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RESUMEN 
 
En el área de Tajamar y quebradas Agua de Castilla y Cajón afloran rocas ígneas ordovícicas constituidas por una asociación de 
unidades plutónicas, subvolcánicas y volcánicas de composición ácida. Se describen y caracterizan las relaciones de campo, la 
petrografía y la geoquímica de las unidades identificadas. En el área de Tajamar aflora un intrusivo granítico porfídico intrui-
do por granodioritas y pórfidos riolíticos. En Cajón ocurre un intrusivo sienogranítico que constituye un afloramiento aislado 
respecto a los otros cuerpos graníticos de Tajamar. En las quebradas Agua de Castilla y Cajón se observan cuerpos aislados de 
sills, criptodomos y mantos de volcanitas intercalados con secuencias sedimentarias de edad arenigiana-llanvirniana de acuer-
do con el registro fosilífero. El desarrollo de peperitas en el contacto volcanita-sedimento indican la contemporaneidad mag-
matismo-sedimentación. Las unidades ígneas estudiadas son de signatura geoquímica calcoalcalina y peraluminosas. Se dife-
rencia un grupo de rocas caracterizado por un enriquecimiento relativo en FeOT y MgO y empobrecimiento en CaO respecto 
de batolitos cordilleranos típicamente calcoalcalinos. Las relaciones de campo y afinidades geoquímicas permiten vincularlas 
con el magmatismo asociado a la faja eruptiva de la Puna Oriental. Este último inició durante el Tremadociano con un pico a 
los 470 Ma y se caracteriza por sucesivas intrusiones plutónicas, subvolcánicas y extrusiones volcánicas. Se propone un mode-
lo de emplazamiento múltiple de magmas silíceos en niveles medios a superficiales de la corteza durante la evolución del oró-
geno Famatiniano. El ascenso de estos magmas estuvo favorecido por zonas de deformación dúctil vinculada con el desarro-
llo de cuencas ordovícicas.
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ABSTRACT
 

Silicic Magmatism and emplacement levels during the lower Paleozoic in the Tajamar-quebradas de Agua de Castilla y Cajón area, Salta
In the Tajamar and Agua de Castilla-Cajón region, Ordovician igneous rocks crop out. These rocks constitute an association 
of acid plutonic, subvolcanic and volcanic units. Here, we characterize their field relationship, petrography and geochemistry. 
In the Tajamar area, a porphyritic granite intrusion, in turn intruded by granodiorites and porphyric rhyolite rocks crops out. 
In Cajón, a syenogranitic plutonic body constitutes an isolated intrusion with respect to the other intrusions. In the canyons 
of Agua de Castilla and Cajón isolated bodies of sills, cryptodomes and vulcacanite mantle intercalated with Arenig-Llanvirn 
sedimentary sequences are observed. The development of peperites in the contact between the volcanic body and sedimentary 
rocks suggests a magmatic-sedimentary contemporaneity. The magmatic units have geochemical signature calkalcaline and 
peraluminous. There is a group with relative enrichment of FeOT and MgO, and depletion in CaO, with respect to Cordilleran 
calkalcaline batholites. The field relationships and geochemistry link these rocks to the Faja Eruptiva de la Puna Oriental 
magmatism. This magmatism started in the Tremadoc with a peak at 470 Ma, and is characterized by successive plutonic and 
subvolcanic intrusions and volcanic extrusions. We propose a model of multiple emplacements of silicic magmas in shallow 
crustal levels, during the evolution of the Famatinian orogen. The ascent of these magmas was favored by ductil deformation 
zones to the development of ordovician basins.  
 

Keywords: Silicic magmatism, Emplacement levels, Early Paleozoic 

INTRODUCCIÓN

En las últimas décadas la evolución del 
magmatismo del Paleozoico inferior ha 

sido un tema de debate y controversia 
por ser un elemento clave para el cono-
cimiento de la configuración del margen 
sudoccidental de Gondwana. La Puna es-

tá constituida como una planicie de al-
tura limitada al oeste por la Cordille-
ra Occidental, donde se localiza el arco 
magmático andino actual; y al este por la 
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Cordillera Oriental. En territorio argen-
tino, la Puna se extiende desde el parale-
lo 22º S en continuidad hasta la cordillera 
de San Buenaventura (Catamarca) a la al-
tura del paralelo 27° S. El lineamento Ca-
lama-Olacapato-El Toro (COT) divide 
la Puna en dos subprovincias geológicas, 
Puna Septentrional y Austral (Alonso et 
al. 1984) y tiene una orientación transver-
sal al orógeno andino (NO-SE).
El magmatismo del Paleozoico inferior 
se distribuye a lo largo de dos “fajas” de 
dirección N- S denominadas faja eruptiva 
de la Puna Occidental (Palma et al. 1986) 
y faja eruptiva de la Puna Oriental (Mén-
dez et al. 1973). La faja eruptiva de la Puna 
Occidental se extiende desde el norte de 
Chile hacia el sector occidental de la pro-
vincia de Catamarca; mientras que la faja 
eruptiva de la Puna Oriental se desarrolla 
desde la frontera argentino-boliviana (≈ 
17º S) hasta la provincia de Catamarca (≈ 
27º S). Hacia el sur del lineamiento COT 
el magmatismo está representado en su 
mayoría por rocas de niveles corticales 
medios, mientras que en el sector septen-
trional afloran rocas de niveles corticales 
superficiales y extrusivas (Hongn 1994).
En el área de Tajamar y quebradas de 
Agua de Castilla y Cajón, sector medio 
de la faja eruptiva de la Puna Oriental, las 
rocas ígneas del Paleozoico inferior están 
constituidas por una asociación de ro-
cas plutónicas, subvolcánicas y volcáni-
cas de composiciones ácida. Estas rocas 
están en un mismo nivel de afloramiento 
actual, aunque fueron emplazadas en dis-
tintos niveles estructurales desde medios 
(plutónicas) a superficiales (volcánicas).
Por mucho tiempo los vulcanólogos han 
explicado las características macroscópi-
cas y microscópicas de las rocas volcáni-
cas, así como la diversidad composicio-
nal observada a partir de procesos que 
habrían ocurrido en la cámara magmá-
tica. Por otro lado, muchos petrólogos 
concuerdan en que los plutones repre-
sentan magmas residuales del último es-
tadio térmico y registran el enfriamiento 
en la evolución de los sistemas magmáti-
cos. Sin embargo, numerosos investiga-
dores han demostrado que los plutones 
tienen historias evolutivas prolongadas, 

complejas y pueden proveer importan-
tes registros de la mayoría de los proce-
sos ocurridos en la cámara magmática (p. 
ej. Barnes et al. 1990, Larsen y Smith 1991, 
Falkner et al. 1995, Poli et al. 1996, Wiebe 
y Collins 1998, Collins et al. 2000, Bachl 
et al. 2001, Wiebe et al. 2002, Hawkins y 
Wiebe 2003, Metcalf 2004, entre otros). 
No obstante, algunas cuestiones perma-
necen aún sin resolver, tales como si los 
plutones realmente proveen una ima-
gen realista de una cámara magmática y 
si es posible integrar los estudios petro-
genéticos desde los sistemas plutónicos 
a los volcánicos de manera de que per-
mitan entender los procesos magmáti-
cos en sentido amplio. Para resolver estas 
incógnitas es necesario realizar estudios 
integrales de suites de rocas volcánicas y 
plutónicas coetáneas dónde los vínculos 
genéticos puedan ser establecidos a tra-
vés de la geoquímica, geocronología y la 
interpretación de procesos magmáticos 
vinculados entre sí. En este sentido, has-
ta la actualidad y para el área de estudio, 
no existe un estudio integral que permita 
definir las relaciones existentes entre las 
rocas plutónicas, subvolcánicas y volcá-
nicas del Paleozoico inferior. El objetivo 
de este trabajo es caracterizar las distin-
tas unidades sobre la base de estudios de 
campo, petrográficos y geoquímicos. Por 
otro lado, se pretende establecer el orden 
relativo de emplazamiento de los distin-
tos magmas, definir los niveles de empla-
zamiento e integrar los resultados en un 
modelo que refleje la evolución del mag-
matismo silíceo en el área de estudio.

MARCO GEOLÓGICO 

La zona de estudio se ubica en el área de 
Tajamar y quebradas de Agua de Castilla 
y Cajón, entre los 24°15’36” - 24°20’29” 
de latitud sur y 66°17’10” - 66°25’20” de 
longitud oeste, en provincia de Salta, Pu-
na Septentrional (Fig. 1).
El basamento del área está representa-
do por una potente secuencia sedimen-
taria correspondiente a la Formación 
Puncoviscana s.l. de edad Neoprotero-
zoico-Cámbrico temprano (Aceñolaza y 
Aceñolaza 2005) con metamorfismo inci-

piente y polideformación. La Formación 
Puncoviscana s.l. aflora en el crestón de 
la Aguada, cordón de San Antonio de los 
Cobres y nevados de Palermo. Está cons-
tituida por pelitas, areniscas, grauvacas y 
cuarcitas con metamorfismo de muy bajo 
a bajo grado representada por filitas, pi-
zarras y metagrauvacas, y hornfels (Blas-
co et al. 1996).
El magmatismo del Paleozoico inferior, 
en este sector de la Puna, está representa-
do por un grupo de plutones calcoalcali-
nos de edad Cámbrico tardío a Ordovíci-
co Temprano, con afinidad de arco. Los 
mismos fueron integrados al arco mag-
mático Famatiniano (Rapela et al. 2001), 
que se extiende con rumbo N-S a lo largo 
de la región NOA y que se habría forma-
do por la subducción de una placa oceá-
nica por debajo del margen occidental de 
Gondwana. Los niveles plutónicos más 
profundos están expuesto en una faja de 
600 km de longitud con rumbo N-S entre 
los 28° y 33° de latitud sur (Otamendi et 
al. 2009). El arco magmático Famatinia-
no, así como en batolitos tipo cordille-
ranos, exhibe zonación composicional 
con plutonitas tipo I en el exterior y ti-
po S hacia el interior (Toselli et al. 1996, 
Pankhurst et al. 2000, Rossi et al. 2002, 
Grosse et al. 2011).
En la Puna y Sistema de Famatina, entre 
los 22° y 28° S, afloran rocas ígneas in-
trusivas y extrusivas intercaladas con se-
dimentitas del Paleozoico inferior (Tur-
ner y Méndez 1979, Toselli 1990, Coira 
et al. 1999, Viramonte et al. 2007, entre 
otros) distribuidas en dos fajas, oriental 
y occidental. La faja eruptiva de la Pu-
na Oriental consiste de una asociación 
de rocas intrusivas de composición félsi-
ca dominante (Mendez et al. 1973, Bahl-
burg 1990) y rocas hipabisales, volcánicas 
félsicas a intermedias y basálticas subor-
dinadas (p. ej. Coira y Pérez 2002, Coi-
ra et al. 1999, 2009). Los granitoides de 
la faja eruptiva de la Puna Oriental son 
calcoalcalinos, de composiciones grano-
dioríticas a graníticas y peraluminosas 
con corindón normativo. Contienen fe-
nocristales de feldespato potásico que al-
canzan varios centímetros de diámetro 
y cuarzo de tonalidad azul. Son escasos 
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los registros de rocas básicas de signatu-
ra mantélica asociadas a este magmatis-
mo (p. ej. Viramonte et al. 2007, Coira et 
al. 2009). La distribución de las edades de 
cristalización indican que el magmatis-
mo intrusivo se desarrolló en forma con-
tinua en un período extendido de tiem-
po aproximadamente entre 500 y 445 
Ma (Viramonte et al. 2007, Becchio et al. 

2011, Bahlburg et al. 2014).
En la Puna Austral, Viramonte et al. 
(2007) definieron dos unidades litoes-
tratigráficas en el borde oriental del sa-
lar de Centenario: una unidad volcano-
sedimentaria bimodal de 485±5 Ma con 
metamorfismo de bajo grado y otra plu-
tónica, compuesta por sienogranitos y 
leucogranitos con edades entre 462±7 y 

475±5 Ma. Las metavolcanitas (félsicas) 
y las rocas plutónicas son peraluminosas 
y su composición geoquímica similar su-
giere un origen magmático común, deri-
vado a partir de la fusión de una fuente 
cortical. Según estos autores el magmatis-
mo habría reciclado corteza continental 
preexistente con menor adición de mate-
rial juvenil derivado del manto. En la Pu-
na Septentrional, diversos autores (p. ej. 
Koukharsky y Mirré 1974, Coira y Kou-
kharsky 1991) mencionaron la existen-
cia de espilitas, ignimbritas submarinas 
y riolitas intercaladas con sedimentitas 
ordovícicas. En el área de Niño Muerto, 
Hauser et al. (2011) describieron un cuer-
po de metadacita intercalado en secuen-
cias ordovícicas de edad aproximada 480 
Ma (U-Pb en circones). Las volcanitas an-
tes mencionadas también formarían par-
te de la faja eruptiva de la Puna Oriental. 
La configuración tectónica de las rocas 
del Paleozoico inferior fue compleja en 
estilo y ha sido definido en base al estu-
dio de las cuencas sedimentarias y rocas 
magmáticas ordovícicas en un ambiente 
de subducción (Bahlburg 1990, Bahlburg 
y Hervé 1997, Hongn y Riller 2007, Coira 
et al. 1999, 2009, Zimmermann et al. 2010, 
entre otros). En general, se considera que 
los eventos tectono-magmáticos ocurrie-
ron en un ambiente de back-arc asociado 
con una etapa extensional (Tremadocia-
no-Arenigiano temprano) seguido de una 
etapa contraccional con variado com-
ponente de rumbo (Hongn y Mon 1999, 
Hongn y Riller 2007, Coira et al. 1999, 
2009, Kirschbaum et al. 2006) relaciona-
dos al desarrollo de cuencas de antepaís 
(Ordovícico Medio). Durante el Areni-
giano comienza un periodo de transición 
extensional-contraccional con regiones 
donde actúan regímenes contraccionales 
en un ambiente extensional generalizado 
(Bahlburg 1990, Coira et al. 2009). Estas 
incertidumbres acerca del régimen tectó-
nico actuante durante el emplazamien-
to del magmatismo Tremadociano-Are-
nigiano, aún se mantienen sin resolver. 
Coira et al. (1999, 2009) proponen un ré-
gimen transtensivo donde la componente 
de rumbo genera zonas de dilatación para 
el ascenso y emplazamiento de magmas. 

Figura 1: Mapa geológico regional de la zona de estudio. Los recuadros indican las áreas mapeadas en detalle 
en las figuras 2 y 3. Modificado de Hongn (1994) y Norini et al. 2014.
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Además, se ha propuesto que el emplaza-
miento de los magmas ocurrió en un am-
biente transpresivo avanzado (Hongn y 
Mon 1999, Hongn y Riller 2007, Hongn et 
al. 2006) controlados por zonas de cizalla 
(p. ej. plutón Cobres de edad 476±1 Ma, 
Hongn et al. 2006) bajo condiciones de 
metamorfismo de alta temperatura (Bec-
chio et al. 1999).

GEOLOGÍA LOCAL Y 
PETROGRAFÍA

Sobre la base de observaciones de cam-
po y petrografía de las rocas reconocidas 
en el área de Tajamar y quebradas de Ca-

jón y Agua de Castilla, se diferenciaron 
tres unidades: plutónica, subvolcánica y 
volcánica (Figs. 2 y 3). A continuación, se 
describen las características de campo y 
petrográficas de cada unidad.
 
Unidad plutónica
Es la unidad de mayor extensión areal y 
se distribuye en el sector oeste y centro de 
Tajamar y en el sector oeste de Cajón. Es-
tá integrada por: granito porfídico, gra-
nodiorita, leucogranito turmalinífero y 
sienogranito (Figs. 2 y 3).
Granito porfídico: Aflora al oeste de la que-
brada de Tajamar (Fig. 2), de color rosa-
do y está intruído por cuerpos de grano-

diorita y pórfidos riolíticos. Hacia el sur 
del Abra de Gallo, fuera del área de es-
tudio, el granito porfídico intruye a sedi-
mentitas ordovícicas (sin posición estra-
tigráfica definida) con contactos netos y 
en algunos casos se observa una relación 
de paraconcordancia. El granito porfídi-
co es de grano grueso y se caracteriza por 
el desarrollo de megacristales de cuarzo 
y feldespato potásico de tamaños entre 5 
a 10 cm. Contiene enclaves de metamor-
fitas de bajo a mediano grado de 10 a 40 
cm, probablemente correspondientes a la 
Formación Puncoviscana o equivalentes 
de más alto grado (Fig. 4a) y cumulatos ri-
cos en biotita.

Figura 2: Mapa geológico del 
área de Tajamar y quebrada 
Agua de Castilla. Coordena-
das UTM, zona 19S.
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Petrográficamente tiene textura holo-
cristalina porfídica de grano grueso (3 a 
5 mm) (Fig. 4b). La roca está compues-
ta por fenocristales de cuarzo, feldespato 
potásico, plagioclasa y cristales de biotita, 
como minerales esenciales. Los minera-
les accesorios corresponden a muscovita, 
circón y minerales opacos.
Los fenocristales de feldespato potásico 
es la fase más abundante y tienen forma 
subhedral, de grano medio a grueso (3 a 6 
mm) y con textura pertítica. Tienen frac-
turas rellenas por minerales secundarios 
e inclusiones de biotita y minerales opa-
cos. Los fenocristales de cuarzo de gra-
no medio a grueso (2,7 a 5 mm), en la ma-
yoría de las muestras analizadas exhiben 

rasgos de deformación dúctil que inclu-
yen extinción ondulosa marcada y tex-
turas de recristalización dinámicas y es-
táticas. Los fenocristales de plagioclasa 
tienen formas subhedral y tamaño de gra-
no fino a medio (2,5 a 2,8 mm). La biotita 
tiene forma subhedral a euhedral, tama-
ño de grano medio (2,8 mm) y parcial-
mente cloritizada. 
La matriz es de grano medio y está com-
puesta por cristales de feldespato potási-
co, plagioclasa, cuarzo, biotita y musco-
vita de grano fino (sericita). El feldespato 
potásico tiene forma subhedral con ta-
maños que varían de 0,5 a 1 mm. Algu-
nos individuos tienen textura pertítica. 
El cuarzo es anhedral, de grano medio 

(0,5 a 2 mm) y con extinción ondulosa. El 
cuarzo tiene fracturas rellenas por crista-
les de grano muy fino de muscovita, bio-
tita y opacos (como minerales de altera-
ción). Además, se observan agregados 
de cuarzo por recristalización (Fig. 6a). 
La plagioclasa tiene forma subhedral, de 
grano medio y tamaños que varían de 1 a 
2 mm. La biotita es de grano fino, en al-
gunos casos alterada a clorita y con inclu-
siones de circón. 
En afloramiento, sobre esta misma lito-
logía, se observaron fajas de deformación 
dúctil elongadas de dimensiones 50 a 500 
m de largo representadas por protomilo-
nitas y milonitas caracterizadas por con-
tener porfiroclastos con sombras de pre-

Figura 3: Mapa geológico de 
la quebrada de Cajón. Coor-
denadas UTM, zona 19S.
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sión y mica-fish. A escala mesoscópica, en 
las zonas deformadas se distinguen dos 
dominios, un dominio leucocrático y otro 
melanocrático. Petrográficamente, la zo-
na melanocrática tiene textura miloníti-
ca definida por bandas de biotita y serici-
ta que rodean a porfiroclastos de cuarzo, 
feldespato potásico, plagioclasa y agrega-
dos cuarzo-feldespáticos. La parte leuco-
crática tiene textura granoblástica, con 
moderada orientación de sus minerales y 
menor tamaño respecto de la parte mela-
nocrática. Se compone de cuarzo, plagio-
clasa y como accesorios biotita, muscovi-
ta, clorita, circón y minerales opacos.
Granodiorita: Aflora en el sector centro y 
oeste de la quebrada de Tajamar (Fig. 2). 
Se distingue por su color gris blanqueci-
no con tonalidades rosas y está en contac-
to neto con el granito porfídico. A dife-
rencia de este último, la granodiorita es 
de grano más fino y contiene xenolitos de 
metamorfitas de pequeño tamaño, entre 
1-2 cm (Fig. 4c). 
Petrográficamente corresponde a una ro-
ca con textura holocristalina, equigranu-
lar de grano medio (Fig. 4d) compuesta 
por cuarzo, feldespato potásico, plagio-
clasa y biotita como minerales esenciales. 
Los minerales accesorios corresponden 
a muscovita, circón y minerales opacos. 
El cuarzo es anhedral y varían de 0,2 a 
4,5 mm de diámetro. Los individuos de 
mayor tamaño tienen extinción ondulo-
sa, con generación de subgranos debido 
a la recristalización dinámica. También 
ocurre como exsoluciones en forma de 
parches en cristales de feldespatos y ver-
miformes del tipo simplectítica. La pla-
gioclasa (albita-oligoclasa) es subhedral, 
de hábito tabular y tamaños de 0,2 a 2,5 
mm. Tiene maclado polisintético, zona-
ción, exsoluciones de cuarzo y relaciones 
texturales de tipo mirmequítica y pertíti-
ca con el feldespato potásico. El feldes-
pato potásico (microclino) tiene forma 
anhedral a subhedral, de hábito tabular 
y tamaño de 0,25 a 3 mm de diámetro. 
Tiene maclado en enrejado poco definido 
y pertitas en flamas. La biotita constitu-
ye cristales de hábito laminar, frecuente-
mente con las trazas de clivaje flexurados, 
fracturadas y parcialmente cloritizadas.

Leucogranito turmalinífero: Aflora en la parte 
central de la quebrada de Tajamar (Fig. 2), 
asociado con la granodiorita. En aflora-
miento se diferencia por su color rosado 
claro, de grano fino y desarrollo de tex-
tura sacaroide por sectores. A pesar de la 
reducida expresión areal, aflora en varios 
cuerpos de forma irregular que alcan-
za hasta 5 m de largo por 2 m de ancho. 
El contacto con la granodiorita es tran-

sicional con un ancho variable de unos 
pocos centímetros (5 a 10 cm). Se carac-
teriza por contener abundante soles o nó-
dulos (3 a 7 cm) y cristales individuales 
de turmalina diseminados en toda la ro-
ca (variedad chorlita, Fig. 4e). La mayoría 
de los nódulos exhiben un arreglo radial 
de prismas (hasta 5–6 cm) con desarrollo 
de un halo de decoloración de tonos blan-
quecinos.

Figura4: Aspecto en afloramiento y Fotomicrografías de secciones delgadas (nicoles cruzados) de las uni-
dades plutónicas reconocidas en el área de Tajamar: a) Granito porfídico con enclaves de metamorfitas de 
bajo grado; b) Granito porfídico. Entre los fenocristales de cuarzo y feldespato potásico se observa recris-
talización de cuarzo (flecha blanca); c) Granodiorita con textura equigranular y enclaves de metamorfita de 
bajo grado; d) Granodiorita con textura equigranular de grano medio; e) Leucogranito turmalinífero con 
cúmulos de turmalina y halo leucocrático de reacción; f ) Leucogranito turmalinífero de textura equigranu-
lar. Notar los cristales de turmalina euhedral.
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Petrográficamente corresponde a una ro-
ca de textura holocristalina equigranular 
de grano medio (Fig. 4f) compuesta por 
cuarzo, feldespato potásico, plagioclasa, 
biotita y muscovita como minerales esen-
ciales. Los minerales accesorios corres-
ponden a muscovita, circón, turmalina y 
minerales opacos. El cuarzo es anhedral 
y de 0,2 a 3,0 mm de diámetro, ocasional-
mente con extinción ondulosa y genera-
ción de subgranado. La plagioclasa (oli-
goclasa) es subhedral, de hábito tabular y 
tamaños de 0,2 a 2,5 mm. Tiene maclado 
polisintético y relaciones texturales de ti-
po pertítica en el feldespato potásico. El 
feldespato potásico (microclino) es an-
hedral a subhedral, tamaño de 3 a 4 mm 
de diámetro y maclado en enrejado po-
co definido. La biotita ocurre como cris-
tales de hábito laminar, con tamaños de 
hasta 2 mm, color castaño claro a marrón 
oscuro y contiene inclusiones de circón. 
Frecuentemente, los cristales tienen sus 
trazas de clivaje flexuradas, fracturadas 
y parcialmente cloritizadas. Se recono-
cieron dos tipos de muscovita, una como 
alteración a partir de biotita y otra como 
cristales subhedrales, de tamaño similar 
a los otros minerales, aparentemente de 
origen primario. 
Respecto a los nódulos de turmalina, el 
halo leucocrático está constituido por fel-
despato potásico que exhibe mayor al-
teración (agregados de caolín y sericita) 
respecto de los feldespatos potásicos del 
leucogranito hospedante (Fig. 4f).
Sienogranito: Aflora en la quebrada de Ca-
jón y constituye un cuerpo plutónico ais-
lado de forma elongada E-O y dimen-
sión aproximada de 1,8 km de largo por 
300 m de ancho (Fig. 3). Está parcialmen-
te cubierto por sedimentos de acarreo. 
Es de color gris y tiene textura porfídica 
compuesta por fenocristales de cuarzo, 
feldespato potásico (ortoclasa), plagio-
clasa, biotita y en menor cantidad mus-
covita, todos inmersos en una matriz de 
grano fino de similar composición mine-
ralógica. Los fenocristales de feldespato 
potásico incrementan su tamaño hacia 
el oeste y alcanzan un tamaño de hasta 
5 o 6 cm. El cuerpo plutónico está afec-
tado por deformación dúctil y desarrollo 

de una estructura planar a lo largo de to-
do el cuerpo (Fig. 5a). Petrográficamente 
corresponde a una roca de textura holo-
cristalina porfídica de grano medio. Los 
fenocristales de cuarzo tienen forma an-
hedral, de 2 a 3 mm de tamaño, extin-
ción ondulosa, fracturamiento e inclusio-
nes de circón y biotita. Los fenocristales 
de feldespato potásico son los más abun-
dantes y tienen forma subhedral a anhe-
dral, de grano medio a grueso, frecuen-
temente con tamaños entre 2,0 a 3,5 mm 
y con maclas acuñadas. Tienen inclusio-
nes de circón, muscovita y están altera-
dos a minerales arcillosos y agregados de 
sericita. Los fenocristales de plagioclasa 
tienen forma anhedral, están maclados, 
con extinción ondulosa y tamaño entre 
1,5 a 2,0 mm. Tienen inclusiones de cir-
cón y están alterados a minerales arcillo-
sos. La biotita (2 mm) tiene forma euhe-
dral a subhedral, levemente orientada y 
en conjunto con muscovita definen una 
estructura planar en la roca. La biotita es-
tá parcialmente reemplazada por musco-
vita y clorita.
En el inicio de la quebrada de Cajón, se 
observa el desarrollo de una zona de mi-
lonitas con buzamiento aproximadamen-
te vertical (dbz 320º/45º). En sección 
delgada, se observa abundantes microes-
tructuras que evidencian una fuerte re-
cristalización dinámica del cuarzo. Las 
principales texturas observadas son ex-
tinción ondulosa, generación de cintas y 
recristalización de cuarzo (subgranado) 
por procesos de recristalización del tipo 
bulging (Fig. 5b).

Unidad subvolcánica
La unidad subvolcánica está conforma-
da por cuerpos de pórfidos riolíticos que 
afloran en el sector central de la quebrada 
de Tajamar y por cuerpos de sills que in-
tercalan con sedimentitas ordovícicas en 
la quebrada de Cajón.
Pórfidos riolíticos: los pórfidos riolíticos se 
disponen en forma de fajas alargadas-
subparalelas de rumbo NNE- SSO, son 
cuerpos coherentes que conforman aflo-
ramientos aislados de 5 a 10 m de ancho 
por 300 a 400 m de largo y en su conjun-
to alcanzan más de 2 km de longitud. El 

contacto con el granito porfídico es tran-
sicional (Fig. 5c). Tienen una marcada 
textura porfídica con fenocristales de fel-
despato potásico (3 a 6 mm), plagioclasa 
y cuarzo azul inmersos en una matriz de 
tonalidad oscura de grano fino hasta afa-
nítica (0,2-0,5 mm) rica en biotita y clo-
rita (Fig. 5d). Los cuerpos están foliados 
y en algunos se reconocen fajas discretas 
de deformación dúctil.
Petrográficamente corresponden a una 
roca con textura hialina parcial con re-
emplazo del vidrio en su matriz (Fig. 5e). 
La roca clasifica modalmente como feno-
riolita a fenoriodacita. Los fenocristales 
de ortoclasa son de forma subhedral a an-
hedral, de 3 a 6 mm de tamaño con textu-
ra pertitica. Los fenocristales de plagio-
clasa (oligoclasa) tienen forma subhedral 
con tamaños que varían de 1 a 2 mm, ma-
cla polisintética y zonación. El cuarzo es 
límpido tiene forma subhedral a anhedral 
con tamaño que varía de 4 a 5 mm, ex-
tinción ondulosa, con engolfamientos, 
límpido y con fracturamiento. Algunos 
fenocristales contienen inclusiones de 
feldespato potásico. La biotita es el ma-
fito más abundante, con forma subhe-
dral, tamaños variables y totalmente alte-
rada y reemplazada por minerales opacos 
y muscovita. La matriz es de grano fino, 
con escasas texturas de desmezclas (mir-
mequitas) e intercrecimientos de cuarzo-
feldespato potásico.
En estos cuerpos porfídicos se observan 
en algunos sectores fajas de deformación 
con dimensiones 600 m x 1,5 km y con 
desarrollo de protomilonitas y milonitas. 
Petrográficamente, la textura milonítica 
(Fig. 5f) está definida por la combinación 
de varios elementos: (1) porfiroclastos de 
plagioclasa y microclino con sombras de 
presión de cuarzo recristalizado, (2) agre-
gados cuarzo-feldespáticos (ojos o lentes) 
rodeados por bandas de biotita y sericíta, 
y (3) cintas (ribbons) de cuarzo. Los por-
firoclastos de feldespato potásico y pla-
gioclasa están rodeados por una capa de 
grano fino de feldespato potásico, cuar-
zo, biotita y muscovita. Algunos porfi-
roclastos de feldespato potásico tienen 
deformación frágil con microfallas anti-
téticas respecto de una cinemática dex-
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tral dominante. Los porfiroclastos de 
cuarzo son de tres tipos: cuarzo de gra-
no grueso a medio con extinción ondu-
losa que forman núcleos con sombras de 
presión; cuarzo policristalino produc-
to de la recristalización dinámica y cuar-
zo anhedral con su eje longitudinal pa-
ralelo a la dirección del movimiento. La 
biotita conforma porfiroclastos del tipo 
mica-fish y con deformación frágil eviden-
ciada por microfallas antitéticas, similar 
a los feldespatos potásicos. La matriz de 
las milonitas está compuesta por cuarzo, 
plagioclasa, feldespato potásico, biotita, 
muscovita y en menor medida clorita, cir-
cón, epidoto y minerales opacos.
Sills: los cuerpos de sills afloran en la ba-
se de una secuencia volcano-sedimenta-
ria de ≈ 100 m de espesor en la quebrada 
de Cajón (Fig. 3). Se compone de cuer-
pos tabulares coherentes de ≈ 5 m de es-
pesor, con los mayores espesores hacia 
la base de la secuencia; intercalados con 
bancos de metalutitas con espesores en-
tre 3-18 cm y metagrauvacas macizas con 
espesores entre 5-11 cm de edad Areni-
giana superior de acuerdo a su contenido 
fósil (Rolleri y Mingram 1968). Blasco et 
al. (1996) interpretan a esta secuencia se-
dimentaria como parte de la Formación 
Parcha (Fig. 1). La estratificación de las 
sedimentitas es del tipo plano paralela 
con rumbo general NE-SO y buzamien-
to noroeste (dbz 330º/40º) y sudeste (dbz 
170º/35º) que definen una estructura an-
ticlinal con su eje coincidente con la traza 
de la quebrada.
En los contactos inferiores  y superiores 
de los sills con las sedimentitas se recono-
ce el desarrollo de peperitas de tipo glo-
bular con un espesor ≈ 20 cm de ancho 
(Fig. 6a).
Petrográficamente los sills tienen textu-
ra porfídica compuesta por fenocrista-
les subredondeados de plagioclasa, cuar-
zo y escaso feldespato potásico inmersos 
en una matriz criptocristalina recristali-
zada del tipo felsítica. La roca clasifica co-
mo una fenodacita (estimación visual de 
fenocristales). Los fenocristales de pla-
gioclasa son la fase dominante, de com-
posición oligoclasa-andesina y de for-
ma subhedral. El tamaño varía de 2 a 3 

mm y algunos individuos tienen engolfa-
mientos. Los fenocristales de feldespato 
potásico tienen forma subhedral, con ta-
maños de 2 a 2,5 mm, poco alterados a se-
ricita-caolín y en algunos casos desarro-
llan engolfamientos. Los fenocristales de 
cuarzo son escasos, límpidos, tienen for-
ma anhedral, de grano fino a medio y con 

tamaños que oscilan entre 1 a 2 mm. En 
general, el cuarzo exhibe engolfamien-
tos y algunos adquieren forma esqueletal. 
En algunas muestras, el cuarzo exhibe 
un manto fino y continuo alrededor del 
cristal compuesto por un agregado crip-
tocristalino de cuarzo y feldespato. Al-
gunos granos de cuarzo tienen extinción 

Figura 5: Aspecto en afloramiento y en Fotomicrografías de secciones delgadas (nicoles cruzados) de las uni-
dades plutónicas/subvolcánicas/volcánicas de la quebrada de Tajamar, Cajón y Agua de Castilla. a) Aspecto 
de sienogranito con fenocristales grandes de feldespato potásico principalmente y con deformación dúctil; 
b) Sienogranito deformado. Detalle de cuarzo con generación de cintas y subgranado en cuarzo; c) Contacto 
transicional entre el granito porfídico y el pórfido riolítico; d) Detalle del pórfido riolítico. Notar el marcado 
desarrollo de los fenocristales de feldespato potásico. (Gp: granito porfírico, Pr: pórfido riolítico, Kfs: fel-
despatos potásicos); e) Detalle del pórfido riolítico de la unidad subvolcánica; f ) Milonita en protolito de pór-
fido riolítico. Notar el porfiroclasto de plagioclasa zonal con sombras de presión de cuarzo recristalizado y 
rodeado por bandas de biotita- sericita. Se indica el sentido del movimiento del tipo dextral (flechas blancas).
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ondulosa y fracturamiento (con despla-
zamiento mínimo de los fragmentos). Se 
observan escasos fenocristales pseudo-
morfos de biotita formados por agrega-
dos de cristales de clorita (transformada a 
clorita + mineral opaco dispuestos según 
líneas del clivaje). La matriz está forma-
da por un agregado muy fino de feldes-
pato potásico-cuarzo-plagioclasa y relic-
tos de fracturas perlíticas del tipo clásica. 
Se observan minerales secundarios como 
clorita, calcita y sericita. La clorita se pre-
senta como parches que oscilan entre 2 
y 1,5 mm de tamaño. Son frecuentes las 
texturas de desvitrificación que originan 
cuarzo micropoiquilítico (inclusiones de 
opacos y feldespato potásico) en forma 
de parches xenomorfos con tamaños que 
varían entre 0,2 y 0,3 mm.
Hacia el sur de la quebrada de Cajón, esta 
unidad tiene deformación dúctil con de-
sarrollo de fajas discretas de menos de 1 
cm de ancho, alcanzando en conjunto 10 
cm de ancho. Petrográficamente corres-
ponde a una milonita con matriz here-
dada de roca volcánica. La milonita tie-
ne porfiroclastos de cuarzo, plagioclasa 
y feldespato potásico inmersos en matriz 
de filosilicatos (muscovita, clorita) y agre-
gado de cuarzo y minerales opacos. Los 
porfiroclastos de cuarzo tienen fractura-
miento y extinción ondulosa. Algunos in-
dividuos están maclados, con sombras de 
presión y subgranados. Los porfiroclas-
tos de plagioclasa tienen la traza de clivaje 
flexurados resultando en una textura tipo 
kinking. En la matriz, los filosilicatos es-
tán orientados y alineados definiendo la 
foliación milonítica y en algunos secto-
res desarrollan micropliegues. Además, 
se observan segregados de cuarzo en ve-
nillas que atraviesan toda la roca, aparen-
temente desvinculada de la deformación 
dúctil.
Peperitas globulares: se desarrollan en los 
márgenes inferior y superior de los sills, 
con un espesor ≈ 20 cm de ancho y un 
cuerpo parcialmente cubierto de 200 m 
de continuidad. La unidad se caracteriza 
por presentar clastos juveniles de tamaño 
variable entre 5 a 15 cm de longitud y geo-
metrías globulares de bordes irregula-
res, inmersos en el material sedimentario 

(Fig. 6a). Estos glóbulos suelen desagre-
garse totalmente resultando en cristales 
juveniles liberados como relictos dentro 
del material sedimentario. En el contac-
to entre la vulcanita y la sedimentita, esta 
última desarrolla una franja centimétrica 
fuertemente silicificada y no conserva la 
estratificación primaria original.
Petrográficamente, las peperitas globu-
lares están constituidas por clastos juve-
niles inmersos en la sedimentita. En el 
contacto entre ambas rocas, los clastos 
juveniles suelen desagregarse en sus com-
ponentes primarios (plagioclasa, cuarzo, 
feldespato potásico y fragmentos de vi-
drio) y entremezclarse con la sedimenti-
ta de grano fino silicificada (Fig. 6b). Los 
componentes juveniles como plagiocla-
sas y feldespatos están intensamente al-
terados a caolín y mayormente a sericita 
fina. En general todos los cristales juve-
niles están intensamente fragmentados.
 
Unidad volcánica
La unidad volcánica está conformada por 
un cuerpo tipo criptodomo que aflora al 
norte de la quebrada de Cajón y por una 
volcanita porfídica que aflora en la que-
brada de Agua de Castilla.
Criptodomo parcialmente extrusivo: Aflora en 
la parte superior de la secuencia volca-
no- sedimentaria de la quebrada de Ca-
jón y conforma un cuerpo ígneo cohe-
rente con morfología de techo convexo, 
composición dacítica y desarrollo de pe-
peritas blocosas (Fig. 6c) en la base y de 
hialoclastitas en el techo (Figs. 6d, e). Por 
otro lado se observó un acuñamiento ha-
cia los bordes de este criptodomo con el 
desarrollo de plegamiento sin sedimen-
tario tipo slumping. Petrográficamente, el 
criptodomo tiene textura porfídica com-
puesta por fenocristales angulosos a su-
bangulosos de plagioclasa, cuarzo y esca-
so feldespato potásico inmersos en una 
matriz criptocristalina recristalizada del 
tipo felsítica. La proporción de fenocris-
tales en esta unidad es menor comparada 
con la proporción en los sills. La roca cla-
sifica como una fenodacita (estimación 
visual de fenocristales).
Los fenocristales de plagioclasa son la fa-
se dominante, de composición oligocla-

sa-andesina y de forma subhedral y con 
tamaños que varía de 1 a 2 mm. Los fe-
nocristales de feldespato potásico tienen 
forma subhedral, con tamaños de 1 a 1,5 
mm, tienen escasa alteración a sericita-
caolín y algunos están engolfados. Los 
fenocristales de cuarzo son escasos, lím-
pidos, tienen forma anhedral, con tama-
ños que oscilan entre 0,5 a 1 mm, algunos 
engolfados y con formas esqueletales. Se 
observan escasos fenocristales pseudo-
morfos de biotita formados por agrega-
dos de cristales de clorita subhedral. La 
matriz está formada por un agregado fel-
sítico de feldespato potásico-cuarzo-pla-
gioclasa y con relictos de fracturas perlíti-
cas del tipo clásica. 
Peperitas blocosas: Afloran en la base del 
criptodomo, con una extensión de ≈ 
250 m de espesor. La unidad se caracte-
riza por presentar clastos juveniles y se-
dimentarios, de tamaño variable entre 1 
y 10 cm de longitud, con geometría blo-
cosa de bordes curviplanares y textu-
ra jigsaw-fit, inmersos en el material sedi-
mentario altamente fluidizado (Fig. 6c). 
En el contacto entre la base del criptodo-
mo y la sedimentita, se observan fractu-
ras en el cuerpo ígneo coherente rellenas 
por material sedimentario que desarro-
lla una fina laminación paralela hacia los 
margenes de la fractura producto de la 
fluidización.
Petrográficamente, las peperitas del ti-
po blocosa están constituidas principal-
mente por clastos juveniles inmersos en 
material sedimentario fluidizado (Fig. 
6f). La fluidización se observa por la li-
gera orientación subparalela en los filosi-
licatos de la sedimentita hacia el contacto 
con la volcanita. Los clastos juveniles se 
desagregan en sus componentes (crista-
les y relictos de vidrio) y se entremezclan 
íntimamente con parches de sedimentita 
fluidizada de variados tamaños.
Hialoclastitas: en la quebrada de Cajón se 
identificaron hialoclastita in situ (Fig. 6d, 
e) y removilizada. La hialoclastita in si-
tu se caracteriza por su textura brecho-
sa monolitológica, con clastos de bordes 
curviplanares, irregulares o circulares y 
textura jigsaw-fit. Al microscopio, los clas-
tos y la matriz presentan las mismas ca-
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racterísticas (composición mineralógica, 
microtextura y alteración) que la roca vol-
cánica coherente (criptodomo). En base 
a la proporción relativa clasto/matriz, se 
diferencian dos tipos de hialoclastita in si-
tu: hialoclastita clasto sostén y matriz sos-
tén. La hialoclastita matriz sostén fueron 
anteriormente interpretadas errónea-
mente por Blasco et al. (1996) como flu-
jos piroclásticos submarinos (ignimbritas 
y tobas) con textura eutaxítica.
La hialoclastita clasto sostén tiene una 
extensión lateral aproximada de 2 m y pa-
sa lateralmente a la roca volcánica cohe-
rente. Los afloramientos de esta litología 
solo se observa en el sector norte y sur de 
la ladera oriental. La fragmentación de la 
roca es variable y se identifican dominios 
con fragmentación gruesa con clastos de 
hasta 5 cm de largo de su eje mayor y do-
minios con fragmentación más fina con 
clastos menor a l cm (Fig. 6e).
La hialoclastita matriz sostén tiene mayor 
continuidad lateral hasta los 120 m apro-
ximadamente en la ladera oriental y pasa 
lateralmente al criptodomo tanto en la la-
dera oriental como occidental. Los clas-
tos alcanzan tamaños variables entre 1 y 
20 cm de eje mayor, de tonalidades oscu-
ros verdosos a negros, geometrías lenti-
culares a circulares y con textura porfírica 
(Fig. 6d). Los clastos están constituidos 
por fenocristales de cuarzo y plagioclasa 
inmersos en una matriz afanítica cloríti-
ca que le confiere aspecto de pseudofiam-
mes (López et al. 2012) y están orienta-
dos subparalelamente entre sí. La matriz 
fragmentaria de la hialoclastita es afaníti-
ca de composición felsítica con fragmen-
tos de cuarzo dispersos.
La hialoclastita removilizada aflora sola-
mente en el sector sur de la ladera orien-
tal con una extensión lateral de ≈ 15 m. 
La unidad está en contacto neto con la 
hialoclastita matriz sostén y constituye 
un depósito macizo formado por clastos 
que varían desde 5 a 0,5 cm de eje ma-
yor, subredondeados a subangulosos de 
hialoclastita matriz sostén y de cuarzo. 
Petrográficamente, los clastos de la hia-
loclastita in situ contienen fenocristales 
de cuarzo, plagioclasa y feldespato muy 
fragmentados, pero en general la mayo-

ría preserva su textura jigsaw-fit y las frac-
turas perlíticas de tipo clásica están com-
pletas y realzadas por la desvitrificación 
(núcleo con mosaico felsítico, borde con 

sericita recristalizada). Es notable la dife-
rencia de tamaños entre los fenocristales 
de los clastos y la matriz de la hialoclasti-
ta (Fig. 7a). En la matriz de la hialoclastita 

Figura 6: Aspecto en afloramiento y en Fotomicrografías de secciones delgadas (nicoles cruzados) de las 
unidades subvolcánicas/volcánicas de la quebrada de Cajón y Agua de Castilla. a) Detalle de peperita del 
tipo globular. Nótese la geometría globular de los clastos juveniles (remarcado con línea punteada) inmersos 
en la sedimentita (flecha negra); b) Peperita. Nótese el contacto transicional entre la sedimentita (izquierda 
fotografía) y volcanita (derecha fotografía), y los cristales juveniles subhédricos inmersos en la sedimentita; 
c) Detalle de peperita del tipo blocosa. Flecha negra señala la sedimentita fluidizada. Nótese los clastos ju-
veniles de color claro y con geometrías blocosas (remarcados con línea punteada); d) Detalle de hialoclastita 
in situ matriz sostén. Nótese los clastos de tamaños variables entre 1 y 20 cm de eje mayor, de tonalidades 
oscuras verdosos a negros y con geometrías lenticulares orientados subparalelamente; e) Detalle de hialo-
clastitas in situ clasto sostén. Nótese la geometría de los clastos (línea puntuada) con bordes curviplanares y 
la fragmentación variable de la roca; f ) Peperita. Nótese en el centro de la fotografía un glóbulo juvenil (línea 
punteada blanca) principal inmerso en la sedimentita. También se observa otros glóbulos menores alrededor 
del glóbulo principal. Los glóbulos se reconocen por su textura criptocristalina félsitica y por la presencia de 
relictos de fracturas perlíticas clásicas. En la sedimentita también se aprecia fenocristales juveniles.
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la fragmentación es mayor, los fragmen-
tos de cristales están rotados y desplaza-
dos y las fracturas perlíticas están rotas y 
desarrollan morfologías de pseudotrizas 
vítreas (López et al. 2012). Las tonalida-
des oscuras verdosas a negras de los clas-
tos de la hialoclastitia in situ matriz sos-
tén, está dado por el reemplazo de biotita 
por clorita (alteración secundaria).
Volcanita: aflora como un manto potente 
y tabular de roca coherente (Fig. 7b), con 
espesores de ≈ 2-3m, de tonalidad ver-
dosa y proximo a sedimentitas marinas 
portadoras de graptolitos de edad Areni-
giano-Llanvirniano (Aceñolaza y Tose-
lli, 1984). Las relaciones de techo y base 
con la sedimentita ordovícica no son cla-
ras, debido a que el techo esta erodado y 
la base está cubierta o parcialmente des-

cubierta en pequeños afloramientos (2-3 
metros) donde las relaciones no son cla-
ras. Las rocas coherentes son porfídicas 
con fenocristales de plagioclasa y cuarzo 
inmersos en una matriz afanítica de co-
lor verde (Fig. 7c). Hacia el norte del aflo-
ramiento principal, se observan zonas de 
deformación dúctil no estudiadas en es-
te trabajo. La edad U-Pb en circones de 
estas rocas es 473 Ma (Viramonte et al. 
2007).
Petrográficamente la volcanita tiene tex-
tura porfídica compuesta por fenocrista-
les de plagioclasa, feldespato potásico y 
escaso cuarzo inmersos en matriz cripto-
cristalina felsítica (Fig. 7d). La roca cla-
sifica como fenodacita (estimación visual 
de fenocristales).
La plagioclasa (fenocristales) es la fase 

Figura 7: Aspecto en afloramiento y en Fotomicrografías de secciones delgadas (nicoles cruzados) de las 
unidades subvolcánicas/volcánicas de la quebrada de Cajón y Agua de Castilla. a) Detalle del criptodomo de 
la quebrada de Cajón. Nótese los fenocristales de feldespatos y plagioclasas euhedrales a subhedrales inten-
samente alterados y el cuarzo anhedral y límpido. La matriz es un mosaico criptocristalino de composición 
felsítica; b) Detalle del criptodomo de la quebrada de Cajón. Nótese la textura porfídica compuesta princi-
palmente por fenocristales euhédricos, angulosos a subangulosos de plagioclasa inmersos en una matriz 
microcristalina felsítica; c) Volcanita de Agua de Castilla. Notar la textura porfídica con fenocristales de pla-
gioclasa; d) Detalle de la volcanita de la quebrada de Agua de Castilla. Nótese los fenocristales de feldespatos 
y plagioclasas euhedrales a subhedrales intensamente alterados y el cuarzo anhedral y límpido. La matriz es 
un mosaico criptocristalino de composición felsítica.

modal dominante, tiene forma subhedral 
a anhedral y el tamaño varía entre 2,5 y 
3,2 mm. Algunos individuos tienen en-
golfamientos y están alterados a calcita. 
Los fenocristales de feldespato potásico 
son subhedral a anhedral, tamaños en-
tre 2 y 3,4 mm y están alterados a seri-
cita-caolín. Los fenocristales de cuarzo 
ocurren en escasa proporción, tamaños 
menores a 0,3 mm, límpidos, forma anhe-
dral y con extinción ondulosa. También 
se observan biotitas de color verde páli-
do a marrón oscuro, con tamaño aproxi-
mado de 2 mm de tamaño, subhedral y al-
terados a clorita en forma parcial a total 
(pseudomorfos). La matriz está formada 
por un agregado fino, microcristalino, de 
feldespato potásico-cuarzo-sericita.

GEOQUÍMICA

Con la finalidad de clasificar las unida-
des litológicas reconocidas sobre la base 
de su composición geoquímica, se anali-
zaron elementos mayoritarios y algunos 
elementos traza de un total de 8 muestras 
representativas. Los elementos mayori-
tarios fueron determinados a partir pas-
tillas fundidas con tetraborato de litio. 
La fusión se realizó en un equipamien-
to semiautomático marca Classy Fluxy. 
Las concentraciones de elementos traza 
(ppm) fueron determinadas sobre pas-
tillas prensadas, con agregado de aglo-
merante (elvacite/acetona-20/80) a una 
presión de 1400 Kg/cm2. Se utilizaron 
curvas de calibración medidas sobre pa-
trones de roca del Servicio Geológico de 
Japón y de Estados Unidos. Ambas medi-
ciones fueron realizadas  en  el Laborato-
rio de Espectrometría de fluorescencia de 
Rayos X, LANAIS-Instituto Geonorte, 
Universidad Nacional de Salta. Este labo-
ratorio consta de un equipo Rigaku 2000, 
dispersivo en longitud de onda, con tu-
bo de Rh, detector de centelleo y flujo ga-
seoso y cristales monocromadores LIF, 
PET, TAP y GE.
Las muestras T-10-10 y T-10-13 corres-
ponden a la granodiorita, la muestra 
T-10-16 al leucogranito, T-10-23 al gra-
nito porfídico y las muestras T-10-27 y 
T-10-28 al pórfido riolítico. Todas las 
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muestras pertenecen a la zona de Taja-
mar. Las muestras T-10-32 y T-10-35 co-
rresponden a las volcanitas (sills y cripto-
domo) de la quebrada de Cajón y T-10-38 
a la volcanita de la quebrada de Agua de 
Castilla (Cuadro 1).  
Las rocas analizadas, en general tienen 
contenidos de SiO2 medios a altos (65,11 
a 75,48 SiO2 %). Las unidades plutóni-
cas (granito porfídico y granodiorita) y 
las volcanitas tienen contenidos simila-
res de FeOT entre 4,16 y 4,85 % y MgO 
entre 1,6 y 2,25 % y bajas concentracio-
nes CaO, entre 0,97 y 1,94 %. El pórfi-
do riolítico y el leucogranito turmalinífe-
ro tienen bajos contenidos de FeOT (0,01 
a 1,87 %), MgO (0,38 a 0,7 %) y CaO (en-
tre 0,41 a 0,85 %).
Los granitoides, las volcanitas y el pórfido 
riolítico corresponden a la serie calcoal-

calina según el diagrama AFM (Irvine y 
Baragar 1971, Fig. 8a). Según el diagra-
ma TAS (Le Bas et al. 1986, Fig. 8b), las 
rocas analizadas clasifican como dacitas 
(granodiorita, granito porfídico y las vol-
canitas) y riolitas (leucogranito turmali-
nífero y pórfido riolítico). La mayoría de 
las rocas pertenecen a la serie calcoalca-
lina alta en potasio (Fig. 8c), sin embar-
go se distinguen las volcanitas T-10-35 y 
T-10-38 caracterizadas por el alto conte-
nido de Na2O y bajo K2O, probablemen-
te relacionado al proceso de alteración 
secundaria descripto para las volcanitas. 
De acuerdo con el diagrama A/CNK vs 
A/NK (Fig. 8d), todas las muestras se 
ubican en el campo de rocas peralumino-
sas con índices de saturación de aluminio 
ASI ≥ 1 (1,10 a 1,45).
En general, los elementos mayoritarios y 

traza analizados muestran un comporta-
miento geoquímico similar en los diagra-
mas de variación tipo Harker y se dife-
rencian dos grupos principales. Un grupo 
está constituido por las volcanitas dacíti-
cas, la granodiorita y el granito porfídi-
co y un segundo grupo compuesto por el 
pórfido riolítico y leucogranito, (Fig. 9). 
El FeOT, MgO, CaO, Al2O3 y TiO2 (Figs. 
9a, c y 9e, f ) exhiben tendencias negati-
vas con incremento de SiO2 mientras que 
es positiva para el K2O (Fig. 8c). El Na2O 
no exhibe un patrón definido (Fig. 9d) y 
el P2O5 tiene una tendencia negativa leve. 
Algunas de las volcanitas dacíticas anali-
zadas de Agua de Castilla y Cajón mues-
tran un enriquecimiento en Na2O (Fig. 
8d, Cuadro 1) comparados con volcani-
tas de la misma localidad y es coinciden-
te con el empobrecimiento en K2O (Fig. 

SiO2 66,17 67,51 76,40 69,84 74,26 75,486 65,99 66,82 65,11
Al2O3 15,58 14,95 13,89 14,28 12,819 12,779 14,95 12,265 15,86
FeOT 4,85 4,49 0,01 4,16 1,87 1,55 4,44 4,57 4,68
MnO 0,09 0,09 0,06 0,08 0,05 0,04 0,65 0,18 0,05
MgO 2,19 2,19 0,38 1,6 0,7 0,49 2,61 2,25 1,9
CaO 1,94 1,87 0,41 1,34 0,85 0,66 0,97 1,52 1,38
Na2O 2,79 2,75 5,11 2,38 2,67 2,7 2,73 4,74 6,94
K2O 3,62 3,68 3,48 4,21 4,82 5,13 3,77 1,04 0,47
P2O5 0,19 0,2 0,23 0,2 0,17 0,18 0,19 0,18 0,21
TiO2 0,56 0,55 0,05 0,54 0,21 0,15 0,55 0,53 0,58
PPC 1,34 1,32 0,75 1,45 0,87 0,96 2,53 3,15 2,07
Total 99,31 99,59 100,76 99,08 99,29 100,13 99,39 99,04 99,24
Ba 413 452 101 244 194 234 566 183 205
Rb 133 128 299 171 203 190 123 61 15
Sr 177 146 1 107 76 126 162 190 275
Zr 185 192 44 194 126 103 193 190 245
Y 33 34 23 40 32 34 32 32 42
Nb 10 11 15 13 10 9 11 11 15
U 0 1 n/d 1 3 5 0 1 2
Th 9 10 4 13 12 11 8 9 12
Co 66 82 59 84 62 70 52 47 45
Ni 33 33 8 26 4 12 35 28 34
Cr 40 37 2 30 12 6 36 34 40
V 112 109 n/d 95 33 25 119 102 120
**T(°C) 812,6 814,7 689,2 822,5 778,1 761,3 827,2 811,2 817,3

% wt T-10-10 T-10-13 T-10-16 T-10-23 T-10-27 T-10-28 T-10-32 T-10-35 T-10-38

CUADRO 1: Análisis geoquímicos de elementos mayoritarios de las muestras del área de Tajamar y las quebradas de Cajón y 
Agua de Castilla. Los elementos mayoritarios están expresados en % en peso de óxidos. Fe total como FeOT. Los elementos 
traza están expresados en ppm. Las temperaturas se obtuvieron con el método de saturación de circón según Watson y Harrin-
son (1983).

Unidad plutónica          Unidad subvolcánica  Unidad volcánica
Área Tajamar    Quebrada de Cajón  Quebrada Agua de Castilla
Granodiorita Leucogranito Granito porfídico Pórfido riolítico Volcanita dacíticos  Volcanita dacítica

** Temperaturas de saturación de circón según Watson y Harrinson (1983).
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8c). Respecto de los elementos traza, el 
Ba, Sr, Zr e Y muestran una tendencia li-
neal negativa leve mientras que Rb es po-
sitiva (Fig. 9g) con el incremento de SiO2. 
El primer grupo de rocas muestra un en-
riquecimiento relativo de Cr y Ni respec-
to del pórfido riolíticos y el leucogranitos 
(Fig. 9h). Así mismo, el Cr y Ni (compa-
tibles) muestran tendencia lineal negati-
va marcada. 
La distribución de los elementos (posi-
ción y pendiente de las tendencias linea-
les) mayoritarios y traza que se advierten 
de los gráficos de variación, podrían res-
ponder a un comportamiento relaciona-
do con el fraccionamiento de minerales 
accesorios, plagioclasa (Figs. 9i, j) y fel-
despato potásico. Por ejemplo, la tenden-
cia continua que definen las distintas ro-
cas en el grafico Ba versus Sr indican un 
fraccionamiento de plagioclasa y feldes-
pato potásico.
Con el objetivo de realizar una evalua-
ción de un conjunto de rocas compara-
bles con las rocas aquí estudiadas, se gra-

fican las composiciones (Fig. 9) de rocas 
ígneas de Faja Eruptiva de la Puna Orien-
tal (granitoides y sus enclaves, volcanitas 
y rocas básicas) y batolitos cordilleranos. 
Las rocas analizadas de la zona de estu-
dio en conjunto con aquellas represen-
tantes del magmatismo ordovícico de la 
Puna, exhiben un enriquecimiento relati-
vo en FeOT y MgO (Figs. 9a, b) y empo-
brecimiento en CaO (Fig. 9c) respecto de 
series típicamente calcoalcalinas (batoli-
tos cordilleranos) para contenidos inter-
medios en SiO2, mientras que en compo-
siciones menores a 55 y mayores a 73 %, 
el contenido es similar. Por otro lado, el 
comportamiento geoquímico del FeOT, 
MgO y CaO de rocas ígneas aquí estudia-
das respecto de las que constituyen la Fa-
ja Eruptiva de la Puna Oriental (Figs. 9 
a-c), muestra una clara correlación (con-
tenidos similares). Esta afinidad geoquí-
mica podría estar relacionada con un ori-
gen común para estas rocas, como ya han 
evidenciado trabajos previos en rocas del 
Faja Eruptiva de la Puna Oriental y zo-

nas aquí estudiadas (p. ej. Viramonte et al. 
2007, Fernández et al. 2008).

CONSIDERACIONES Y 
DISCUSIONES

Con el fin de comprender y definir un 
modelo de emplazamiento de magmas 
silíceos en distintos niveles de la corteza 
durante la evolución del orógeno Paleo-
zoico inferior (Famatiniano), se realizó 
un análisis integral de los datos obtenidos 
en este trabajo y de la bibliografía existen-
te para el área de estudio. Por ello, es ne-
cesario tener en cuenta los siguientes as-
pectos: niveles de emplazamiento de los 
magmas, microestructuras, geoquímica 
y edad del magmatismo. El magmatismo 
del Paleozoico inferior tanto en el borde 
oriental como en el occidental de la Puna, 
se emplaza en niveles corticales medios 
a superiores (p. ej. Lucassen et al. 2000). 
Por otro lado, los niveles más profundos 
(paleo-raíces) del orógeno Famatiniano 
están representados en la zona de Valle 
Fértil (p. ej. Otamendi et al. 2009), inclu-
yendo terrenos migmáticos, intrusivos 
graníticos y grandes volúmenes de mag-
mas básicos. 
Para la zona de estudio, se considera que 
el magmatismo emplazado en distintos 
niveles corticales fue de manera prácti-
camente contemporánea. Las evidencias 
de contemporaneidad entre las unidades 
magmáticas estudiadas son: (1) el contac-
to transicional entre el granito porfidíco y 
el pórfido riolítico en el área de Tajamar; 
(2) la edad U/Pb en circones de 473 Ma 
de la volcanita de Agua de Castilla y el re-
gistro de graptolitos de edad Arenigiana- 
Llanvirniana en las sedimentitas de esta 
región; y (3) el desarrollo de peperitas en 
los contactos superiores e inferiores de 
los sills y en la base del criptodomo, que 
afloran entre sedimentitas portadoras de 
graptolitos del Arenigiano superior.

Niveles de emplazamiento
Ambiente Plutónico: Está representado por 
tres cuerpos mayores correspondientes al 
granito porfídico, granodiorita, sienogra-
nito y el leucogranito turmalinífero (Fig. 
10).

Figura 8: a) Diagrama AFM. Las rocas se corresponden con el campo calcoalcalino. Notar la tendencia 
hacia el vértice A de las rocas estudiadas; b) Diagrama TAS. Las rocas clasifican como dacitas y riolitas; c) 
Diagrama SiO2 vs K2O (Peccerillo y Taylor 1976). Las unidades pertenecen a la serie calcoalcalina alta en 
potasio, típica de ambientes de subducción; d) Diagrama A/CNK - A/NK (Shand 1943). Todas las unidades 
estudiadas son peraluminosas.
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La textura general del tipo porfídica con 
desarrollo de grandes (1,5 a 6,0 cm) feno-
cristales de feldespato potásico y matriz 
equigranular de grano medio, indican ni-
veles de emplazamiento medio a supe-
rior de la corteza. Rocas de característi-
cas similares han sido descriptas en otros 
sectores de la Faja Eruptiva de la Puna 
Oriental (p. ej. Hongn 1994, Viramonte 
et al. 2007). En general, los cuerpos gra-
níticos tienen evidencias de deformación 
del tipo dúctil con desarrollo de texturas 
que indican condiciones de temperatu-
ras entre 300º a 400º C (Passchier y Trow 
2005).
La presencia de “soles” de turmalina en 
el leucogranito turmalínifero es eviden-
cia de emplazamiento de magmas en ni-
veles superiores de la corteza entre los 7-8 
Km de profundidad y entre 70 y 270 MPa 
(p. ej. granito de Moslavacka, Gora; Ba-
len y Broska 2011). El desarrollo de “so-
les” de turmalina en el leucogranito esta-
ría vinculado a la diferenciación de facies 
póstumas en la evolución magmática de 
granitos anatécticos enriquecidos en bo-
ro (Fig. 10). Leucogranitos con nódulos 
o cúmulos de turmalina han sido des-
criptos por Viramonte et al. (2007) para 
la zona de Ochaqui, al sur del área de es-
tudio. La generación de fundidos graní-
ticos probablemente corresponda a un 
producto de procesos de anatéxis a par-
tir de protolito metapelítico/metagrauva-
quico equivalente composicionalmente a 
la Formación Puncoviscana (p. ej. Sola et 
al. 2013). Sola et al. (2013) observaron la 
presencia de turmalina detrítica en sedi-
mentitas de la Formación Puncoviscana 
y equivalentes metamórficos, a la que se 
encuentran asociados numerosos cuer-
pos pegmatíticos.
El sienogranito (quebrada de Cajón) no 
tiene evidencia de campo de una relación 
directa con las rocas graníticas de Taja-
mar. Sin embargo, sobre la base de ca-
racterísticas petrográficas y afinidades 
geoquímicas, se asume que el sienograni-
to se habría generado a partir de un pro-
tolito sedimentario similar o bien a partir 
de procesos de diferenciación magmática 
vinculada con la cristalización fracciona-
da (Fig. 9i, j).

Figura 9:  Diagramas de variación geoquímica tipo Harker de algunos elementos mayoritarios y traza. a, b, 
c) Gráficos binarios de SiO2 vs. FeOT, MgO y CaO de las unidades estudiadas. Se compara con datos geoquí-
micos de rocas ígneas de la región correspondiente a la faja eruptiva de la Puna Oriental y batolitos cordille-
ranos; d) Diagrama SiO2 vs. Na2O; e) Diagrama SiO2 vs. Al2O3. Se observa una tendencia común con las rocas 
de la faja eruptiva de la Puna Oriental. Notar el contenido variable de Al2O3 en rocas básicas; f ) Diagrama 
SiO2 vs. TiO2; g) Diagrama SiO2 vs. Rb donde se observa una tendencia lineal positiva; h) Diagrama SiO2 vs. 
Cr. Notar la tendencia lineal negativa marcada; i y j) Diagramas CaO vs. Al2O3 y Ba vs. Sr donde la tendencias 
de la rocas estudiadas indican cristalización fraccionada de plagioclasa (Pl) y feldespato potásico (Kfs).

Ambiente  subvolcánico y volcánico: pórfido 
riolítico que intruye al granito porfídi-
co, conforma fajas elongadas con rum-
bo aproximado N-S vinculada a zonas 
de deformación dúctil. Estas estructuras 
dúctiles habrían controlado el emplaza-

miento de estos magmas y la continuidad 
en el tiempo de la deformación, afectó to-
do el conjunto litológico en estado sóli-
do (plutónico, subvolcánico y volcánico).
El contacto del pórfido riolítico con el 
hospedante es del tipo transicional e irre-
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gular evidenciando un estado próximo a 
la temperatura del solidus del granito por-
fídico (<700 °C) durante su emplaza-
miento. La textura subvolcánica del pór-
fido riolítico (de menor volumen y mayor 
temperatura) se habría generado por una 
alta transferencia térmica desde el mag-
ma de composición riolítica con tempe-
raturas entre 760-780°C (temperatura 
de saturación de circón, Watson y Ha-
rrinson, 1983) hacia el granito porfídi-
co de mayor volumen y menor tempera-
tura (Llambías 2008). Las temperaturas 
de saturación de circón estimadas para 
las distintas rocas, deben ser considera-
das como aproximadas, debido a que no 
se considera la influencia de los circones 
heredados ni el contenido de agua en los 
magmas. Sin embargo, las temperaturas 
calculadas (cuadro 1), están de acuerdo 
con las texturas desarrolladas y con el ori-
gen propuesto para los magmas silíceos. 
Otra evidencia de las altas temperaturas 
en el pórfido riolítico, es la presencia de 
cuarzos azul, similar a los cuarzos de la 
faja eruptiva de la Puna Oriental. La to-
nalidad azul en los cuarzos está dada por 
inclusiones de rutilo (~ 700-900°C, Sei-
fert et al. 2011).

El emplazamiento de los magmas en el 
área de Cajón fue contemporáneo con 
la sedimentación de las metagrauvacas 
y metalutitas de edad Arenigiano. Los 
magmas silíceos en el nivel de corteza su-
perior, se emplazaron como cuerpos tipo 
sills y como un pequeño cuerpo tipo crip-
todomo. El emplazamiento de los sills fue 
sinsedimentario y dio lugar al desarrollo 
de peperitas globulares en los márgenes 
inferior y superior de estos cuerpos íg-
neos coherentes. El desarrollo de esta va-
riedad textural de peperitas podría haber 
resultado de un nivel de emplazamien-
to más profundo de los magmas respec-
to a aquellos que desarrollaron peperitas 
blocosa. Es decir, los magmas silíceos tie-
nen alta viscosidad, por lo requiere dis-
minuirla por algún agente externo, para 
que se comporte de un modo dúctil. Una 
posible explicación estaría vinculada con 
un nivel de emplazamiento inferir den-
tro de la secuencia sedimentaria. En estas 
condiciones, la mayor presión de confina-
miento evitaría la pérdida de los volátiles 
magmáticos (p. ej. Cas 1978, 1992). Otra 
explicación estaría relacionada con la in-
corporación de volátiles provenientes del 
sedimento, lo cual también podría dismi-

nuir la viscosidad del magma (Donaire et 
al. 2002).
El emplazamiento de los magmas que ge-
neraron las peperitas blocosa, en la base 
del criptodomo, ocurrió en un nivel más 
somero respecto del nivel de emplaza-
miento de los sills. Es probable que estos 
magmas fueran más viscosos y se com-
portaran más frágil debido al enfriamien-
to progresivo (p.ej. Brooks et al. 1982) y 
la pérdida de volátiles durante su ascenso 
en la corteza. Como resultado de la mayor 
viscosidad los magmas se emplazaron co-
mo un criptodomo parcialmente extrusi-
vo con desarrollo de peperitas blocosas 
en la base (interacción con sedimentos 
húmedos y fluidizados) y hialoclastitas 
en el techo (ruptura de la cobertura sedi-
mentaria durante su crecimiento) por la 
posterior fragmentación del magma por 
quenching (McPhie et al. 1993) al entrar en 
contacto con el agua de mar.

Microestructuras como indicadores 
de condiciones de temperatura
La observación y descripción de las mi-
croestructuras en sección delgada per-
miten estimar las condiciones de tempe-
ratura actuantes durante la deformación 

Figura 10: Esquema de anatexis, ascenso, acumulación y diferenciación de los magmas graníticos del área de Tajamar. En un primer estadio, se observa generación 
y acumulación de magmas anatécticos, originados por la fusión de un equivalente composicional a la Formación Puncoviscana, en corteza inferior. En un segundo 
estadio, estos magmas graníticos se acumulan y emplazan como plutones mayores (granito porfídico-granodiorita) en niveles más someros. En un tercer estadio, se 
produce un ascenso de estos cuerpos mayores (disminución de Pº) y una diferenciación de composiciones leucograníticas y su emplazamiento en la zona de borde de 
los plutones. En la parte superior de la cámara magmática se genera la exsolución y posterior relleno por volátiles ricos en boro (cúmulos de turmalina). Modificado 
de Balen y Broska (2011).
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dúctil (p. ej. Passchier y Trouw 2005). 
La ocurrencia de (1) plagioclasa con ex-
tinción ondulosa, maclas acuñada y cin-
tas de cuarzo indican condiciones de ba-
ja temperaturas durante la deformación 
entre 300 y 400°C (Pryer 1993, Vernon 
1976); y (2) microfracturas en feldespato 
potásico y kinking en plagioclasa se desa-
rrollan hasta los 400ºC. No se descarta 
que las microestructuras frágiles en fel-
despatos correspondan a un enfriamien-
to isobárico de los cuerpos plutónicos 
mayores (granito porfídico y granodiori-
ta) en niveles medios de la corteza o un 
posterior fracturamiento  frágil asocia-
dos a un levantamiento a niveles cortica-
les superiores (Tullis y Yund 1980, Tullis 
1983).
En base a las texturas observadas se in-
terpreta que la deformación dúctil regis-
trada en el área de Tajamar y la quebrada 
de Cajón, fue de baja temperatura entre 
300º y 400ºC. Estas temperaturas no es-
tán de acuerdo con las temperaturas de 
emplazamientos estimadas para el pór-
fido riolítico durante la intrusión y tem-
peraturas de su hospedante granítico. Sin 
embargo, son claras las evidencias de in-
trusión sintectónica de los cuerpos elon-
gados del pórfido riolítico a las que se aso-
cian zonas de deformación dúctil de baja 
temperatura. Probablemente la  deforma-
ción dúctil actúo en forma continua des-
de el emplazamiento de los pórfidos rio-
líticos y las texturas de baja temperatura 
registradas correspondan al último even-
to de deformación durante el Paleozoico 
inferior.

Edad del magmatismo
Las determinaciones geocronológicas 
para el área de Agua de Castilla y las rocas 
graníticas de Tajamar, consideradas para 
construir el modelo de emplazamiento de 
los magmas, fueron llevadas a cabo por 
otros autores. Viramonte et al. (2007) so-
bre la base de análisis de circones en vol-
canitas de Agua de Castilla definieron 
una discordia con edades de intersección 
inferior de 472±6 Ma (interpretada co-
mo la edad de cristalización) e intersec-
ción superior de 1967±88 Ma (herencia 
de una corteza continental paleoprotero-

zoica). La edad de  intersección inferior 
de la volcanita es coherente con la evi-
dencia paleontológica de los sedimentos 
hospedantes, portadoras de fauna grap-
tolítica del Arenigiano (Aceñolaza y To-
selli 1984). Por otro lado, Viramonte et al. 
(2007) definieron una edad discordan-
te para el granito porfídico de Tajamar 
con una intersección inferior de 465±4 
Ma (U/Pb en circones) y una edad de in-
tersección superior de 1905±64 Ma. Ade-
más, en metavolcanitas intercaladas con 
metasedimentitas de bajo grado que aflo-
ran en el borde NE del salar de Cente-
nario, determinaron una edad de 485±5 
Ma. En la serranía de Niño Muerto, al 
norte del área de estudio, Hauser et al. 
(2011) determinaron una edad de crista-
lización de 483±3 Ma (U/Pb en circones) 
en metadacitas intercaladas con sedimen-
titas tremadocianas (496±11 Ma, circo-
nes detríticos). Recientemente, Bahlburg 
et al. (2014) obtuvieron edades de intru-
sión U/Pb en zircones en nueve granitoi-
des de la faja eruptiva de la Puna Oriental 
en el ámbito de la Puna Septentrional en-
tre 469±6,7 Ma y 446 Ma.
El magmatismo que originó las rocas vol-
cánicas y plutónicas aquí estudiadas, des-
de el punto de vista geoquímico (Fig. 9) 
y geocronológico, es considerado equi-
valentes al magmatismo vinculado con el 
desarrollo de la faja eruptiva de la Puna 
Oriental. Las dataciones hasta aquí dis-
ponibles sugieren que el magmatismo 
en la región comenzó en el Ordovícico 
Temprano (Tremadociano) con un pico 
próximo a los 470 Ma y continuó hasta 
446 Ma, de acuerdo con el registrado en 
los cuerpos plutónicos de la Puna Septen-
trional. Este magmatismo se caracterizó 
por sucesivas intrusiones plutónicas, sub-
volcánicas y extrusiones volcánicas, algu-
nas de ellas en forma contemporáneas.

Composición geoquímica
Las rocas plutónicas, subvolcánicas y vol-
cánicas corresponden a la serie calcoal-
calina rica en potasio y son peralumino-
sas con ASI ≥ 1 (Fig. 8a). Considerando la 
abundancia relativa de elementos mayori-
tarios y en algunos elementos traza, se di-
ferencian dos grupos principales. El pri-

mer grupo corresponde a los granitoides 
(granito porfídico y granodiorita) y daci-
tas (volcanitas) que muestran un mayor 
contenido de FeOT, MgO, CaO, Al2O3, 
TiO2, Ni, Cr y Zr respecto del pórfido rio-
lítico y leucogranito turmalinífero que 
constituyen el segundo grupo (bajos con-
tenidos de FeOT, MgO y CaO). Las ca-
racterísticas geoquímicas del primer gru-
po, principalmente el elevado contenido 
de FeOT, MgO y bajo en CaO, son con-
sistentes con composiciones de magmas 
ferrosilíceos reportados por Fernández 
et al. (2008). Similares composiciones 
geoquímicas han sido determinadas en 
numerosos afloramientos de unidades 
graníticas y volcánicas de la faja erupti-
va de la Puna Oriental, tanto para la Puna 
Septentrional como Austral (Figs. 9a-c).
A nivel regional y de acuerdo con la pro-
puesta de Fernandez et al. (2008), Bec-
chio et al. (2008) y Sola et al. (2013), se 
consideran dos escenarios posibles pa-
ra la generación de magmas silíceos estu-
diados: (1) una profunda con generación 
de magmas ferrosilíceos (volcanitas-gra-
nito porfídico – granodiorita y leucogra-
nito turmalinífero asociado) generados 
por elevados porcentajes de fusión par-
cial (80-90%, Fernández et al. 2008) a 
partir de litologías similares composicio-
nalmente a rocas de la Formación Punco-
viscana y (2) otra vinculada con procesos 
de fusión parcial en porcentajes norma-
les (15-30 %, Schilling et al.2006, Sola y 
Becchio, 2012, Sola et al. 2013) en nive-
les medios de la corteza a partir de una 
fuente equivalente a la Formación Pun-
coviscana (pórfidos riolíticos-volcani-
tas). Alternativamente, Otamendi et al. 
(2010), Becchio et al. (2011) y Suzaño et 
al. (2015), proponen para los magmas ri-
cos en FeOT y MgO un origen vincula-
do a procesos de hibridización (mezcla de 
magmas) entre fundidos anatécticos ge-
nerados en la corteza media a inferior y 
magmas básicos de origen mantélico.
Por otro lado, no se descarta que en la 
evolución magmática tenga lugar una 
cristalización fraccionada de plagiocla-
sa + feldespato potásico y probablemen-
te biotita, a partir de los magmas ferrosi-
licios o híbrido. Los patrones lineales de 
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distribución que los elementos mayores y 
algunos traza (Fig. 9i, j) son compatibles 
con procesos de cristalización fraccio-
nada y podrían explicar las composicio-
nes más evolucionadas (pórfido riolítico 
y leucogranito turmalinífero).

Modelo de emplazamiento para los 
magmas silíceos
Primera etapa: generación de grandes vo-
lúmenes de magmas silíceos en niveles 
inferiores de la corteza y emplazamiento 
de cuerpos plutónicos silíceos en niveles 
medios a superiores (etapa 1, Fig. 11). Es-
te magmatismo está representado por la 
granodiorita, granito porfídico y sieno-
granito.
Durante el enfriamiento el granito por-
fídico, habría sido afectado por zonas 
de deformación dúctil de carácter regio-
nal relacionadas con esfuerzos tectóni-
cos compresivos (transpresivos) a par-
tir del Arenigiano (p. ej. Hongn y Mon 
1999, Coira et al. 2009). Para este perio-
do del Ordovícico, las cuencas de la Puna 
habrían sido más angostas con una tasa 
de subsidencia mayor y, en sectores loca-
lizados, vinculadas a ambiente tectóni-
co transtensional (p. ej. Coira et al. 1999, 
2009, Kirschbaum et al. 2006) (etapa 1, 
Fig. 11). En este contexto, los cuerpos 
plutónicos con temperaturas próximas al 
solidus fueron levantados a niveles corti-
cales superiores dónde la tasa de enfria-
miento es mayor que la del nivel de em-
plazamiento inicial. La combinación de 
estos procesos resulta en la textura por-
fídica llamativa y generalizada del granito 
porfídico. Es probable que en estas con-
diciones, la granodiorita haya intruido al 
granito porfídico. La textura más fina de 
la granodiorita y el contacto neto grano-
diorita- granito  indican que la intrusión 
ocurrió en un estadío avanzado de la cris-
talización del granito porfídico.
Los esfuerzos tectónicos están evidencia-
dos por fajas miloníticas de rumbo nor-
te-sur dominante desarrolladas sobre el 
granito porfídico (Fig. 2). En esta etapa, 
los movimientos tectónicos habrían ge-
nerado una serie de conductos o vías de 
transporte propicios para el ascenso de 
magmas (zonas de cizalla) que incluyen la 

Figura 11: Modelo de emplazamiento de los magmas silíceos. Etapa 1: emplazamiento de grandes cuerpos silí-
ceos (granodiorita y granito porfídico) originados por fusión parcial en niveles inferior a medios de la corteza. 
Etapa 2: continúa los pulsos de magmas y la diferenciación del cuerpo de leucogranito turmalinífero. Las zonas 
de cizalla actúan como canales para la migración de magmas hacia niveles superficiales que resultan en los cuer-
pos subvolcánicos - volcánicos emplazados en forma contemporánea con la sedimentación marina. Etapa 3: las 
zonas de cizalla en profundidad son aprovechadas para el ascenso de nuevos pulsos magmáticos a través de los 
distintos niveles estructurales. Estos magmas se emplazan en niveles más superficiales y se desarrolla la facies 
subvolcánica. Etapa 4: procesos de deformación y exhumación por la superposición de eventos tectónicos que 
exhuman y exponen rocas generadas en distintos niveles estructurales al mismo nivel superficial actual.
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corteza superior hasta niveles medios (p. 
ej. Hongn y Riller 2007).
Segunda etapa: continúan los pulsos mag-
máticos en niveles superiores (etapa 
2, Fig. 11). Los pulsos de magmas ocu-
rren en forma contemporánea con el de-
sarrollo de zonas de deformación dúctil 
que favorecen el ascenso magmático. Al 
emplazarse en niveles más superficiales 
dentro de la corteza, la tasa de cristaliza-
ción-enfriamiento es elevada y se produ-
ce la segregación de pequeños volúmenes 
de magmas diferenciados ricos en volá-
tiles, especialmente en boro (leucogra-
nitos). La diferencia de presión favorece 
a la nucleación de burbujas donde con-
centran volátiles y originan los “soles” 
de turmalina (Fig. 10) en condiciones de 
7 a 8 km de profundidad (Balen y Bros-
ka, 2011). Considerando el reducido volu-
men del leucogranito y presencia de “so-
les” de turmalina, se interpreta como una 
facies de borde de los cuerpos plutónicos 
(granodiorita).
En un ambiente de depositación marina 
como la cuenca ordovícica, puede ocurrir 
episodios volcánicos efusivos como lavas 
masivas, intrusiones sin-sedimentarias 
(sills, criptodomos), depósitos autoclásti-
cos (autobrechas, hialoclastitas) y depósi-
tos piroclásticos generados por erupcio-
nes explosivas (Cas 1992). Tras el estudio 
detallado en la quebrada de Cajón de las 
unidades subvolcanicas - volcánicas, se 
infiere dos niveles principales de empla-
zamiento de magmas silíceos dentro de la 
corteza: un nivel subvolcanico superficial 
y un nivel subácueo. El primero estaría 
representado por los sills intercalados en 
las sedimentitas ordovícicas con desarro-
llo de peperitas globulares en sus márge-
nes inferiores y superiores. Mientras que 
el segundo (subácueo), por el emplaza-
miento de criptodomos con desarrollo de 
peperitas blocosa en la base y hialoclasti-
tas en el techo.
Tercera etapa: las zonas de deformación 
dúctil jugaron un rol importante como 
conductos de transporte de magmas ha-
cia zonas superiores de la corteza (etapa 
3, Fig. 11). El ascenso de nuevos pulsos 
magmáticos diferenciados y reducido vo-
lumen a través de estas estructuras, die-

ron origen al pórfido riolítico. Los pulsos 
de magma diferenciados intruyen al gra-
nito porfídico (Fig. 2). Las relaciones tex-
turales entre el pórfido riolítico y el hos-
pedante granítico sugieren un contraste 
térmico. Se considera una alta tasa de 
transferencia térmica entre ambos cuer-
pos y el desarrollo de textura porfídica en 
los pórfidos riolíticos.
Por otro lado, el control del ascenso y em-
plazamiento del pórfido riolítico esta evi-
denciado por la disposición en fajas elon-
gadas en sentido N-S (Figs. 2 y 11). Las 
condiciones de deformación registradas 
para pórfidos riolíticos es de aproximada-
mente <400 °C. Las diferencias de tem-
peraturas de deformación respecto de las 
temperaturas de emplazamiento, sugie-
ren una continuidad en el tiempo de la 
deformación dúctil como un sistema pro-
gresivo desarrollado en niveles someros 
de la corteza (milonita de baja tempera-
tura).
Cuarta etapa: la etapa final resulta de pro-
cesos de estructuración y exhumación 
compleja generados por los principa-
les eventos tectónicos (indicados por di-
versos termocronómetros, p. ej. Lucas-
sen et al. 2000, Carrapa et al. 2009, Insel 
et al. 2012) durante el Devónico- Carbo-
nífero (400 - 300 Ma), asociado al rift cre-
tácico-paleoceno de Salta (80 - 50 Ma) y 
principalmente por la acción de los mo-
vimientos del ciclo Andino a partir del 
Eoceno medio (40 - 35 Ma). De este mo-
do, las unidades plutónica, subvolcánica 
y volcánica paleozoicas fueron exhuma-
das y erosionadas quedando expuestas al 
mismo nivel superficial actual. La confi-
guración estructural cenozoica-recien-
te estuvo fuertemente controlada por 
la arquitectura estructural y estratigrá-
fica pre-cenozoica (fajas de cizallas del 
Paleozoico inferior y estructuras cretá-
cicas, variaciones litológicas). Las aniso-
tropías previas de basamento influyeron 
fuertemente en la evolución y distribu-
ción espacio-temporal de las estructuras 
y cuencas paleógenas segmentadas (p.ej., 
Hongn et al. 2010 y citas allí). Este aspec-
to de la evolución estructural claramen-
te compleja en  estilo, que finalmente ex-
ponen la porción medio-superficial de la 

corteza paleozoica, no han sido evalua-
das en esta contribución. Sin embargo, se 
considera que representa un buen ejem-
plo de la arquitectura en la porción media 
a superficial de una corteza vinculada al 
desarrollo de un orógeno de subducción 
como el postulado para la evolución del 
margen occidental de Gondwana (p. ej. 
Lucassen et al. 2000).

CONCLUSIONES

El área de estudio está constituida por un 
conjunto litológico variado que incluye 
rocas plutónicas, subvolcánicas y volcá-
nicas. La disposición y relaciones geomé-
tricas de este conjunto responden a pro-
cesos de emplazamiento múltiples de 
magmas silíceos en distintos niveles de 
la corteza durante la evolución del oró-
geno Famatiniano. En el área de Tajamar 
se identificaron unidades plutónicas (gra-
nodiorita, granito porfídico y leucograni-
to) y subvolcánicas (pórfido riolítico) y en 
el sector este de la quebrada de Cajón una 
unidad plutónica (sienogranito), todos 
emplazados en niveles medios a supe-
riores de la corteza. En las quebradas de 
Cajón y Agua de Castilla se identificaron 
unidades subvolcánicas y volcánicas da-
cíticas emplazados en un ambiente sub-
marino asociado a secuencias sedimenta-
rias (metalutitas-metagrauvacas) de edad 
Arenigiano-Llanvirniano. En la quebra-
da de Cajón se definen sills y cuerpos de 
criptodomos con el desarrollo de peperi-
tas y hialoclastitas.
La deformación dúctil registrada en los 
granitoides y pórfidos riolíticos corres-
ponden a fajas subparalelas con desarro-
llo de protomilonitas y milonitas. Sobre 
la base del comportamiento de los mine-
rales respecto de la deformación (cuar-
zo-dúctil y feldespatos-frágil) y texturas 
identificadas (ej. mica-fish, sombra de pre-
sión, extinción ondulosa, generación de 
nuevos granos y subgranos en cuarzo), se 
interpreta que la última deformación re-
gistrada ocurrió a baja temperatura (350-
400 ºC).
Todas las rocas analizadas tienen signa-
tura geoquímica calcoalcalina alta en po-
tasio y peraluminosas. La granodiorita 
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y granito porfídico del área de Tajamar 
tiene composición equivalente a las uni-
dades subvolcánicas/volcanicas de las 
quebradas de Cajón y Agua de Castilla 
(dacita/riodacita). La granodiorita, el gra-
nito porfídico y las dacita/riodacitas es-
tán caracterizadas por un alto contenido 
de FeOT y MgO y bajos en CaO, caracte-
rística que comparten con los magmas fe-
rrosilíceos definidos por Fernández et al. 
(2008). La unidad subvolcánica y el leu-
cogranito turmalinífero son más evo-
lucionadas y geoquímicamente, corres-
ponden a riolitas con altos contenidos 
en SiO2 (75 %) y empobrecidos en FeOT, 
MgO y CaO.
Los resultados alcanzados evidencian la 
conexión entre plutonismo y volcanismo 
de magmas silíceos originados presumi-
blemente a partir de componentes cor-
ticales. Se considera que este trabajo re-
presenta un aporte para el entendimiento 
de los procesos involucrados en el empla-
zamiento de los magmas durante el desa-
rrollo de la corteza y las cuencas ordovíci-
cas del margen occidental de Gondwana, 
enmarcado en un orógeno de tipo sub-
ducción.
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