, variando en 

tamaño entre 0.2 a 0.4 mm. Spn (5 % vol.), de formas anhedrales a subhedrales, 

con tamaños de 0.1 a 0.6 mm. Ap (2 % vol.), de formas euhedrales a 

subhedrales, con tamaños entre los 0.08 a 0.2 mm. Hbl (3 % vol.), de formas 

subhedrales, con tamaños entre los 0,27 a 0,7 mm. 

ii) Fragmentos vítreos: Pómez (20 % vol.), de formas redondeadas a 

subredondeadas oblatas, con tamaños entre 0.2 a 2 mm. Glass shard (25 % 

vol.), cusspate y platty shards (Figura 5.1.7 H), de tamaños entre los 0.09 a 0.2 

mm. 

iii) Fragmentos líticos: Andesita con masa fundamental crecida (8 % vol). 

Andesita (8 % vol.) (Figura 5.1.7 D). 

Matriz (75% vol. total de la roca): En mayor parte formada por material vítreo, compuesta 

por ceniza, pequeñas pómez y glass shards aplastados y orientados, rellenados y alterados 

por Qtz, Chl, Sm y arcillas. El material tamaño ceniza, el cual forma gran parte de la 

matriz, se observa como pequeños agregados de arcillas grisáceas, café a amarillentas, 

producto de desvitrificación.  
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Los cristales de Pl presentan composiciones de An43-18, se exhiben como cristales tabulares 

con maclas polisintéticas y periclinas, alteradas principalmente por Cal y Ser, además, es 

posible encontrar Ep y arcillas de manera muy discreta. Algunos cristales de Pl presentan 

textura simplectítica (Figura 5.1.7 G). Los cristales de Sa presentan textura calavérica 

(Figura 5.1.7 C).  Los cristales de An exhiben maclas polisintéticas, maclas tartán 

discretas, y se alteran a Ser y Cal en menor medida. Los cristales de Qtz se exhiben como 

agregados micro y criptocristalinos, pocos de ellos embahiados. Los cristales de Ap se 

representan como cristales prismáticos dentro de Pl. Los cristales de Hbl se muestran 

como pseudomorfos totalmente obliterados por Cal, Spn, Chl (Férrica y magnésica) y Bt 

(Figura 5.1.7 F Y G). Se exhiben esferulitas radiales compuestas por cristalitos de arcillas 

y feldespatos (Figura 5.1.7 E). También presentan textura granofírica y felsítica, 

compuesta por pequeños cristales de Qtz, feldespatos y arcillas. 

 

Figura 5.1.7: Petrografía de la muestra J2.4b. A) Muestra J2.4b. B) Cristal de sanidina y apatito 

en paragénesis. C) Sanidina con textura calavérica y vetilla de calcita. D) Accesorios compuestos 

por andesita y andesita porfidica. E) Esferulita con cristales radiales de feldespatos. F) 
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Pseudomorfo de hornblenda totalmente obliterado. G) Cristal de plagioclasa con textura 

simplectítica. Pseudomorfo de hornblenda alterado por clorita magnésica. H) Pómez y textura 

eutaxítica circundante. 

 

Muestra J2.5a  

En observación al microscopio (Figura 5.1.8) se presenta textura piroclástica, eutaxítica, 

textura amigdaloide, esferulítica, textura simplectitica y textura de embahiamiento en Qtz 

y Pl. Los rangos modales de la muestra se presentan de la siguiente manera: 

Fragmentos mayores (30 % vol. total de la roca): La modalidad total de fragmentos 

mayores representa por fragmentos minerales (24 % vol.), fragmentos vítreos (38 % vol.) 

y fragmentos líticos (31 % vol.). 

i) Fragmentos minerales: Bt (5 % vol.), de formas subhedrales, con tamaños entre 

los 0.2 a 0.6 mm. Pl (17 % vol.), de formas subhedrales a euhedrales, con 

tamaños entre 0.1 a 2.1 mm. Qtz (2 % vol.), de tamaños entre 0.1 a 0.3 mm. 

ii) Fragmentos vítreos: Fiammes (5 % vol.), de formas alargadas y fábrica 

anisótropa, de tamaños entre 0.1 a 4.3 mm. Pómez (16 % vol.), de formas 

ovaladas a fibrosas con fábrica anisótropa, de tamaños entre 0.3 y 4.4 mm. 

Glass shards (17 % vol.), con tamaños entre 0.1 a 0.3 mm. 

iii) Fragmentos líticos: Andesita (18 % vol.) con tamaños entre 1.1a 1.9 mm. Toba 

de lapilli (20 % vol.), con tamaños aproximados de 2 cm. 

Matriz (75% vol. total de la roca): matriz cinerítica compuesta material tamañoceniza y 

glass shards. La matriz se encuentra obliterada por arcillas, Sm, Zeo y Qtz. 

Los cristales de Bt presenta textura coronítica y bordes de reabsorbsión circundados por 

óxidos de hierro. También es posible encontrar pseudomorfos de Bt totalmente obliterados 

por Chl, Spn y Cal (Figura 5.1.8 F). Los cristales de Pl presentan composiciones de An37-

21, exhibiendo maclas polisintéticas, alterados por Ser y Cal. Las pómez, de formas 

fibrosas, están desvitrificadas y reemplazadas por agregados microcristalinos de Cal, Ser, 

Qtz y Sm y feldespatos (Figura 5.1.8 B y D). Los glass shards presentan desvitrificación 

reemplazados por Zeo, Qtz, Cl, Sm y Cal. Los fiammes marcan tejidos eutaxíticos, los 
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cuales muestran textura esferulítica, con cristalitos de arcillas de formas esféricas y 

axiolíticas (Figura 5.1.8 C), además, se presentan parcial a totalmente obliterados por Zeo, 

Qtz, Cl, Sm y Cal. Se presentan cristales de Ms como alteración (Figura 5.1.8 E), con Spn 

en lámelas y Sm diseminada. 

 

Figura 5.1.8: Petrografía de la muestra J2.5a. A) Muestra J2.5a. B) Pómez totalmente 

desvitrificada. C) Fiamme integrando una esferulita. D) Pómez fibrosa desvitrificada albergando 

una esferulita. E) Cristal de muscovita alterado por esfeno en lámelas. F) Pseudomorfo de biotita 

totalmente obliterado. G) Cristal de biotita inalterado. 
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5.1.5 Unidad de tobas de lapilli vítrea masivas 

 

Los afloramientos de esta unidad se muestran de colores blanco-grisáceo, mediana a 

altamente compactos, también dependiendo del grado de alteración. Se compone en gran 

proporción por tobas de lapilli vítrea masivas (mvLT) (Figura 5.1.9 A) con alternancias 

menores de brechas de toba lapillítica (BrLT) de 40 a 70 cm de espesor orientadas 55/40 

(Figura 5.1.9 A). Además, en sectores más cercanos al borde norte de la caldera, se 

exhiben pipas de elutriación ricas en líticos y pobres en finos (l fpoor pip) sobreponiéndose 

perpendicular a las capas (Figura 5.1.9 D y E). Las tobas de lapilli vítrea masivas presentan 

componentes tamaño lapilli (25 %), bloque (5 %) y ceniza (70 %), matriz soportados, 

moderadamente seleccionados, subredondeados a subangulares y de mediana esfericidad. 

Las capas de brechas de toba lapillítica presentan componentes tamaño lapilli (30 %), 

bloque (40 %) y ceniza (30 %). 

 

Figura 5.1.9: Afloramientos, muestras y texturas de la unidad de tobas de lapilli vítrea masivas. 

A) Afloramiento mostrando una capa alternante de brecha de toba lapillítica de un espesor de 70 
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cm sobre y por debajo de capas de tobas de lapilli vítreas masivas. B) Bomba de pómez alterada 

a epidota y arcillas. C) Muestra de mano de capas de tobas de lapilli vítrea exhibiendo textura 

esferulítica. D) Pipa de elutriación compuesta por material cinerítico cortando de manera 

perpendicular a estratificación. E) Pipas de elutriación cortando de manera perpendicular a 

estratificación. F) Amígdala rellena por un sector esferulítico compuesto de epidota y cristales 

autónomos de apatito, zeolitas, esfeno y pequeñas epidotas. G) Textura piroclástica compuesta por 

glass shards y pómez.  

 

Muestra J3.5b 

En observación microscópica se muestra textura piroclástica, textura de embahiamiento, 

textura esferulítica con arcillas cristalizando de manera radial, textura vesicular y 

amigdaloide, con Zeo, Qtz y arcillas rellenando espacios (Figura 5.1.9 F y G). Los rangos 

modales de la muestra se presentan de la siguiente manera: 

Fragmentos mayores (25 % vol. total de la roca): La modalidad total de la roca se 

representa por fragmentos minerales (12 % vol.), fragmentos vítreos (70 % vol.) y 

fragmentos líticos (23 % vol.) 

i) Fragmentos minerales: Qtz (3 % vol.), de formas anhedrales, con tamaño de 

0,7 mm. Bt (2 % vol.), de formas anhedrales a subhedrales, con tamaños 

aproximados de 0,3 mm. Sa (5 % vol.), de formas anhedrales a subhedrales, 

con tamaños entre 0,2 a 2,6 mm. An (8 % vol.), de formas subhedrales, con 

tamaños entre 0,2 a 2,6 mm. Pl (14 % vol.), de formas euhedrales a 

subhedrales, con tamaños de 0,2 a 0,9 mm.  

ii) Fragmentos vítreos: Glass shard del tipo cusspate y platy shards (53 % vol.), 

con tamaños relativos entre < 0,1 a 0,8 mm. Pómez (10 % vol.), con formas 

redondeadas a semiredondeadas, con tamaños variables desde 0,4 a 2,4 mm. 

iii) Fragmentos líticos: Andesita (5 % vol.), de formas redondeadas a 

subangulares elipsoidales, con tamaños de 1,5 a 5 mm de formas redondeadas 

a subangulares elipsoidales,  
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Matriz (75% vol. total de la roca): Compuesta por glass shard y material tamaño 

ceniza, la cual se observa en nicoles paralelos como agregados finos de aspecto terroso 

sucio a arcilloso. 

 

Figura 5.1.10: Petrografía de la unidad de tobas de lapilli vítrea masiva. A) Cristal de sanidina con 

macla simple, exhibiendo textura consertal con pequeños cristales pseudo vermiculares de cuarzo. 

B) Pseudomorfo de biotita, obliterada completamente a muscovita, clorita y esfeno predispuestos 

en lamelas del pseudomorfo cristalino. C) Mineralogía de alteración compuesta por calcita, cuarzo, 

magnetita y goethita. D), E) y F): Accesorios compuestos por líticos de andesita, presentando 

distintos grados de alteración y variando en composición esferulítica. 

 

Los cristales de Bt se representan por pseudomorfos alterados a Chl y Spn (Figura 5.1.10 

B). Los cristales de Sa presentan macla simple y son alterados a Ser y arcillas (Figura 

5.1.10 A). Los cristales de An exhiben maclas polisintéticas, periclinas y de manera muy 

discreta en tartan, alterados a Ser y arcillas. Los cristales de Pl presentan composiciones 

de An32-5, exhibiendo maclas polisintéticas, periclinas, algunos cristales con zonación 

normal contínua e inversa, alteradas a Ser y Cal (Pl con mayor % An). Se exhibe que los 

glass shards se forman en contacto de burbujas. El contacto entre 2 burbujas forma platy 
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shards, así mismo el contacto con 3 burbujas originan glass shards tipo cusspate. Estos 

fragmentos vítreos se muestran de mejor manera a nicoles paralelos, puesto que, la gran 

mayoría estaría afectado por texturas de desvitrificación representadas por textura felsítica 

y granofírica, con un reemplazo de Qtz, k-feld, Zeo y arcillas. Los fragmentos líticos se 

componen por 3 tipos de andesita, exhibiendo textura vacuolar y amigdaloide, las cuales 

varían en porcentaje de masa fundamental, desde un 73 % vol. a 55 % vol., con tamaños 

variables de Pl, desde 0,1 a 1,1 mm (Figura 5.1.10 B). 

 

5.1.6 Unidad de andesitas y cuarzolatitas 

 

Esta unidad corresponde a lavas que afloran primordialmente en la parte central y en una 

pequeña porción al suroeste del área de estudio, donde esta unidad se preserva de buena 

manera, observándose en terreno discretamente alterada a clorita, escasa epidota y en 

algunas pátinas con óxidos de hierro, específicamente hematita y goethita (Figura 5.1.11). 

Estos afloramientos se ven afectados por vetillas y en algunos sectores stockwork de 

calcita. Las litologías en terreno exhiben una alta a media-alta cohesividad. 

Las litologías asociadas a esta unidad corresponden a: 

i) Lavas grisáceas-marrón claro de composiciones cuarzo-latíticas (Figura 5.1.11 

B). En observación macroscópica presenta color mesocrático, grado de 

cristalinidad holocristalino e hipocristalino de grano medio. Sus formas 

cristalinas son de forma hipidiomórfica y estructura homogénea.  

ii) Lavas con coloraciones marrones-púrpuras de composiciones andesíticas 

(Figura 5.1.11 A). En observación macroscópica presenta color mesocrático, 

grado de cristalinidad hipocristalino de grano medio, textura porfídica. Sus 

formas cristalinas son de forma hipidiomórfica y estructura homogénea. 
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Figura 5.1.11: A) y B) Afloramiento de lavas marrón-púrpuras andesíticas. C) y D): Afloramiento 

de lavas grisácea-marrones cuarzo-latíticas. 

 

Muestra J3.1b 

Esta muestra representa a las lavas cuarzo-latíticas (Figura 5.1.12). En observación al 

microscopio óptico presenta textura calavérica en Aug y Pl (Figura 5.1.12 C), textura 

dimensional seriada, textura glomeroporfídica, textura intersertal y textura de inclusión. 

Está compuesta por: 

i) Fenocristales (50% vol. total de la roca): Pl (50 % vol.), de formas euhedrales 

a subhedrales, con tamaños entre 0,1 a 4,5 mm. An (2 % vol.), de formas 

euhedrales a subhedrales, con tamaños de 0,2 a 0,7 mm. Aug (15 % vol.) de 

formas subhedrales a euhedrales, con tamaños de 0,2 a 1,2 mm. Di (10 a 15 % 

vol.), de formas euhedrales a subhedrales de tamaños 0,15 a 1,3 mm. En (13 

% vol.), de formas subhedrales, con tamaños de 0,2 a 1,1 mm. Bt (1 % vol.), 

de formas anhedrales, con tamaño de 1 mm. Qtz (3 % vol.) de tamaños 0,1 a 

0,3 mm. Ap (1 % vol.), de formas euhedrales, con tamaños entre 0,1 a 0,6 mm. 
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ii) Masa fundamental (50% vol. total de la roca): Compuesta por una masa vítrea 

amorfa (40% vol.) y microlitos de Pl, k-feld, Qtz y Op (60% vol.). Además, se 

presentan agregados criptocristalinos. La mesostasis está alterada a Sm, 

arcillas, Cal, y la masa vítrea está alterada primordialmente a Hem y arcillas. 

 

Figura 5.1.12: Petrografía de cuarzolatíticas. A) Muestra de mano de cuarzolatita. B) Anortoclasa 

alterada a sericita. Calcita alterando la mesostasis microlítica. C) Textura calavérica e intersertal 

en enstatita con parte de mesostasis microlítica entre espacios de enstatita. D) Textura 

glomeroporfídica aglomerando cristales de plagioclasas, augita y opacos. E) Textura 

glomeroporfídica aglomerando cristales de cuarzo, feldespato potásico, plagioclasas, diópsido y 

apatito. F) Diópsido en sección basal obliterado completamente a epidota y a parches de goethita. 

G) Crecimiento intercristalino de 2 cristales de enstatita, obliterados a clorita y biotita en 
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microfracturas. H) Masa glomeroporfídica compuesta por un centro de biotita y pequeños cristales 

de apatito, bordeado por microlitos de plagioclasas y en sectores más periféricos se presentan 

pequeños cristales de opacos y diópsido alterado a esmectitas. 

 

Los cristales de Pl presentan un rango composicional de An62-30, sus cristales se 

representan con zonación inversa oscilatoria, zonación múltiple regular, zonación normal 

continua, maclas polisintéticas, periclina y simple. Las Pl con mayor % An presentan 

textura calavérica con golfos rellenados por mesostasis vítrea y microlítica. Algunos 

cristales presentan textura de inclusión con pequeños cristales de apatito inmersos. 

Algunos cristales de Pl presentan microvetillas rellenadas por sericita y arcillas. Los 

cristales de An presentan macla polisintética y macla tartán de manera muy discreta, 

alterada principalmente por sericita y arcillas (Figura 5.1.12 B). Los cristales de Aug se 

exhiben con macla lamelar simple, macla simple, textura coronítica y bordes de reacción 

obliterados por goethita y hematita, además, algunos cristales presentan textura calavérica, 

con golfos rellenados por la mesostasis vítrea y microlítica. La mayor parte de cristales de 

Di se encuentran alterados por esmectitas y epidota (Figura 5.1.12 F). Algunos cristales 

de En presentan textura calavérica y son alterados a través de microfracturas por biotita y 

clorita. Se encontró un solo cristal de Bt, el cual se encuentra en paragénesis en un 

glomeropórfido de plagioclasas, apatito, opacos diseminados en forma vermicular, 

circundado por cristales de augitas alteradas a esmectitas (Figura 5.1.12 H). Los cristales 

de Qtz se encuentran como fenocristales en glomeropórfidos (Figura 5.1.12 E). Los 

cristales de Ap se exhiben inmersos en escasas Pl. 

 

Muestras J2.2 y J2.7 

Estas muestras representan a las lavas andesíticas. Presentan textura porfídica con 3 

tamaños relativos de cristales. Textura glomeroporfidica, englobando cristales de Pl, Aug, 

En y Op. Textura vacuolar, amigdaloide y esferulítica, siendo estos espacios rellenados 

por Sm, Zeo y Cal (Figura 5.1.13 E y F). Textura intergranular, de inclusión e intersertal, 

con oikocristales de Aug de grano fino predispuestos dentro y entre chadacristales de Pl 

prismáticos (Figura 5.1.13 D).  
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Está compuesta por: 

i) Fenocristales (50% vol. total de la roca): Pl (55 % vol.) de formas euhedrales 

a subhedrales, con tamaños entre 0.1 mm a 2.5 mm. Aug (25 % vol.) de formas 

subhedrales, con tamaños entre los 0.2 mm a 1 mm. En (3 % vol.), de formas 

subhedrales, con tamaños aproximados de 0.7 mm. Ap (2 % vol.), de formas 

euhedrales a subhedrales, con tamaños aproximados de 0.9. Op (15 % vol.) de 

formas anhedrales. 

ii) Masa fundamental (50% vol. total de la roca): La mesostasis se compone 

esencialmente por microlitos de Pl (30 % vol.), pequeños cristales Op (10 % 

vol.) y una masa vítrea amorfa (60% vol.) en gran parte alterada a Hem y 

arcillas. 

Los cristales de Pl presentan un rango composicional de An66-22, sus cristales se 

representan con zonación inversa oscilatoria, zonación múltiple regular, zonación normal 

continua, maclas polisintética y simple. Se encuentran alteradas a Sm, Zeo, Ser y arcillas. 

Los cristales de Pl con más contenido en % An presentan mayor alteración. Los cristales 

de Aug se exhiben con macla lamelar simple, macla simple (Figura 5.1.13 C), textura 

coronítica y bordes de reacción compuestos por óxidos de hierro, además algunos de sus 

cristales presentan textura calavérica, con golfos rellenados por la mesostasis. Los 

cristales de En se muestran con textura calavérica y bordes coroníticos de óxidos de hierro. 

Muchos de los Op se exhiben con textura vermicular, además, algunos cristales exhiben 

bordes de ghoetita y hematita. Pocos cristales muestran formas cúbicas. 
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Figura 5.1.13: Petrografía de Andesitas. A) Muestra de mano de andesita. B) Pseudomorfos en 

sección basal de hornblenda obliterada casi completamente por clorita. Plagioclasas alteradas 

parcialmente a zeolitas y arcillas. C) Augita con macla lamelar simple. D) Textura intersertal y 

calavérica en plagioclasas, además presenta textura poiquilítica con oikocristal de plagioclasa 

albergando pequeños chadacristales de augita. E) Textura vermicular en magnetita sobre 

esmectitas. Textura esferulítica con zeolitas radiales y coronas de esmectitas. F) Textura 

amigdaloide con calcita y corona de esmectitas rellenando espacios porosos. 

 

5.1.7 Dique microdiorítico 

 

Diques de mediana potencia y tamaño, los grosores van desde los 2 a 3 m. Estos 

afloramientos de diques se muestran en el sector NNE y parte central del área de estudio. 

El dique ubicado en la parte central de la caldera presenta mediana cohesividad, con 

colores grisáceos a verdosos, de aspecto bastante deleznable debido a la alteración a clorita 

y arcillas que estos presentan. Los demás diques encontrados se presentan en 

afloramientos bastante cohesivos y compactos, mejor registrados cortando capas de tobas 

de lapilli vítrea. Se exhibe un grado de cristalinidad holocristalino, la forma de sus cristales 
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es de forma hipidiomorfa, el tamaño cristalino es de grano medio (1 a 5 mm), presenta 

estructura homogénea, presentando textura porfídica con 2 fases minerales. 

 

Muestra J-2.1c  

En observación al microscopio se exhibe textura glomeroporfídica englobando cristales 

de feldespatos, piroxenos y Ap. También presenta textura intergranular con plagioclasas 

englobando Qtz y piroxeno, textura simplectítica, con minerales opacos cristalizando con 

formas vermiculares, textura consertal en Qtz y textura traquítica discreta (Figura 5.1.14 

C y D). 

 

Figura 5.1.14: Afloramientos y texturas de unidad de diques. A) Dique microdiorítico intruyendo 

de forma paralela a falla 9. B) Dique microdiorítico intruyendo capas de brechas volcánicas. C) 

Textura glomeroporfídica e intercristalina con cristales de plagioclasas y cuarzo intercreciendo 

entre fenocristales de plagioclasas de mayor tamaño. D) Textura traquítica, donde se observan 

microlitos de plagioclasas alineadas bordeando fenocristal de anortoclasa. 

 

La roca presenta distintos tipos de fragmentos cristalinos, con 2 familias de tamaños. La 

primera familia, se incluyen microlitos de plagioclasas, cuarzo y minerales opacos, con 

tamaños relativos entre 0,03 a 0,07 mm. Dentro de los fragmentos se incluyen: Pl (53 % 
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vol.), de formas euhedrales a subhedrales, con tamaños relativos entre 0,25 a 4,1 mm. Hbl 

(5 % vol.), de formas subhedrales, con tamaños entre 0,3 a 2,6 mm. Di (10 % vol.), de 

formas subhedrales, con tamaños entre 0,3 a 1,6 mm.  An (3 % vol.), de formas euhedrales, 

con tamaños entre 0,3 a 1,1 mm. Sa (4 % vol.), de formas euhedrales, con tamaños entre 

0,2 a 4,1 mm. Op (6 % vol.), de formas subhedrales a anhedrales, con tamaños entre 0,1 a 

1,1 mm. Qtz (10 % vol.), de formas anhedrales, con tamaños entre 0,1 a 0,6 mm. Ap (5 % 

vol.), de formas euhedrales. 

Los cristales de Pl exhiben zonación múltiple regular, zonación normal continua y 

zonación en peldaños. Presentan macla polisintética, simple y periclina. Las Pl zonadas 

exhiben centros anortosíticos y márgenes más albíticos. Muchos de sus cristales se 

encuentran alterados a Ser, Cal, arcillas y Epi. Los cristales de Hbl se exhiben como 

pseudomorfos totalmente obliterados por Chl, Spn y Cal en el centro (Figura 5.1.15 D). 

Los cristales de Di presentan macla lamelar simple y macla simple. La mayor parte de sus 

cristales presentan alto grado de fracturamiento alterados a arcillas grisáceas. Por lo 

general se les puede encontrar cristalizando junto con minerales opacos y Ap, y alterados 

a minerales calcosódicos como Cal, Chl, Mag, Epi y Spn. Los cristales de An exhiben 

maclas polisintéticas y tartán de forma discreta, alterada a Ser y arcillas. Los cristales de 

Sa cristalizan con macla simple, alterada a Ser y arcillas. Los cristales Op exhiben bordes 

de reabsorbsión y textura coronítica, con halos de Hem. Es común observar estos 

minerales cristalizando junto a Aug y Ap, bordeados por alteración calcosódica compuesta 

por arcillas, Chl, Cal y Epi. Algunos cristales presentan hábitos cúbicos. Los cristales de 

Qtz muestran textura consertal interdigitando cristales de feldespatos. Los cristales de Ap 

se asocian con minerales ferromagnesianos y calcosódicos (Figura 5.1.15 C y D) 
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Figura 5.1.15: Petrografía de unidad de diques. A) Observación en nicoles de textura simplectítica 

con pequeñas vermiculas de magnetita sobre clorita férrica. B) Observación en luz polarizada 

plana exhibiendo parches de alteración de clorita férrica, junto con calcita en vetillas y diseminada, 

también se observa epidota y esfeno diseminado. C) Textura glomeroporfídica englobando 

cristales de opacos, apatito y diópsido. Como minerales de alteración se encuentran epidota, calcita 

y clorita férrica, los cuales afectan a diópsido y parte de la mesostasis en forma de parches. D) 

Apatito alargados y pseudomorfo de hornblenda totalmente obliterado a calcita, esfeno y clorita 

férrica. También se aprecia cuarzo con textura consertal. 

 

5.2 Geología estructural 

 

El levantamiento estructural llevado a cabo, se elaboró en el sector norte, este y noreste 

del área de estudio, donde se identificaron 17 fallas (ver tabla 9 en anexos), dentro de las 

cuales se destacan 7 fallas de primer orden, comprendiendo un mayor grado de alteración, 

potencia, relleno y longitud (son apreciables en vista satelital), y 10 fallas de segundo 

orden, que vendrían siendo estructuras de menor escala, comprendiendo espesores 

menores (son apreciables a pequeña escala) (Figura 5.2.1).  



63 
 

 

 

Figura 5.2.1: Fallas (en verde) y pliegue sinclinal inclinado (en rojo), enumeradas distribuidas en 

el área de estudio. 

 



64 
 

A partir de los datos estructurales procesados en el software Dips 7.0, se visualizaron una 

gran diversidad de datos estructurales (Figura 5.2.2), en este sentido, se encontraron 8 sets 

estructurales principales, los cuales se representan por sus planos promedios de fallas (en 

rojo, Figura 5.2.2), y el plano axial de un pliegue. Estos sets estructurales se describen y 

enumeran como: set 1: 275/88, set 2: 31/73, set 3: 183/43, set 4: 170/75, set 5: 205/60, set 

6: 84/42, set 7: 45/23, set 8: 242/70 (los datos en este capítulo se presentan en un formato 

“right hand”).  

 

 

Figura 5.2.2: Fallas y pliegue sinclinal de la caldera Jorquera. Los planos en rojo representan fallas 

con cinemática. El plano verde representa zona de alteración sin cinemática del set 8. A) Fallas 

sinestrales. B) Fallas inversas. C) Fallas normales. D) Plano axial del pliegue sinclinal. 

 

5.2.1 Teledetección de Fallas y Lineamientos 

 

Las fallas de primer orden comprenden las fallas F1, F2, F3, F4, F5, F7 y F9, las cuales 

son distinguibles en vista satelital con un emboss filter (ver página 37). Además, es posible 

distinguir lineamientos controlados por estas estructuras. Las fallas y lineamientos 

analizados (Figura 5.2.2), exhiben relaciones de corte según su predisposición y orden de 

temporalidad (de más antiguo a más nuevo), como se muestra a continuación: 
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i) Set 4, demarcado con líneas segmentadas rojas, donde se exhiben las fallas F1 

(Figura 5.2.2 C), F8 (Figura 5.2.2 B) y lineamientos ~NNW. En la parte 

superior de la Figura 5.2.2 A, se observa que las estructuras del set 5 se 

sobreponen al set 4, exhibiendo cortes y saltos en la continuidad de sus 

estructuras. En la parte inferior izquierda se observa que la falla F8 pierde 

continuidad debido a la sobreimposición de una estructura del set 5. 

ii) Set 5, demarcado con líneas segmentadas verdes, el cual es representado por 

la falla F6 (Figura 5.2.2 A) y lineamientos ~NNE. Se distingue de manera 

discreta una sobreimposición de las estructuras de los sets 6 y 1 sobre las 

estructuras del set 5 (Figura 5.2.2 A), no obstante, en algunos sectores es difícil 

distinguir debido a la cubierta erosiva que afectan a los afloramientos. Cabe 

destacar que, en terreno, las fallas F4 y F5 se sobre imponen a la falla F6 (ver 

página 66). 

iii) Sets 6 y 1, demarcados con líneas segmentadas azules, los cuales se 

representan por las fallas F2, F3 (Figura 5.2.2 C) y fallas F4, F5 (Figura 5.2.2 

A). Se distingue gran cantidad, predominancia y sobreimposición de 

lineamientos con rumbos ~ENE y ~WNW sobre los demás sets previamente 

descritos. 
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Figura 5.2.3: Fallas y lineamientos en imagen satelital con emboss filter. A) Lineamientos y fallas 

F4, F5 y F6. B) Lineamientos y falla F8. C) Lineamiento y fallas F1, F2 y F3. 
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5.2.2 Estructuras NNW – NNE 

 

Dentro de estas estructuras, se encuentran los sets 3, 4 y 5. Los sets 3 y 4 se representan 

por fallas de 1er orden con una cinemática sinestral-inversa y el set 5 se representa por 

una falla de 1er orden con una cinemática sinestral-normal.  

En la falla F8 del set 3 se distingue de buena manera un plano de falla con orientación 

180/50 y estrías de falla con un trend/plunge de 193/15 sobre la unidad de tobas de lapilli 

vítrea masivas (Figura 5.2.4.1 A y B). Esta falla posee una zona de falla de 10 cm, escasa 

salbanda y escaso relleno de calcita. El set 5 representado por la falla F6 exhibe una zona 

de falla de 1,5 m, de orientación 205/60, presentando roca de falla compuesta de salbanda 

y rellenos de calcita en vetillas, pirolusita dendrítica en parches muy escasas, hematita, 

jarosita leve en pátinas y alteración discreta de clorita diseminada (Figura 5.2.4.2 C). 

Además, se presentan estrías de falla con orientaciones trend/plunge de 304/56 y 255/55 

sobre fibras minerales compuestas de calcita, exhibiendo una cinemática del tipo sinestral-

normal (Figura 5.2.4.2 B).  
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Figura 5.2.4.1: Estructuras NNW-NNE. A) Falla F8 sinestral inversa cortando unidad de tobas de 

lapilli vítrea masivas.  B) Estrías de falla con representación de bloque colgante sobre bloque 

yacente, representando un diagrama de diedros. C) Falla F1 con sigmoides de características 

inversas.  
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Figura 5.2.4.2: Falla F6. A) y C) se presenta falla F6 vista de distintas perspectivas, exhibiendo 

estructuras sigmoidales de características sinestrales. B) Estrías de falla donde se muestra el 

movimiento del bloque yacente representado por las flechas hacia arriba, indicando una cinemática 

normal. 

 

5.2.3 Estructuras EW 

 

Incluidas en estas estructuras, se presentan los sets 1 y 6 (Figura 5.2.4), exhibiendo rumbos 

preferenciales ENE y WNW. El set 1 se compone de 4 fallas principales de primer orden, 
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mostrando cinemáticas inversas y el set 6 se representan por 4 fallas de segundo orden 

exhibiendo cinemáticas inversas.  

Las fallas del set 1 muestran en terreno zonas de falla de 70 cm a 1 m, exhibiendo 

manchones de hematita y goethita, con escasas vetillas de calcita y clorita diseminada, 

además, estas fallas muestran estructuras sigmoidales, lo que indicaría una cinemática 

inversa (Figura 5.2.5 B, D y E). Las fallas del set 6 se emplazan junto a diques 

microdioríticos escasos, además muestran zonas de falla de 10 a 15 cm, también exhiben 

estructuras sigmoidales que reflejarían cinemática inversa, con roca de falla compuesta 

por salbanda, rellenos de jarosita, hematita en pátinas, epidota en halos de forma 

diseminada de manera muy discreta, y calcita en vetillas circundantes (Figura 5.2.5 A y 

C). 

Se observa en terreno que la falla F4 continúa y se propaga hacia el Oeste, proyectándose 

al otro extremo lateral de la quebrada en la falla F5 (Figura 5.2.5 B y D). Se exhibe que 

estas dos estructuras interrumpen la continuidad de la falla F6. 

 

Figura 5.2.5: Estructuras EW. Todas ellas presentan estructuras sigmoidales de características 

inversas representadas por las líneas segmentadas amarillas. A) Fallas F10 y F11 de segundo 
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orden, mostrando la intrusión de un dique. B) Falla F5 de primer orden. C) Fallas F14 y F15 de 

segundo orden. D) Falla F4 de primer orden. E) Fallas F2 y F3 de primer orden. 

 

5.2.4 Estructuras NE 

 

Dentro de las estructuras NE se incluyen los sets 7 y 8 (Figura 5.2.5). El set 8 una única 

estructura representada por la falla F9, que para este caso de estudio se exhibe y se 

representa como una gran zona de alteración. El set 7 está conformado por 2 fallas de 2do 

orden de cinemáticas inversas.  

La zona de alteración representada por el set 8 corta la unidad de tobas de lapilli masivas 

con una de actitud 242/70, presenta un espesor de 8 m, exhibe material triturado de la roca 

de caja afectada (tobas de lapilli vítrea masiva) y clastos de andesita, además, la zona de 

alteración que presenta contiene alteración argílica con modos de ocurrencia intensa, 

clorita moderada de forma masiva y diseminada, epidota moderada a discreta diseminada 

y calcita moderada en vetillas y diseminada. Circundante a esta zona de alteración, se 

exhibe un dique con una actitud de N58E/53NW (Figura 5.2.6 B). 

Las fallas del set 7 presentan una zona de falla de 8 a 15 cm compuesta por salbanda en 

baja cantidad, rellenos de epidota con modos de ocurrencia diseminados, calcita en vetillas 

discretas y hematita en pátinas (Figura 5.2.6 D). 
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Figura 5.2.6: Estructuras NE. A), B) y C) Falla F9 exhibiendo una gran zona de falla y alteración. 

D) Fallas F12 y F13, presentando estructuras sigmoidales con características inversas. 

 

5.2.5 Estructuras NW 

 

Estas estructuras se representan por el set 2 (Figura 5.2.6), exhibiendo fallas de 2do orden, 

con una zona de falla 1 a 5 cm, en menor medida presentando roca de falla compuesta por 

salbanda, y rellenadas por epidota diseminada, vetillas de calcita, jarosita y hematita en 

pátinas. En terreno, los indicadores cinemáticos de estas fallas se exhiben con estructuras 

tipo cola de caballo rellenadas por calcita mostrando una cinemática sinestral. En el sector 

norte del área de estudio, representada por la Falla F16, se exhiben sigmoides mostrando 

una consistente cinemática sinestral. 

Es posible distinguir una interrupción en la continuidad de la falla F7, debido a que la falla 

F8 (set 5) se sobreimpone en esta.  

 

Figura 5.2.7: Estructuras NW. A) y B): Falla F16 mostrando estructuras sigmoidales reflejando 

una cinemática sinestral. C) Falla F7 tipo cola de caballo mostrando cinemática sinestral. 
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5.2.6 Pliegue sinclinal inclinado 

 

En el sector centro norte del área de estudio, aflora un pliegue sinclinal inclinado, en cuyo 

núcleo aflora la unidad de tobas de lapilli vítrea soldadas, y hacia sus flancos, aflora la 

unidad de tobas de lapilli vítrea masivas con buzamientos más verticales (Figura 5.2.8). 

Este pliegue posee vergencia al este, el cual presenta un plano axial de ~187/36 y un leve 

buzamiento hacia el sur con un eje axial de ~185/21.  

 

Figura 5.2.8: Pliegue sinclinal inclinado, exhibiendo plano axial (plano rojo) y capas con sus 

orientaciones (líneas segmentadas blancas). 
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Capítulo 6: DISCUSIONES 

 

6.1 Facies de la caldera Jorquera 

6.1.1 Facies precolapso 

 

El basamento de la caldera Jorquera se compone de base a techo por el plutón Montosa y 

las formaciones La Ternera, Lautaro, Lagunilla, Quebrada Monardes y Quebrada Seca 

(Jensen, 1976). La falla anular es la que marca el contacto entre el basamento y la caldera. 

La falla anular se presenta con abundante alteración argílica y cambio de litologías entre 

la zona inter y extracaldera. 

 

6.1.2 Facies de colapso 

 

Esta facie se compone por 3 unidades litoestratigráficas informales, compuestas de base a 

techo por la unidad de brechas volcánicas, tobas de lapilli cristalina, tobas de lapilli vítrea 

soldadas y tobas de lapilli vítrea masivas, suprayacentes a las rocas de la unidad de 

precolapso. Las facies de colapso se separan en dos facies:  

Facies de borde de caldera: La unidad participe en estas facies es la unidad de brechas 

volcánicas, ubicándose en la base de las secuencias volcánicas intracaldera, similar a lo 

ocurrido en San Juan Mountais, Colorado (Lipman, 1976). Según el mapa geológico 

elaborado en este caso de estudio, y según Iriarte (1994), la unidad de brechas volcánicas 

subyace a la unidad de tobas de lapilli vítrea masiva y tobas de lapilli vítrea soldadas, 

donde no es posible distinguir el contacto por la cubierta erosiva que afectan a los 

afloramientos. Esta unidad se reconoce en gran parte del borde de la caldera, representada 

por brechas con clastos de andesita con tamaños centimétricos a decimétricos, incluídos 

dentro de una matriz cinerítica color marrón a púrpura oscuro, típico de una brecha lítica 

masiva (Branney & Kokelaar, 2002). El tamaño de las brechas son más gruesas adyacentes 

a las paredes de la caldera, lo que podría implicar una inestabilidad en el collar de colapso, 

subsidencia, denudación y desprendimiento de las paredes de la caldera (Lipman, 1976), 

similar a lo ocurrido para la caldera El Durazno (Torres, 2018). También se observan rocas 

de falla que afectan a la mayor parte de esta unidad y en dirección al centro de la caldera 
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se observan sectores con flujos lávicos modestos interdigitados e intercalados de 

composición andesítica, lo que indicaría actividad volcánica coetánea al colapso de la 

caldera. 

Facies de intracaldera: La base de las facies intracaldera comprenden a la unidad de 

tobas de lapilli cristalina (Según mapa geológico elaborado en este trabajo). La abundante 

cantidad de cristales y material cinerítico en esta unidad, además de la homogeneidad, 

escases de accesorios y ausencia de estructuras litoestratigráficas, podrían asociarse a 

depósitos de flujos piroclásticos correspondientes a la zona límite del flujo dominada por 

la precipitación directa, lo que podría indicar una corriente de flujo lo suficientemente 

diluida, frenando la interacción entre los granos y el escape de fluidos (Branney & 

Kokelaar, 2002). Estos depósitos se vinculan a velocidades bajas y escasa tracción, por 

ejemplo, en la base de nubes de ceniza de grano fino que se desplazan suavemente sobre 

la topografía (Talbot et al., 1994). Las composiciones riolíticas de esta unidad indicarían 

flujos voluminosos (Fisher & Schmincke, 1984), y la abundante modalidad cristalina junto 

con el gran contenido de matriz cinerítica y fragmentos bien clasificados podría indicar la 

lejanía desde el centro eruptivo. Los fragmentos líticos de andesita revelan la presencia de 

fragmentos piroclásticos comagmáticos o accesorios, provenientes de conductos 

eruptivos. La presencia de fiammes, glass shards aplastados y pómez fibrosas reflejarían 

tejidos eutaxíticos asociados a la deformación por soldadura en piroclastos juveniles 

calientes (Branney & Kokelaar, 2002). Además, la presencia de textura granofírica en 

juveniles, proporcionaría información post-formacional del vidrio, el cual sería sometido 

a un enfriamiento relativamente lento manteniendo temperaturas altas, junto con 

soluciones ricas en álcalis, formando agregados finos equigranulares de cuarzo y 

feldespatos. 

Sobreyaciendo la unidad anterior se encuentra la unidad de tobas de lapilli vítrea soldadas 

(Según mapa geológico elaborado en este trabajo). Esta unidad, en su base presentan un 

mayor tamaño en fiammes de pómez, con una mayor cantidad de líticos, y en dirección al 

techo de la unidad, la cantidad de líticos es escasa y las pómez aumentan su modalidad y 

disminuyen sus tamaños con formas más fibrosas. Los fragmentos pumíceos presentan 

gradación de tamaño inversa y los fragmentos líticos una gradación normal debido a sus 
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grandes diferencias de densidad (Sparks, 1976; Sparks et al., 1973; Wilson & Head, 1981). 

Esta unidad exhibe características típicas de tobas de lapilli masiva con fábrica eutaxítica 

(Branney & Kokelaar, 2002). La mala clasificación de sus partículas y la ausencia de 

estratificación indican una zona de límite de flujo dominada por el escape de fluidos en la 

que se suprime la segregación traccional inducida por la cizalla turbulenta (Branney & 

Kokelaar, 2002), similar a lo ocurrido para la base de la secuencia de colapso de la 

Megacaldera Carrizalillo (Gerding, 2019). El escape de fluidos pudo provocar elutriación 

de componentes tamaño ceniza (Sigurdsson et al., 2015). La compactación 

postdeposicional de flujos piroclásticos de alta temperatura provoca aplanamiento y 

soldadura de fragmentos vítreos y pómez, como lo que se observa en Gran Canaria (Fisher 

& Schmincke, 1984). Las partes basales y centrales de ignimbritas densamente soldadas, 

presentan comúnmente una textura granofírica en fragmentos soldados y pómez debida al 

enfriamiento lento, y la textura micropoiquilítica en esta unidad se exhibe con parches 

ricos en cuarzo dentro de la matriz, considerando su formación a una desvitrificación 

primaria en vidrios con contenidos de agua (Lofgren, 1971). Las moscovitas estiradas, 

fibrosas y alargadas podrían ser resultado de una zona de alteración débil a moderada de 

filosilicatos, donde previamente las pómez y fragmentos vítreos fueron sustituidos por una 

mineralogía rica en filosilicatos y, en consecuencia, fuertemente aplanados por 

compactación diagenética, indicando una asociación espacial y temporal entre la 

formación de los fiammes y probablemente una foliación estilolítica. La presencia de 

esferulitas radiales y axiolíticas según Lofgren (1971), indicaría una desvitrificación a 

bajas temperaturas (< 400°C). 

En el techo de las facies intracaldera, se ubica la unidad de tobas de lapilli vítrea masivas 

(Según mapa geológico elaborado en este trabajo), sobreyaciendo a tobas de lapilli fina a 

media vítreas en el cual no es posible distinguir el contacto entre estas unidades, y 

subyaciendo a unidades de lavas postcolapso, en el cual no fue posible distinguir el 

contacto entre estas unidades debido a la cubierta erosiva. La presencia de escasas 

estratificaciones de brechas de toba lapillitica y las proporciones de pómez y lapilli lítico-

soportados en una matriz cinerítica, es característica de litofacies de tobas de lapilli masiva 

(Branney & Kokelaar, 2002). Las pipas de elutriación ricas en líticos y pobres en finos (l 

fpoor pip) (Figura 6.1) serían indicativas de una alta tasa de escape de fluido, atribuida a 



77 
 

una zona de límite de flujo dominada por el escape de fluidos (Branney & Kokelaar, 2002). 

Además, debido a la poca modalidad de partículas tamaño ceniza, abundante cemento y 

partículas tamaño lapilli, podría atribuirse a una fluidización gaseosa durante o poco 

después de la deposición a partir de una corriente de densidad piroclástica, o bien 

elutriación por agua en un depósito de flujo de detritos (Ross, 2005; Ross & White, 2005). 

El escape de fluidos pudo provocar elutriación de componentes tamaño ceniza 

(Sigurdsson et al., 2015). La presencia de fragmentos líticos de composición andesítica 

sería indicativa de fragmentos accesorios o co-magmáticos incorporados durante el 

transporte del flujo. La gran cantidad de glass shards podría atribuirse a magmas riolíticos 

de viscosidad relativamente bajas a altas temperaturas (Izett, 1981). La matriz cinerítica, 

glass shards y la mayor parte de pómez son afectados por texturas en mosaico de cuarzo 

y feldespatos, atribuyéndose a una parcial a completa desvitrificación de vidrio silíceo 

reemplazados por textura felsítica, mediante el crecimiento de cristales a temperatura 

subsólida (McPhie et al., 1993). La presencia de vesículas indicaría el contenido de 

volátiles exsueltos como burbujas de vapor encerrados en depósitos de ceniza generadas 

por erupciones explosivas (Rosi, 1992). La presencia de esferulitas radiales y axiolíticas 

según Lofgren (1971), indicaría una desvitrificación a bajas temperaturas (< 400°C). 
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Figura 6.1: A) Pipas de elutriación encontradas en la unidad de tobas de lapilli vítrea masivas. B) 

Pipas de elutriación ilustradas y descritas en la provincia ígnea de Ferrar, Antártida (Ross, 2005). 

 

6.1.3 Facies postcolapso 

 

Comprende la unidad de andesitas y cuarzolatitas. Según el mapa geológico elaborado en 

este caso de estudio, y según Iriarte (1994), la unidad de andesitas y cuarzolatitas 

sobreyacen a las unidades de las facies de colapso, donde no se pudo encontrar el contacto 

debido a la cubierta erosiva. La textura porfídica con dos fracciones de fenocristales (una 

de mayor tamaño que la otra) y una de matriz vítrea, indicaría una distribución trimodal 

del tamaño cristalino, el cual podría relacionarse a dos etapas de enfriamiento en 



79 
 

profundidad, seguida de un enfriamiento del fundido en o cerca de la superficie (López & 

Bellos, 2006). La presencia de zeolitas en esferulitas, amígdalas y como mineralogía de 

alteración alterando a feldespatos, se han interpretado como diagenéticas (Nashar & 

Basden, 1965; Nashar & Davies, 1961) o hidrotermales (Howard et al., 1990; Keith & 

Staples, 1985), no obstante fluidos hidromagmáticos generados a partir de erupciones 

posteriores pudieron hidrolizar el vidrio de unidades subyacentes, generando fluidos 

enriquecidos en álcalis y así facilitando la precipitación de zeolitas a temperaturas 

cercanas a la condensación de vapor de agua (López & Bellos, 2006). La textura 

poiquilítica reflejada con oikocristales de plagioclasas y chadacristales de augita, junto 

con la abundante modalidad de augitas en la masa fundamental, podrían asociarse al 

criterio de inclusión propuesto por Castro (2015), el cual explicaría procesos en la cámara 

magmática fuente en condiciones de enfriamiento lento en ambientes plutónicos y en 

etapas finales de la consolidación del magma. Los bordes corroídos y textura de 

embahiamiento en plagioclasas y augita indicarían procesos de reacción del reinicio del 

equilibrio de minerales bajo nuevas condiciones termodinámicas o fisicoquímicas (López 

& Bellos, 2006).  

 

6.2 Evolución estructural de la caldera Jorquera 

 

Los rasgos estructurales predispuestos en la caldera exhiben 3 fases de deformación, 

propuestas a partir del vector de deformación que controló el movimiento de la placa de 

Nazca por debajo del margen sudamericano entre el Eoceno inferior hasta la actualidad 

(Pardo-Casas & Molnar, 1987); y fallas, las cuales presentan una cinemática y distribución 

espacial coherente respecto al modelo estructural planteado por Riedel (1929), tal como 

se muestran a continuación: 

1) Deformación Eoceno inferior (Ei): esfuerzo principal σ1 con orientación ~N°12E 

(Figura 6.2.1 E). 

2) Deformación Oligoceno superior (Os): esfuerzo principal σ1 con orientación ~E-W 

(Figura 6.2.1 G). 
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3) Deformación postcolapso (Pc): Esta deformación, posterior al evento de deformación 

Ei, podría haberse producido entre la deformación Ei-Os o posterior a la deformación Os. 

Se discutirá la edad de su formación en los siguientes párrafos, exhibiendo un esfuerzo 

principal σ1 con orientación ~N°35W (Figura 6.2.1 F). 

Por consiguiente, el orden cronológico del desarrollo de las estructuras se presenta con 

una vasta información ejemplificada por estructuras de cizalla, geometría, disposición de 

estructuras, cinemática de fallas, diques y el plano axial de un pliegue sinclinal. El orden 

de temporalidad de los sets estructurales está representado por sus relaciones de corte. 

Cabe destacar que cada una de las estructuras nombradas a continuación poseen todos sus 

rasgos estructurales, indiferentemente de sus etapas de reactivación o deformaciones 

posteriores las cuales se discutirán más adelante. Las estructuras ordenadas en orden 

temporal comienzan por el desarrollo de:  

i) Desarrollo de fallas de segundo orden con orientación NW (set 2, de rumbo 

promedio N59W ± 10°), con cinemáticas sinestrales. 

ii) Desarrollo de fallas de primer orden con orientación NS (sets 3 y 4, de rumbo 

promedio N4W ± 6°), con cinemáticas sinestral-inversas. 

iii) Desarrollo de fallas de primer orden con orientación NNE (set 5, de rumbo 

promedio N25E), con cinemáticas sinestrales. 

iv) Desarrollo de fallas de primer y segundo orden con orientación EW (sets 6 y 

1, de rumbo EW ± 5°), con cinemáticas inversas. 

v) Desarrollo de un pliegue sinclinal inclinado, con plano axial NS (de rumbo 

promedio N5E). 
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Figura 6.2.1: Fallas, pliegue sinclinal inclinado y etapas de deformación de la caldera Jorquera. 

Los planos en rojo representan fallas con cinemática. El plano verde representa zona de alteración 

sin cinemática del set 8. A) Fallas sinestrales. B) Fallas inversas. C) Fallas normales. D) Pliegue 

sinclinal inclinado (plano axial). E) Deformación Ei. Las flechas rojas indican la cinemática real 

obtenida. Las flechas negras indican la cinemática ideal para el modelo F) Deformación Pc. G) 

Deformación Os. 

 

6.2.1 Fases de deformación que afectaron a la caldera Jorquera 

 

1) Deformación Eoceno inferior (Ei): Esta fase de deformación estaría asociada al 

colapso de la caldera Jorquera y se habría formado en la segunda etapa resurgente de 

calderas durante el final de la formación de la cuenca Hornitos. La caldera Jorquera está 
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delimitada por la Falla La Iglesia Colorada y Falla Pauna-Estancilla (Arévalo et al., 1974; 

Iriarte, 1974), mesofallas heredadas del Triásico-Jurásico, generadas durante la formación 

de la cuenca Lautaro y reactivadas posteriormente con carácter inverso a fines del 

Cretácico e inicios del Paleógeno (Martínez et al., 2012). Varios autores han sugerido un 

carácter tectónico-regional transtensivo dextral a principios del Eoceno para la región de 

Atacama (Figura 6.2.2 C) (Zentilli, 1974; Pardo-Casas & Molnar, 1987; Arévalo et al., 

1994), y así mismo la caldera Jorquera está datada mediante K-Ar en plagioclasas (lavas 

de facies postcolapso; Iriarte, 1974), obteniendo edades de 50,9 ± 4,4 Ma.  

Los colapsos de calderas en entornos tectónicos strike-slip según Holohan (2005), suelen 

ocurrir por dos tipos de campos tensionales, los cuales comienzan por: a) un campo de 

tensiones regional debido a la transcurrencia regional extensiva o compresiva (de origen 

tectónico-regional) (Figura 6.2.2 A), y b) un campo de tensiones locales asociado a una 

cámara magmática en deflación (de origen volcano-tectónico) (Figura 6.2.2 B). 
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Figura 6.2.2.: Campos de tensiones que afectaron a la formación de la caldera: A) Campo de 

tensiones de origen tectónico-regional con σ1 exhibiendo una transcurrencia con un σ1 entorno al 

N12E. Las flechas negras dextrales son características del modelo estructural para estructuras P’ 

y R’, las flechas rojas sinestrales son los resultados reales para dichas estructuras. B) Campo de 

tensiones de origen volcano-tectónico exhibiendo un esfuerzo principal vertical (σv) debido a la 

deflación de una cámara magmática en profundidad. Debido a esto se generan estructuras de 

carácter inverso de alto ángulo, representado y generado por el esfuerzo final (σf). C) Dirección 

de movimiento de la placa de Nazca debajo del margen sudamericano durante el Eoceno temprano 

para el colapso de la caldera Jorquera. Extraído y modificado de Pardo-Casas & Molnar (1987). 
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a) Estructuras de origen tectónico-regional: Las estructuras resultantes, acordes al 

modelo estructural propuesto por Riedel (1929), exhiben un σ1 en dirección N12E (Figura 

6.2.2 A). Cabe destacar que el set 8 calza con una estructura Y proveniente del modelo 

estructural ideal para esta etapa de deformación, no obstante, al no poder inferir sus 

relaciones de corte ni identificar su cinemática, no se discutirá su orden cronológico. Las 

estructuras formadas en orden temporal comienzan con: 

i) Formación de estructuras P´, representadas por el set 2, exhibiendo fallas de 

2do orden, de orientación NW y cinemática sinestral. Esta cinemática sinestral 

es incoherente según el modelo estructural formulado para estructuras P’ 

sinestrales(debiesen ser dextrales según el modelo).No obstante, al norte del 

extremo norte del batolito Cabeza de Vaca se ubica la caldera Puquios, en la 

cual se propone el mismo modelo de deformación para el Eoceno inferior, 

exhibiendo para estructuras P’ cinemáticas dextrales y sinestrales (Barrientos, 

en prep.), lo que probablemente explicaría una reactivación inversa posterior 

de dichas estructuras. 

ii) Formación de estructuras R’, representadas por los sets 3 y 4, exhibiendo fallas 

de 1er orden de orientaciones NS y cinemática sinestral, que probablemente 

explicaría una reactivación inversa posterior a dichas estructuras. 

iii) Formación de estructuras T, representadas por el set 5, mostrando fallas de 1er 

orden con cinemática normal, que según Holohan (2007), dentro de una 

tectónica transcurrente, las estructuras de tipo T diseccionarían el techo de una 

cámara magmática relativamente somera para proporcionar la deflación y 

escape del magma de esta misma. 

iv) Formación de estructuras compresionales perpendiculares a σ1 representadas 

por el set 1, exhibiendo cinemáticas inversas de alto ángulo (pseudoverticales), 

cuyas inclinaciones serán discutidas posteriormente junto a las estructuras 

volcano-tectónicas.  

b) Estructuras de origen volcano-tectónico: Las estructuras volcano-tectónicas se 

asocian a fenómenos más locales, asociadas a la deflación de una cámara magmática en 

profundidad, la cual presenta una tasa de contracción sobre su centro con respecto a sus 
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márgenes (Figura 6.2.2 B). Esta disparidad provoca el cizallamiento del techo de manera 

descendente, con un esfuerzo vertical (σV) a 45° del esfuerzo compresivo (σC) (Holohan, 

2005). La rotación de la cizalla estaría representada por los esfuerzos finales (σf) que es 

un promedio entre los esfuerzos compresivos y vertical. De acuerdo con el criterio de 

Coulomb, las fracturas por cizallamiento se desarrollarán en un ángulo de 30-35° respecto 

al esfuerzo principal compresivo, por tanto, se inclinarán abruptamente hacia afuera de la 

cámara magmática con un movimiento inverso (Roche et al., 2000). Por ende, esto 

explicaría el origen de fallas inversas de alto ángulo particionando la caldera, 

representadas y controladas por los esfuerzos finales (σf), los cuales en este trabajo se 

asocian a estructuras R’, representadas por el set 3 de estructuras, exhibiendo cinemática 

inversa de alto ángulo que pudieron haber controlado el colapso de la caldera (Figura 

6.2.3), y estructuras compresionales representadas por el set 1 de estructuras. 

 

Figura 6.2.3: Modelo del colapso de la caldera Jorquera, donde se exhibe una vista en planta que 

muestra una línea segmentada transecta a la caldera A-A’, proyectando el colapso paulatino del 
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techo de la cámara magmática subyacente con todas las estructuras que controlan el colapso. FP: 

Falla inversa inferida. 

 

2) Deformación postcolapso (Pc): Para esta fase de deformación, acorde al modelo 

estructural propuesto por Riedel (1929), se presenta un esfuerzo principal mayor (σ1) en 

dirección N35W y estructuras con movimientos sinestrales. Las estructuras formadas en 

orden cronológico, comienzan con: 

i) Formación de estructuras R, representadas por los sets 3 y 4, con fallas de 1er 

orden de carácter sinestral-inversa, con su cinemática exhibiendo reactivación 

dextral a sinestral;  

ii) Formación de estructuras P, representadas por el set 5, con fallas de 1er orden 

de carácter sinestral, con su cinemática exhibiendo reactivación de dextral a 

sinestral (el set 5 también presenta una componente normal, no obstante, este 

componente se habría formado a partir de estructuras T en la deformación Ei. 

iii) Formación de estructuras compresionales perpendiculares al esfuerzo principal 

mayor (σ1), las cuales se representan por el set 7 con fallas de 2do orden y 

exhiben cinemática inversa. 

iv) Formación de estructuras R’ y P’, las cuales se representan por los sets 6 y 1 

con fallas de 1er orden y presentan para este caso de estudio cinemática 

inversa, no obstante, su componente oblicuo no fue posible extraerlo, por ende, 

se incluyó dentro de este modelo de deformación, pero sin su componente de 

rumbo. 

De manera similar, Tomlinson et al. (1994), para el Cinturón Plegado y Corrido de 

Potrerillos identificó estructuras EW, las definió como estructuras R’ para su modelo de 

deformación y las asoció como rampas oblicuas que transfieren el desplazamiento entre 

diferentes cabalgamientos, indicando una relación cinemática entre ambos y originadas 

en el mismo evento de deformación, lo que se podría asemejar a las estructuras EW para 

este estudio. 

Si bien es cierto que para etapas posteriores al colapso de caldera Jorquera hasta la 

actualidad no se ha registrado un vector de deformación para la placa de Nazca entorno al 
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NNW (Pardo-Casas & Molnar, 1987), se han registrado en la región de Atacama 

deformaciones con movimientos transcurrentes del tipo sinestral para el Sistema de Fallas 

de Domeyko durante el Eoceno medio-tardío, que coincide con la fase Incaica II (Charrier 

& Vicente, 1972; Cornejo et al., 2003).  Dentro del Sistema de Fallas de Domeyko, como 

es el caso del Sistema de Fallas Sierra Castillo-Agua Amarga (Tomlinson et al., 1994) y 

el Sistema de Fallas Sierra de Varas (Niemeyer & Urrutia, 2009), se ha evidenciado 

posiciones de los esfuerzos principales en una posición promedio NNW. De manera muy 

similar al trabajo de Niemeyer & Urrutia (2009) se podría correlacionar con los datos 

obtenidos para la caldera Jorquera, los cuales entregan posiciones espaciales concordantes 

a la deformación propuesta (Figura 6.2.4).  

 

Figura 6.2.4: Deformación sinestral. Imagen de la izquierda: Modelo estructural realizado por 

Niemeyer & Urrutia (2009). Imagen de la derecha: Modelo estructural realizado en este trabajo. 

 

Deformación Oligoceno superior (Os): Para esta fase de deformación, acorde al modelo 

estructural propuesto por Riedel (1929), se presenta un esfuerzo principal mayor (σ1) en 

dirección EW y estructuras compresivas de rumbo NS. Las estructuras resultantes en este 

trabajo, se exhiben de forma cronológica con fallas inversas de alto ángulo NS, 

representadas por los sets 3, 4 y por un pliegue sinclinal inclinado con vergencia al este.   
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Esta fase de deformación podría estar asociada a la deformación ocurrida en la cordillera 

de Domeyko entre el Oligoceno inferior-Plioceno, relacionada espacial y temporalmente 

con la inversión contraccional de fallas de extensión de basamento, durante la fase mayor 

de la orogénesis Andina (Amilibia & Skarmeta, 2003), y similar a lo ocurrido en donde se 

emplaza el proyecto Fénix Gold, Maricunga, el cual presenta un campo de esfuerzo 

regional máximo (σ1), de orientación ENE-WSW a ESE-WNW (Pérez-Flores, 2022) 

(Figura 6.2.5) con edades oligocenas a miocenas (e.g., La Copia, Gamonal et al., 2012). 

Cabe destacar que, el vector de deformación de la placa de Nazca entre los 26 a 20 Ma 

fue casi completamente horizontal (Pardo-Casas & Molnar, 1987), y de igual forma para 

este caso de estudio, acordes al modelo estructural propuesto por Riedel (1929), el 

esfuerzo principal mayor (σ1) tiene una dirección EW (Figura 6.2.5).  

 

Figura 6.2.5: Deformación EW. Imagen de la izquierda: Modelo estructural realizado por Pérez-

Flores (2022). Imagen de la derecha: Modelo estructural realizado en este trabajo. 

 

6.2.2 Historia evolutiva y deformación postcolapso de la caldera Jorquera 

 

En propuesta a las fases de deformación previamente señaladas, se tiene que para la 

formación y colapso de la caldera Jorquera, se le han asociado edades de 

aproximadamente 50 ± 4 Ma (K-Ar en plagioclasas; Iriarte, 1974), con un vector de 

deformación NNE para el Eoceno inferior (Zentilli, 1974), específicamente desde los 59 
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a 49 Ma (Pardo-Casas & Molnar, 1987; Arévalo et al., 1994), además, este ambiente 

tectónico-regional se respalda según las estructuras detalladas en este trabajo, lo cual 

concuerda con un esfuerzo principal mayor (σ1) N12E (deformación Ei). La deformación 

Ei pudo haber sido la gatillante para la formación de una cuenca pull-apart o step-over a 

través de una zona de transferencia entre la Falla Pauna-Estancilla y Falla La Iglesia 

Colorada (Holohan, 2007), facilitando así la ascensión de una cámara magmática, similar 

a lo ocurrido en la Megacaldera Carrizalillo (Arévalo et al., 1974), Valles caldera (Goff 

& Gardner 1994); Phlegrean Volcanic District - Campi Flegrei caldera (Acocella et al. 

1999); East African Rift - Suswa y Longonot calderas (Skilling 1993) y  posterior colapso 

de la caldera Jorquera (Figura 6.2.4 A). 

Las fases de deformación que prosiguen después del colapso indican que, según las 

relaciones de corte de las estructuras mapeadas en este trabajo, además de la cinemática 

de las estructuras identificadas (probable reactivación dextral a sinestral), exhiben que las 

estructuras fueron reactivadas en etapas posteriores al colapso (deformación Pc). Cabe 

señalar que la formación de la caldera Jorquera podría haber estado controlada por el 

régimen estructural más septentrional del Sistema de Fallas de Domeyko, sin embargo, la 

existencia de cizalle sinestral con un esfuerzo principal N35W (deformación Pc) (Figura 

6.2.4 B) en el Eoceno medio-tardío para el Sistema de Fallas de Domeyko contradice las 

reconstrucciones de placas que predicen cizalle dextral, exceptuando entre los 26 a 20 Ma, 

donde la placa de Nazca presenta un pequeño 1movimiento dextrógiro cercano a un vector 

de esfuerzo EW, por ende podría asociarse con un mayor respaldo a la deformación Os 

(Pardo-casas & Molnar, 1987).  

Tomlinson et al. (1994), discuten que otra placa habría sido subducida con convergencia 

en el vector de movimiento en sentido NW con el margen andino en el Eoceno medio-

tardío, no obstante, parece poco probable, ya que las inversiones con cizalle sinestral se 

produjeron durante un periodo relativamente corto en un tiempo parcialmente acotado, 

específicamente entre el Eoceno medio-tardío al Mioceno, ya que según Niemeyer & 

Urrutia (2009), después del Mioceno, la tectónica vuelve a ser dextral. Por otra parte, 

Guerra et al. (2020), proponen que, para el norte del Perú, específicamente en el Mega 

 
1 Movimiento dextrógiro: Movimiento en sentido de las agujas del reloj 
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Sistema Estructural Cajamarca se presenta un evento de inversión compresivo con un 

esfuerzo principal NNW, el cual lo asocian a un movimiento dextrógiro de la placa de 

Nazca en respuesta a la convergencia oblicua con la placa Sudamericana a una edad de 

25,82 Ma, lo que se conserva hasta los 19,90 Ma y originó una componente de cizalle 

sinestral. 

Otra alternativa existente para explicar la cinemática sinestral de la caldera Jorquera, 

podría deberse a un estilo de subducción de bajo estrés con un probable desacople de la 

placa de Nazca subducida debajo de la placa Sudamericana (Figura 6.2.4 B), puesto que 

entre los 40 a 25 Ma se registra una disminución de la velocidad de convergencia entre 

estas dos placas (Pardo‐Casas & Molnar, 1987). Esto pudo haber generado paulatinamente 

una losa subducida más fría y densa, que da como resultado una flotabilidad negativa del 

slab, un retroceso de la charnela de subducción (Lonergan & White, 1997), y por 

consecuencia una relajación y dilatación de la litosfera sobreyaciente, similar a lo ocurrido 

en las cuencas del mediterráneo (Rosenbaum et al., 2002) y en el Sistema de Fallas de 

Atacama, con evidencias de reactivación tectónica inversa, en particular, de compresión a 

extensión (Grocott et al., 1994; Scheuber & González, 1999), sin embargo, para el caso 

del área de estudio, respecto a las estructuras que rigen el dominio sinestral, la mayor parte 

de ellas son inversas, y no hay muchos estudios que detallen inversiones tectónicas de un 

régimen extensivo a compresivo debido a un desacople del slab. 
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Figura 6.2.6: Fases de deformación para la caldera Jorquera. Las primeras 2 imágenes a la 

izquierda muestran la primera etapa de colapso relacionada a la deformación Ei. A) Modelo de 

deformación transpresivo sinestral propuesto por un desacople de la placa de Nazca, con σ1 

vertical y σ2 en dirección N35W. B) Modelo de deformación con régimen transpresivo sinestral 

propuesto por el movimiento dextrógiro de la placa de Nazca. 
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Capítulo 7: CONCLUSIONES 

 

• Las litologías presentes en este trabajo se clasifican por:  

i) Facies precolapso, compuestas por el basamento de la caldera Jorquera. 

ii) Facies colapso, definidas de base a techo por la unidad de brechas volcánicas, 

unidad de tobas de lapilli cristalina, unidad de tobas de lapilli vítrea soldadas 

y unidad de tobas de lapilli vítrea masivas. 

iii) Facies postcolapso, compuestas por la unidad de andesitas y cuarzolatitas. 

• La caldera tiene una forma elíptica de 11 km de largo y 8,5 km de ancho, semi 

elongada en dirección NNW, controlada por fallas regionales y locales de 

componente normal e inverso, formando así un colapso de tipo Piecemeal, 

definido por las estructuras frágiles inversas y normales que rigen el colapso. 

• Las ignimbritas que se depositaron en la etapa de colapso son más diferenciadas 

en la base que en el techo, además, las lavas postcolapso poseen aún menos 

diferenciación que las ignimbritas de colapso. Esto explicaría una cámara 

magmática relativamente zonada. Inicialmente se inicia una deflación de la cámara 

magmática junto con el vaciamiento de esta, expulsando hacia la superficie 

magmas con mayor cantidad de volátiles, depositados en superficie como 

ignimbritas. Posterior a esto se produjo una erupción efusiva con el emplazamiento 

de lavas postcolapso en el techo de la caldera, con andesitas y cuarzolatitas. 

• La gran cantidad de esferulitas en andesitas postcolapso compuestas por zeolitas 

radiales indican que fluidos hidromagmáticos generados a partir de erupciones 

posteriores pudieron hidrolizar el vidrio de unidades subyacentes, generando 

fluidos enriquecidos en álcalis y así facilitando la precipitación de zeolitas. 

• Las facies de colapso se formaron a partir de nubes de ceniza de alta temperatura 

(unidad de tobas de lapilli fina cristalina), flujos piroclásticos dominados por el 

escape de fluidos (unidad de tobas de lapilli vítrea soldadas y unidad de tobas de 

lapilli vítrea masivas con pipas de elutriación predispuestas perpendicular a las 

capas) y desprendimiento del collar de colapso con flujos lávicos intercalados 

(unidad de brechas volcánicas). 
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• La caldera Jorquera fue afectada por 3 eventos de deformación: 1) Deformación 

Eoceno inferior, 2) Deformación Eoceno medio-tardío. 3) Deformación Oligoceno 

superior-Mioceno inferior. 

• La deformación del Eoceno inferior se habría formado bajo un régimen tectónico-

regional del tipo sinestral con un esfuerzo principal mayor en posición N12E, la 

cual habría gatillado la formación y colapso de la caldera Jorquera dentro de una 

cuenca pull-apart generada a través de una zona de transferencia entre las fallas 

Pauna-Estancilla y La Iglesia Colorada. 

• La deformación en el Eoceno medio-tardío se habría formado bajo un régimen 

tectónico-regional del tipo sinestral con un esfuerzo principal mayor en posición 

N35W. 

• La caldera Jorquera habría sido afectada por un evento compresivo entorno al 

Oligoceno superior-Mioceno inferior con un esfuerzo principal en dirección EW. 

Esta etapa está demostrada por un pliegue sinclinal inclinado con vergencia al este 

ubicado en el sector central de la caldera. 

• Las facies de colapso de caldera Jorquera presentan características litológicas 

similares a las facies de colapso de la Megacaldera Carrizalillo y de la caldera El 

Durazno. Además, guarda una estrecha relación con las deformaciones registradas 

en la caldera Puquios. 
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Capítulo 8: RECOMENDACIONES 

 

• Se sugiere realizar un análisis estratigráfico al detalle con la elaboración de perfiles 

transversales con una separación entre perfiles óptima, con el propósito de obtener 

información acerca de la variación de las facies, potencias, cambios y contactos a 

través de toda la cuenca en la cual se formó la caldera. 

• Para tener una mejor comprensión sobre las etapas de deformación que afectaron 

a la caldera Jorquera, se recomienda realizar estudios posteriores en base a la 

geología estructural, específicamente en relaciones de corte de estructuras a 

detalle, con el propósito de aumentar la modalidad de datos estructurales y así 

entender de mejor manera el control estructural durante y después de la formación 

de la caldera. También se recomienda realizar un análisis estructural de las fallas 

Pauna Estancilla y La Iglesia Colorada, puesto que hay pocos estudios previos que 

definan su cinemática y sus rasgos estructurales. 
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Capítulo 10: ANEXOS 

9.1 Unidad de andesitas y cuarzolatitas 

 

Muestra J2.1c y J3.1b 

Dentro de los minerales de alteración se pueden reconocer: Esmectitas, modo de 

ocurrencia leve, selectiva y diseminada, alterando primordialmente a augitas y pocas 

plagioclasas, mostrándose con colores amarillentos a nicoles paralelos, y a nicoles 

cruzados con colores amarillentos y mitad del segundo orden, sin relieve y con 

pleocroísmo discreto; arcillas, con modos de ocurrencia moderada, selectiva y 

diseminada, alterando principalmente a la mesostasis como diseminados grisáceos a 

nicoles paralelos y cruzados. También en menor medida altera a augita y plagioclasas; 

goethita, con modo de ocurrencia Débil, selectiva, en bordes de reabsorbsión de cristales 

opacos y augita. También es posible encontrarla en algunas lamelas de piroxenos; sericita, 

con modos de ocurrencia leve, selectiva y diseminada, distribuida en plagioclasas y 

feldespatos alcalinos, y en menor medida, en la mesostasis; calcita, con modos de 

ocurrencia leve a moderada, diseminada, en parches y selectiva, distribuida en la masa 

fundamental, presentando pleocroísmo de relieve. Es posible observarla alterando a 

plagioclasas con mayor % An; clorita y biotita, alterando de manera moderada, selectiva 

y diseminada, afectando a estantita dentro de fracturas. Mismas biotitas son obliteradas a 

clorita; epidota, muy débil, selectiva, distribuida en menor medida en microfracturas 

dentro de plagioclasas. 

 

Muestra 2.7 y 2.2 

El set mineralógico que oblitera la roca se compone por: Hematita, con modo de 

ocurrencia diseminado y en vetillas, afectando a la mesostasis; goethita, con modo de 

ocurrencia débil, diseminado y en parches, la cual aprovecha pequeñas fracturas dentro de 

augita, en bordes coroníticos de opacos y dentro de la mesostasis en parches; calcita, 

presentándose de manera leve, diseminada y en parches, afectando a plagioclasas con alto 

contenido de % An, también afecta a augita, en parches dentro de la mesostasis; 

esmectitas, con modo de ocurrencia moderada, diseminada, selectiva y en parches, 
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proyectándose en nicoles paralelos sin relieve, con colores amarillos a verdosos y en 

nicoles cruzados con colores de la mitad del 2do orden, obliterando augitas y en menor 

medida a plagioclasas, además en la muestra 3.1c cristaliza en los bordes de vacuolas y 

en estructuras de desvitrificación junto con zeolitas; zeolitas, con modo de ocurrencia leve 

a moderado, diseminado y selectivo, afectando a feldespatos, presentándose de forma 

acicular alargadas, disgregadas y aglutinadas; sericita, con modos de ocurrencia leve a 

moderado, selectivas, afectando a feldespatos de forma disemina; arcillas, alterando de 

forma moderada y diseminada a la mesostásis y feldespatos, con aspecto sucio y grisáseo 

en nicoles paralelos y cruzados. 

 

9.2 Unidad de tobas de lapilli vítrea masivas 

 

Muestra J3.5b  

Como minerales de alteración, se encuentran: cuarzo, con modo de ocurrencia moderada 

a intensa, en vetillas y diseminado, reconocible cristalizando junto con calcita, rellenando 

vesículas y cristalizando como reemplazo en texturas de desvitrificación de pómez y glass 

shards; calcita, con modo de ocurrencia moderada en vetillas y diseminada, presentándose 

como pequeños cristales distribuidos tanto en la matriz como en los cristales y líticos, 

presentando maclas al 126°. Se asocia en vetillas con apatito, afecta de manera selectiva 

a plagioclasas con alto contenido de % An; clorita, con modo de ocurrencia débil, 

diseminado, en parches y selectivo, representada en reemplazo de vidrio, en pseudomorfos 

cristalinos micáceos lamelares dentro y paralelo a lamelas, tabulares y comúnmente en 

paragénesis con esfeno; sericita-muscovita, se manifiesta de manera leve, selectiva, 

diseminada y en vetillas, alterando a feldespatos y se presenta como cristales aislados en 

paregénesis con esfeno y clorita en lamelas; arcillas, con modos de ocurrencia moderada, 

diseminada, presente en gran parte de la roca, afectando a fragmentos mayores y matriz 

cinerítica, de aspecto terroso y sucio; apatito, con modo de ocurrencia leve, en vetillas, 

presente como cristales euhedrales a subhedrales, asociado a minerales calcosilicatados, 

principalmente junto con calcitas; epidota, con modo de ocurrencia leve, diseminada y 

selectiva, afectando a feldespatos con alto % An y en sectores como pequeñas esferulitas; 
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zeolitas, con modo de ocurrencia leve a moderada, en relleno de vacuolas y en texturas de 

desvitrificación; y esfeno, con modo de ocurrencia leve, en vetillas, diseminado y 

selectivo, en paragénesis con sericita, muscovita y clorita, presente en lamelas de 

muscovita. 

 

9.3 Unidad de tobas de lapilli vítrea soldadas 

 

Muestra 2.4b 

Las alteraciones que obliteran a esta muestra corresponden a: Calcita, con modos de 

ocurrencia en vetillas, selectiva y diseminada, afectando a plagioclasas con mayor % An, 

matriz en paragénesis junto con clorita y titanita; clorita, con modos de ocurrencia leve, 

diseminada, selectiva y en vetillas, afectando a vidrio, presente en lamelas de 

pseudomorfos micáceos junto con esfeno; epidota, con modos de ocurrencia débil, 

diseminada y selectiva, afectando a plagioclasas; sericita, con modos de ocurrencia débil 

a moderada, diseminada, selectiva y en vetillas, afectando a feldespatos, también se puede 

encontrar junto con calcita en vetillas; arcillas, con modos de ocurrencia moderada, 

afectando a gran parte de la matriz cinerítica y feldespatos alcalinos. Forma parte de 

texturas de desvitrificación, relleno de esferulitas y presentan aspecto sucio de colores 

grisáceos a amarillentos en nicoles paralelos y blancos a grises en nicoles cruzados; 

zeolitas, con modos de ocurrencia moderada, selectiva y en parches, alterando a vidrio 

desvitrificado y rellenando algunas vacuolas. Este mineral también se exhibe con hábitos 

radiales. 

 

 Muestra 2.5a 

Esta muestra presenta una modalidad en proporción a sus fragmentos mayores-matriz de 

un 30%/70% vol. total de la roca, la cual presenta una matriz cinerítica compuesta por 

ceniza y glass shards, obliterada con arcilominerales, esmectitas, zeolitas y cuarzo. 
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Los fragmentos mayores, se componen de fragmentos minerales, vítreos y líticos, dentro 

de los cuales, los fragmentos minerales se componen de: Biotita (5% vol.), de formas 

subhedrales, con tamaños entre los 0.2 a 0.6 mm, mostrando pleocroísmo marrón a nicoles 

paralelos y extinsión recta y arcimoteada en nicoles cruzados. Presenta textura coronítica 

y bordes de reabsorbsión circundado por óxidos de hierro. También es posible encontrar 

pseudomorfos micáceos con mismas características totalmente obliterados a clorita; 

plagioclasas (15% vol.), de formas subhedrales a euhedrales, con tamaños relativos entre 

0.1 a 2.1 mm, de composición entre 21 a 37% An, exhibiendo maclas polisintéticas, 

alteradas a sericita y calcita; cuarzo (2% vol), de tamaños aproximados entre 0.1mm a 0.3 

mm, muy escasos distribuidos en la matriz. 

Fragmentos vítreos, constituidos por: Fiamme (5% vol), de formas alargadas, orientadas 

y aplastadas concordantes con textura eutaxítica, de tamaños entre 0.1 a 4.3 mm. Es 

posible encontrar estructuras de desvitrificación y así mismo, textura amigdaloide y 

esferulítica con cristalización radial de cristales arcillosos de aspecto sucio amarillento a 

café en nicoles paralelos y cruzados, con extinción recta y radial, asociados con 

esmectitas, cloritas, cuarzo y calcita. Pómez (16% vol.), de formas redondeadas a 

ovaladas, con estiramiento en dirección a textura eutaxítica, de tamaños entre 0.3 a 4.4 

mm, desvitrificadas y reemplazadas por agregados cristalinos radiales predispuestos en el 

centro por calcita-sericita, bordeado por cuarzo-esmectita; glass shards (15% vol.), con 

tamaños entre 0.1 y 0.3 mm, se observan aglutinados, aplastados y alargados, presentando 

desvitrificación reemplazados por zeolitas, cuarzo, clorita, esmectitas y calcita.  

Fragmentos líticos de Andesitas (18% vol.) con tamaños entre 1.1 a 1.9 mm, con un 

tamaño en la mesostasis y modalidad variante respecto a su masa fundamental, desde 70 

a 80% vol. Su masa fundamental varía entre microlitos de plagioclasas y vidrio, con 

fenocristales de plagioclasas, estos líticos presentan alteración moderada a minerales 

arcillosos. También se incluyen rocas piroclásticas (20% vol), con tamaños aproximados 

de 2 cm, compuestas por tobas de lapilli.  
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9.4 Geología estructural 

 

ESTRUCTURA TIPO COORDENADA DIP DIP 

DIRECTION 

OBSERVACIÓN  

NORTE ESTE SET 

Falla 1 1ER 

ORDEN 

6930276 432243 75 170 Se observan bloques de roca de caja en forma de 

sigmoides no muy claros exhibiendo cinemática 

inversa, también se muestra un dique 

blanquecino con similar actitud paralelo a la 

pared de la falla. Se presenta una cubierta 

erosiva donde no es posible distinguir con 

claridad la mineralogía de alteración. 4 

Falla 2 1ER 

ORDEN 

6930292 431981 82 275 Se presentan sigmoides con cinemática inversa, 

se exhiben parches de hematita y goethita sobre 

y circundante a la falla 

1 

Falla 3 1ER 

ORDEN 

6930292 431981 84 90 

1 

Falla 4 1ER 

ORDEN 

6930584 431724 75 100 

1 

Falla 5 1ER 

ORDEN 

6930668 431704 70 275 

1 

Falla 6 1ER 

ORDEN 

6930640 431463 60 205 Presenta cinemática sinestral normal según el 

criterio de petit y riedel, mostrando sigmoides 

con cinemática sinestral. Se observa brecha de 

falla, alteración superficial a hematita y jarosita 

en pátinas, fracturas rellenas por calcita y 

salbanda, se presentan pirolusita en parches y 

alteración discreta de clorita diseminada. Estrías 

304/56, 255/55 en calcita. 5 

Falla 7.1 2DO 

ORDEN 

6930640 431463 62 305 dúplex y con colas de caballo mostrando 

cinemática sinestral.  Las fracturas presentan 

rellenos de calcita, salbanda y parches de 

hematita en pátinas. Son cortadas por la falla 6 

2 

Falla 7.2 2DO 

ORDEN 

6930640 431463 75 310 

2 

Falla 8 2DO 

ORDEN 

6930516 430864 50 180 Estructura rellena por tobas de lapilli fina vítrea 

blanquecina, cortando unidad de tobas de lapilli 

gruesa vítreas. En el sector se aprecian zonas 

con alteración hidrotermal. Estrías 130/34 3 

Falla 9 1ER 

ORDEN 

6930703 430517 70 242 Gran zona de falla, presenta alteración argílica y 

flujos con alteración de clorita, epidota y calcita.  8 

Falla 10 2DO 

ORDEN 

6932542 431140 35 74 Estructuras "verticales" con relleno de salbanda, 

hematita en pátinas, epidota de manera discreta 

y diseminada y calcita en relleno y vetillas 

circundantes. Se observan pequeños halos de 

alteración a epidota minerales arcillosos. Se 

presentan sigmoides indicando una cinemática 

inversa. Estas fallas se emplazan junto a un 

dique microdiorítico. 

6 

Falla 11 2DO 

ORDEN 

6932542 431140 45 78 

6 
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Falla 12 2DO 

ORDEN 

6932598 431146 25 40 Estructuras "horizontales" que presentan mayor 

grado de fracturamiento y mayor relleno de 

salbanda y epidota a diferencia de estructuras 

"verticales". Estructuras "horizontales" cortan a 

estructuras "verticales 

7 

Falla 13 2DO 

ORDEN 

6932598 431146 22 50 

7 

Falla 14 2DO 

ORDEN 

6932711 431131 54 90 Parte de las estructuras "horizontales" 

6 

Falla 15 2DO 

ORDEN 

6932711 431131 35 95 Parte de las estructuras "verticales" 

6 

Falla 16 2DO 

ORDEN 

6932933 431197 82 325 Falla presenta estructuras S-C, las cuales 

indicarían cinemática dextral. Estructura 

presenta alteración circundante de epidota, 

hematita en pátinas, salbanda de manera discreta 

y parches de clorita muy leve. 2 

Plano axial 
 

6930119 430309 36 187 Eje axial 185/21 3 

 

Tabla 9: Fallas y plano axial de pliegue sinclinal mapeado. 


