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RESUMEN

Estudios de campo, petrograficos y estructurales sobre rocas miloniticas del norte de la faja de cizalla ddctil Sefior de LLa Pun-
ta-El Cantadero, en la sierra de Velasco, revelan la existencia de fajas de cizalla conjugadas con cinematica inversa generadas
en condiciones de grado medio a alto de metamorfismo como resultado del acortamiento orogénico. La faja de cizalla duactil
Sefior de La Punta-El Cantadero estd compuesta por milonitas y protomilonitas de protolitos graniticos y representa a esca-
la regional un elemento megaestructural de extension areal con una distribucion de la deformacion interna relativamente uni-
forme. El rango térmico estimado para la deformacion ductil fue de 500 a 700 °C, con presiones en el campo de estabilidad de
la sillimanita. La faja de cizalla ductil Sefior de La Punta-El Cantadero muestra una doble vergencia en su estructura principal
definida por supetficies de cizalla C de rumbo N/NNO y buzamientos hacia el O y ENE. La cinematica es inversa, con mo-
vimientos en sentidos contrapuestos relacionados a una direccién general de acortamiento E/ENE. La estructura doble-vet-
gente con desplazamientos inversos de los bloques en contrasentido es interpretada como una zona “raiz” de la corteza media
donde se nuclea la deformacion y desde la cual divergen hacia niveles superiores fajas de cizalla discretas con vergencia opues-
ta que definen, a escala cortical, un sistema conjugado de fajas de cizallamiento. Este evento de deformacién ductil se desa-
rrollé en un régimen tecténico compresivo durante la orogénesis famatiniana en sus fases deformacionales sin- a post-climax
orogénico.
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ABSTRACT

The donble-vergent ductile shear zone of northwestern sierra de | elasco: Deformation of the middle crust during the Famatinian orogeny

Field, petrographic and structural studies in mylonitic rocks from the northern part of the Sefior de LLa Punta-El Cantadero
ductile shear zone, sierra de Velasco, reveal the existence of conjugate ductile shear zones with reverse kinematic generated at
medium- to high-grade metamorphic conditions in response to crustal shortening. The Sefior de La Punta-El Cantadero duc-
tile shear zone is composed of mylonites and protomylonites derived from granites. At regional scale, it represents a megas-
tructural element of areal extension with a relatively uniform strain distribution. Estimated metamorphic conditions during
ductile deformation range from 500 to 700 °C, at pressures consistent with the sillimanite stability field. The Sefior de La Pun-
ta-El Cantadero ductile shear zone shows a main double-vergent structure defined by C planes that strike with N/NNW and
dip toward the W and ENE. The kinematic is reverse, with displacements in opposite senses linked to an E/ENE regional
principal shortening direction. This main structure is interpreted as a mid-crustal “root zone” where deformation is nuclea-
ted and from which, discrete ductile shear zones with opposite vergency, diverge towards upper crustal levels. These structu-
ral features define, at crustal scale, a conjugate system of shear zones. This ductile deformational event occurred during syn- to
post-orogenic climax deformational phases of the famatinian orogeny in a contractional tectonic regime.

Keywords: Structure, Kinematics, Metamorphism, Seiior de La Punta-El Cantadero shear zone, Sierras Pampeanas

INTRODUCCION

radas por deformacién por cizalla simple  la corteza (Ramsay 1980, White ez a/. 1980,
dominante bajo condiciones de metamor-  Trouw e a/. 2010). En ellas se forman ro-
Las fajas de cizalla ductil son zonas pla-  fismo y representan un registro exhuma-  cas miloniticas que se caracterizan por te-
nares de alta deformacion interna gene-  do deuna etapa deformacional discretade  ner una marcada fabrica plano-lineal SL,
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una matriz de grano fino con porfiroclas-
tos, y elementos de la fabrica con cierta
asimetria (Trouw ef a/. 2010). En el ambi-
to de las Sierras Pampeanas, existen im-
portantes zonas de cizalla dactil que han
sido estudiadas y caracterizadas de ma-
nera diferencial (Lopez 1992, Lopez e al.
1992, 1996, 2007, Lépez y Toselli 1993,
Le Corre y Rossello 1994, Hockenreiner
et al. 2003, Martino 2003, Martino et al.
2003, Simpson ¢z al. 2003, Whitmeyer y
Simpson 2003, Delpino ez al. 2007, Cas-
tro de Machuca ez al. 2008, Larrovere et al.
2008, Steenken ez al. 2008, 2010, Mulca-
hy ez al. 2011, Cristofolini ez al. 2014, Finch
et al. 2015). Las mismas han sido relacio-
nadas a la actividad tectonica compresi-
va-transpresiva del margen proto-Andino
de Gondwana durante el Paleozoico (Wi-
llner e# al. 1987, Le Corre y Rossello 1994,
Mony Hongn 1996, Ramos ezal. 1998, Ra-
pela et al. 1998a, Acenolaza et al. 2002).
Una de estas zonas de cizalla de distribu-
ciéon regional es la denominada Tinogas-
ta-Pituil-Antinaco (TIPA; Lopez y To-
selli 1993), que se extiende en direccion
NNO desde el sur de la sierra de Fiam-
bala en la provincia de Catamarca hasta
el extremo sur de la sierra de Velasco en
la provincia de La Rioja. Si bien las rocas
miloniticas de la faja de cizalla TIPA abar-
can volimenes importantes del basamen-
to {igneo-metamorfico de la sierra de Ve-
lasco, pocos estudios han avanzado en el
conocimiento de las mismas (LLopez e al.
1992, 1996, 2007, Lopez y Toselli 1993, Le
Corre y Rossello 1994, Rossi ¢7 al. 1999,
2005, Lépez 2005, Toselli e7 al. 2005). Por
lo tanto, su distribucion, composicion, es-
tructura, cinematica, condiciones de for-
macion, edad y sus relaciones de campo
con otras unidades litolégicas que com-
ponen el basamento igneo-metamorfi-
co de la sierra de Velasco permanecen
aun pobremente caracterizadas. Debido
a que, en su definicién original, la exten-
sion de la faja TIPA abarca varias fajas de
deformacién menores que afloran en di-
ferentes bloques de basamento cristalino
(sierras de Velasco, Fiambala, Paiman, y
Copacabana), Toselli ez al. (2005) y Lopez
et al. (2007) han individualizado seis fajas
de deformacién ductil sélo en la sierra de

Velasco, entre ellas la faja de cizalla ddctil
Sefior de La Punta-El Cantadero (FCSP).
En esta contribucién concentramos nues-
tros estudios en el sector norte de dicha
faja, regién noroccidental de la sierra de
Velasco. En primer lugar, caracterizamos
en forma detallada la composicion litold-
gica yla estructura de la faja de cizalla. En
segundo lugar, basados en esta nueva in-
formacién y estudios previos, analizamos
las condiciones de metamorfismo y la ci-
nemdtica de la deformacion ductil en este
sector. Por dltimo, discutimos su signifi-
cado tecténico y su relacién con los even-
tos orogénicos paleozoicos que estructu-
raron la corteza continental del margen
proto-Andino de Gondwana.

MARCO GEOLOGICO

La sierra de Velasco estd compuesta ca-
si en su totalidad por rocas igneas plut6-
nicas y rocas metamorficas que evolucio-
naron durante dos episodios tecténicos
principales delimitados claramente en el
tiempo: la orogenia Famatiniana (Cam-
brico superior - Silurico inferior a medio)
y el evento tectonomagmatico carbonife-
ro (Misisipiano Inferior - Medio). La oro-
genia Famatiniana esta caractetizada por
un metamorfismo regional y abundante
magmatismo coetaneos (Pankhurst ¢z a/.
2000) desarrollados desde el Cambrico
tardio al Ordovicico Temprano-Medio, y
por fajas de cizalla ductil que habrian ac-
tuado hasta el Silirico temprano-medio
(Lopez et al. 2000, Castro de Machuca ef
al. 2008, Wegmann ez al. 2008, Steenken
et al. 2010). En la sierra de Velasco el me-
tamorfismo estd representado por el com-
plejo metamérfico La Cébila (CMLC). El
mismo aflora en forma discontinua sobre
el flanco oriental de la sierra (Fig. 1a) y es-
td compuesto por metacuarcitas, filitas,
esquistos, gneises y migmatitas relacio-
nados a un metamorfismo regional pro-
gradante de baja presion (Espizta y Cami-
nos 1979, Verdecchia 2009). Las maximas
condiciones del pico térmico alcanzado
en las rocas de mayor grado metamorfi-
co fueron T = 780 °C y P = 5 kbat, y la
edad de la migmatizacioén fue determina-
da en 478 £ 4 Ma (U-Th-Pb en monaci-

ta mediante analisis de microsonda elec-
trénica; de los Hoyos e al. 2011). La edad
minima de depositacién de los protolitos
del complejo metamorfico La Cébila estd
marcada por la preservacion de braquié-
podos del género Ffynnonia cuya edad re-
lativa corresponde al Ordovicico Tempra-
no a Medio (Verdecchia e a/. 2007). Los
patrones de edades herencia en circones
detriticos indican fuentes de provenien-
cia pampeana (~520-540 Ma), brasiliana
(~570-640 Ma), grenvilliana (~980-1150
Ma) y paleoproterozoica (~2050-2200
Ma) (U-Pb SHRIMP, Rapela ¢z al. 2007;
U-Pb LA-ICP-MS, Adams ¢ a/. 2011; U-
Pb SHRIMP, Verdecchia e a/. 2011). El
magmatismo Famatiniano en esta sierra
muestra una variaciéon composicional re-
presentada por granitoides tipo S, tipo I, y
transicionales I/S indicativa de mezcla en
proporciones variables de fuentes corti-
cales de origen metasedimentario y fuen-
tes maficas provenientes de la corteza in-
ferior/manto litosférico (Pankhurst ¢ 4.
2000, Grosse ezal. 2011). Los diferentes ti-
pos de magmatismo son sincrénicos con
edades de cristalizacion acotadas entre
los ~480 Ma y ~460 Ma (Pankhurst ez a/.
2000, Rapela et al. 2001, Baez ez al. 2008,
de los Hoyos ez al. 2011). La superposicion
entre las edades de metamorfismo, mag-
matismo y depositacién sedimentaria de-
nota de manera amplia el caracter relativa-
mente sincrénico de procesos geoldgicos
mayores desarrollados a diferentes niveles
corticales en el margen de subducciéon de
Gondwana durante esta orogenia.

Las fajas de cizalla ductil de la sierra de
Velasco representan la parte meridional
de una zona de cizalla de distribucién re-
gional desarrollada en direccion NNO
denominada “faja milonitica TIPA” (L6-
pez y Toselli 1993). Los protolitos de es-
ta faja estin representados mayormente
por monzogranitos y granodioritas (L6-
pez y Toselli 1993) de edad ordovicica
(Pankhurst ez al. 2000, Baez et al. 2008).
Aqui, cinco fajas de cizalla fueron dife-
renciadas por Toselli ¢z al. (2005): Asha,
Sefior de T.a Punta-Cantadero, Antina-
co-Sanagasta, La Puerta y Paluqui; y otra
reconocida por Lépez e al. (2007) deno-
minada La Horqueta (Fig. 1a). Todas ellas
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estan compuestas por milonitas y proto-
milonitas con rumbo NNO e inclinacién
alta hacia el ENE (Loépez ef al. 2007). Es-
tudios cinematicos sugieren para el sector
norte de la faja Antinaco-Sanagasta movi-
mientos compresivos con cabalgamiento
de bloques hacia el O (Lépez e# al. 1992,
1996) en condiciones de facies de anfibo-
lita (625-700 °C'y 6,5-8 kbar) por la pre-
sencia del par mineral cianita-sillimanita
(Rossi ezal. 1999) y movimientos de carac-

ter extensional posteriores relacionados a
la formacién de cataclasitas (Lopez 2005),

mientras que para la parte norte de la fa-
ja La Horqueta, Lépez ez al. (2007) deter-
minaron movimientos inversos con com-
ponentes sinistrales para la cizalla ddctil.
Hasta el momento, la edad de la deforma-
cién no coaxial que genera las fajas de ci-
zalla de la sierra de Velasco no ha sido de-
terminada, aunque pueden ser acotadas
entre el Ordovicico Temprano (edad de
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Figura 1: a) Ubicacién del area
de estudio en la sierra de Ve-
lasco, modificado a partir de
Loépez et al. (2007) y Grosse
et al. (2009). Fajas de cizalla
dictil: 1- Asha, II- Sefior de
La Punta-El Cantadero, III-
Antinaco-Sanagasta, IV- La
Horqueta, V- La Puerta, VI-
Paluqui; b) Mapa geolégico
del noroeste de la sierra de Ve-
lasco. Plutones carboniferos:
As- Asha, ED- El Durazno,
Hu- Huaco, I.C- Ia Costa, PP-
Piedra Pintada, Sa- Sanagasta,
SB- San Blas.

los protolitos granitoides) y el Carboni-
fero (Mississipiano) ya que son intruidas
por granitoides no deformados de dicha
edad (Dahlquist ez a/. 2006, Grosse ¢ al.
2009). En la sierra de Copacabana, par-
te norte de la “faja milonitica TIPA”, L6-
pez et al. (2000) dataron muscovitas de un
pegmatoide boudinado mediante el méto-
do K-Ar obteniendo una edad de 436 = 10
Ma, y en la sierra de Fiambald Héckenrei-
ner ¢f al. (2003) determinaron edades de
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402 £ 2 Ma en bordes de granates creci-
dos sintecténicamente mediante la meto-
dologia Sm-Nd. El evento deformacional
evidenciado en la “faja milonitica TIPA”
ha sido correlacionado con la colision fi-
nal entre el arco magmatico Famatiniano
y el antepais Pampeano (Hockenreiner e
al. 2003), o relacionado a los esfuerzos ge-
nerados durante la fase orogénica Ocléyi-
ca perteneciente al orégeno Famatiniano
(Lopez 2005).

El evento tectonomagmatico carbonife-
ro, evidenciado en gran parte de las Sie-
rras Pampeanas (Dahlquist ez a/. 2010),
esta representado en la sierra de Velasco
por varios plutones (Huaco, Sanagasta,
San Blas; Fig. 1a) de formas sub-elipticas
y composiciones sieno- a monzograniti-
cas (Baez y Basei 2005, Grosse ¢z al. 2009).
Los mismos no presentan deformacién
interna y cortan la foliacion milonitica
existente en las rocas que intruyen (Dahl-
quist ¢z al. 2006, Grosse ¢t al. 2009). Ma-
yormente los granitoides carbonife-
ros muestran signaturas geoquimicas de
magmatismo tipo-A y su génesis ha si-
do relacionada a un ambiente geotectoni-
co post-orogénico (Dahlquist ez a/. 20006,
Grosse et al. 2009), anorogénico (Dahl-
quist ez al. 2010) o extensional de retro-ar-
co relacionado a subduccién (Alasino ez al.
2012). Algunos cuerpos igneos con signa-
tura geoquimica tipo-S también han sido
reconocidos (Plutén La Costa, Alasino ef
al. 2000).

LA FAJA DE CIZALLA
DUCTIL SENOR DE LA
PUNTA-EL CANTADERO

Relaciones de campo, litologia y es-
tructura

Las rocas miloniticas que componen la
faja de cizalla ductil Sefior de La Punta-
El Cantadero se extienden en direccion
NNO por unos 60 km de largo y 25 km
de ancho aproximadamente, abarcando
la parte noroccidental de la sierra de Ve-
lasco (Fig. 1a) y son denominadas en este
sector como ortogneis Antinaco (Rossi ez
al. 1999). La faja de deformacion limita al
oeste y notroeste con depdsitos sedimen-
tarios modernos suprayacentes, al not-

te, notreste y este con los plutones carbo-
niferos San Blas, Asha y L.a Costa que la
intruyen, al igual que el plutéon Huaco en
su limite sureste. En su parte suroriental
también es limitada tecténicamente por
una falla inversa nedgena buzante al oes-
te, que eleva y bascula el bloque de basa-
mento. Si bien la esta faja ha sido represen-
tada en mapas actuales como un elemento
megaestructural lineal y discreto elon-
gado en la direccién de rumbo (Fig. 1a),
su extension también es considerable en
la direccion de buzamiento y por lo tan-
to representa, a escala regional, un area
mas que un elemento lineal. En este tra-
bajo concentramos nuestros estudios en
el sector norte de la faja de cizalla, en un
area de 20 km de longitud por 15 km de
ancho (Fig. 1).

En elarea de estudio la faja de cizalla ddc-
til Sefior de L.a Punta-El Cantadero esta
compuesta principalmente por miloni-
tas y protomilonitas, cuyos protolitos co-
rrespondieron mayormente a granitoides
ordovicicos, biotitico-muscoviticos, pot-
firicos y de grano grueso. Las milonitas
son predominantes, especialmente en el
sector nor-occidental (Cerro La Punta;
Fig. 1b), mientras que en el sector centroy
sur muestran transiciones a protomiloni-
tas, y en menor medida a granitoides po-
co deformados al sureste. Escasas fajas
menores de ultramilonitas también fue-
ron observadas, nunca superando los 30
cm de espesor.

Las milonitas y protomilonitas presen-
tan porfiroclastos de feldespato potasico
de hasta 20 cm de longitud rodeados por
una matriz de grano fino a medio de mi-
ca, cuarzo y feldespato (Figs. 2a, b). En
menor medida se observan porfiroclas-
tos menores (~1 a 2 cm) de plagioclasa,
biotita y granate. Si bien la mayoria de los
protolitos de la faja de deformacién co-
rresponden a granitoides porfiricos bio-
titico-muscoviticos, se han observado
también milonitas leucocriticas con mus-
covita y granate que se corresponderian
con diques o cuerpos menores de leuco-
granitos equigranulares intruidos en los
granitos porfiricos previamente a la de-
formacién subsélida (Figs. 2¢, d, €). En
las rocas miloniticas de protolitos grani-

toides es comun observar xenolitos meta-
sedimentarios aplastados y reorientados
por la deformacién milonitica (esquistos
y gneises de protolitos peliticos y grauva-
quicos; Fig. 2f).

La estructura general de la faja de cizalla
ductil Sefior de I.a Punta-El Cantadero
esta definida por una fabrica S/C. Las va-
riaciones observadas en la orientacién de
las superficies de cizalla C permiten dife-
renciar dos dominios estructurales prin-
cipales (Fig. 1b): 1- dominio oriental (sec-
tor suroriental y nororiental del area de
estudio, perfiles 1, 2, 3, 4, 5 y parcialmen-
te el 9); y 2- dominio occidental (sector oc-
cidental del area de estudio, perfiles 7, 8,9
y 10). En el dominio oriental la superficie
C posee rumbo predominante N y buza-
mientos de medio a alto angulo hacia el O
(otientacién media N350°/60°0; Fig. 3).
En este dominio la otientacién de la su-
petficie C varia de este a oeste, donde los
buzamientos tienden a aumentary el rum-
bo cambia gradualmente de NNO a N.
Localmente, en el contacto sur con el plu-
ton San Blas, la superficie C muestra un
cambio en la orientacién con rumbo pre-
dominante ONO y buzamiento SSO, y en
menor medida rumbo E y buzamiento ha-
cia el S (otientacién media N104°/62°S),
siguiendo la direccién del contacto intru-
sivo con el plutén San Blas (perfil 6, Fig,
1b). A diferencia del anterior, el domi-
nio occidental estd caracterizado por te-
ner buzamientos hacia el ENE de alto a
medio angulo, mientras que el rumbo es
similar, predominantemente NNO-SSE
(otientacién media N346°/66°E; Fig. 3).
LLos buzamientos se hacen menores ha-
cia el oeste del dominio. En la parte not-
te del dominio occidental (sector Sefior de
la Punta; perfil 9, Fig. 1b) los buzamientos
presentan muy alto dngulo hacia el ENE
y gradualmente se invierten hacia el O y
OSO (dominio oriental).

En las rocas miloniticas se reconocen li-
neaciones de objeto, tanto de minerales
(biotita y muscovita) como de agregados
minerales  (cuarzo-feldespaticos, mica-
ceos; Fig. 4a). Las mismas tienen direc-
ciones predominantes ENE e inmersio-
nes hacia el OSO en el dominio oriental
(direccion media 242°/58°), y direcciones
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Figura 2: a) Milonita y b) protomilonita formadas a partir de protolitos de granitoides porfiricos biotitico-muscoviticos; ¢) y d) Milonitas formadas a partir de
leucogranitos equigranulares; ¢) Protomilonitas formadas a partir de ambos protolitos. Notar que los diques de leucogranito intruyen al granitoide porfirico y que
ambos fueron afectados por la deformacién ductil. El rumbo de la superficie C esta orientado siguiendo la direccién marcada por el mango del martillo; f) Xenolito
metasedimentario deformado ductilmente en protomilonita.
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Figura 3: Proyecciones equiareales sobre el hemisferio inferior de polos de superficies C y de lineaciones

minerales de los dos dominios estructurales diferenciados en la zona de estudio. También son exhibidos
macion interna, mientras que la genera- los diagramas de densidad de polos.

ticular, y presentar evidencias de defor-
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Figura 4: a) Lincacion de objeto representada por agregados minerales cuarzo-feldespaticos y muscovita en milonita de protolito leucogranitico. La lineacion es
subvertical, siguiendo la direccién marcada por la orientacion de la lapicera. b) a f) Indicadores cinematicos desarrollados principalmente a partir de fenocristales

«

de feldespato potasico: b) Feldespato

‘fish”; ¢) Porfiroclasto tipo-o, con sélo una cola bien desarrollada; d) Porfiroclasto tipo-o y fabrica S-C; ¢) y f) Porfiroclastos

tipo-8. b) a ¢) muestran cinematica inversa con desplazamientos del techo hacia el O y ENE, mientras que en f) la cinematica es directa.

cion-2 es de menor tamafio, con limites
irregulares y/o formas poligonales, aso-
ciada a procesos de recristalizacion (ver
apartado siguiente). Microclino-1 y pla-
gioclasa-1 aparecen como porfiroclastos,
rodeados parcialmente por microclino-2
(Fig. 5a) y plagioclasa-2 respectivamente.
Algunas mirmequitas se desarrollan en
los bordes de microclino-1. Plagioclasa-1
se observa fuertemente alterada a sericita
y muscovita, y también aparece en la ma-
triz como granos menores a los porfiro-
clastos. La biotita-2 es tabular y se desa-
rrolla alrededor de biotita-1 (Fig. 5b) y en
los extremos de los feldespatos. La mus-
covita-2 se desarrolla junto con biotita-2
y en los bordes y limites de recristaliza-
cién intragranulares del microclino-1. El
cuarzo se observa recristalizado, mayor-

mente limpio, y distribuido en agregados
inequigranulares o formando cintas mo-
nominerales (Fig. 5b). El granate es euhe-
dral a subhedral. Los cristales subhedra-
les suelen presentar bordes irregulares y
aparecen en el contacto con los xenoli-
tos metasedimentarios. Biotita y sillima-
nita se desarrollan a partir del mismo. La
cianita es escasa, aparece COmMO granos
relicticos desmembrados (Fig. 5¢), a ve-
ces asociada a muscovita-1. La sillimani-
ta se observa en dos variedades: (a) como
fibrolita, en forma de usos, generandose a
partir de la biotita-1, muscovita-1, y ciani-
ta (Fig. 5¢), y (b) como sillimanita en cris-
tales aciculares desarrollados a partir de
granate (Fig. 5d).

Aligual que las milonitas derivadas de los
granitoides porfiricos, las protomilonitas

presentan foliacion anastomosada defini-
da por agregados compuestos por biotita,
muscovita y sillimanita rodeando porfi-
roclastos de feldespato. Granate y ciani-
ta aparecen como minerales accesorios.
También se observan dos generaciones
de biotita, muscovita, microclino, y pla-
gioclasa. La sillimanita se presenta en for-
ma de usos como fibrolita, formandose a
partir de la biotita-1 y muscovita-1, aun-
que también aparece en los bordes de pla-
gioclasa-1. La cianita aparece asociada a
muscovita-1 como granos relicticos des-
membrados.

Las milonitas formadas a partir de proto-
litos félsicos presentan foliacion definida
por bandas y lentes cuarzo-feldespaticos
anastomosados. La relacién de tamafio
potfiroclasto/matriz de los granos mine-
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Figura 5: a) Granos poligonales recristalizados de microclino-2 (arriba, izquierda y centro) desarrollados sobre el borde de microclino-1 conformando microes-

tructuras de nicleo y manto en los porfiroclastos; b) Biotita-1 flexurada (arriba, centro) junto a granos menores tabulares de biotita-2 (arriba, izquierda). En el

centro se observan agregados de cuarzo recristalizado dindmicamente por migracién de limite de granos a altas temperaturas (GBM-recrystallization); ¢) Cianita

relictica reconocible en la microfotografia por su alto relieve. Fibrolita en forma de usos se desarrolla a partir de biotita-1 y cianita; d) Cristales aciculares de

sillimanita y cristales tabulares de biotita-2 desarrollados a partir de granate; ) Granos poligonales de microclino-2 y plagioclasa-2 describiendo una estructura

en espuma (foam structure) producto de la recristalizacién (abajo, centro). Cintas monominerales de cuarzo con granos de formas rectangulares bordeando a

porfiroclasto sigmoidal de microclino-1; f) Granate con fracturas internas orientadas a alto angulo con respecto al eje de mayor longitud del grano; g) Formas

fish compuestas por varios granos de biotita mostrada a nicoles paralelos (arriba) y a nicoles cruzados (abajo). Movimiento inverso del techo hacia el oeste; h)

Muscovita fish en milonita de protolito félsico con movimiento inverso del techo hacia el este. En todas las microfotografias la escala grafica es de Imm.

rales es menor en estos protolitos. Estan
compuestas por microclino, plagioclasa,
y cuarzo, y en menor medida por musco-
vita, biotita y granate. Es comin encon-
trar dos generaciones de los minerales
mayoritarios como fue observado en las
milonitas descritas anteriormente. El mi-
croclino-1 se presenta en granos mayores
clongados, con formas sigmoidales o len-
ticulares de bordes irregulares. El micro-
clino-2 se observa como granos menores
poligonales localizado en los bordes o en
zonas internas del microclino-1, como asi
también en cintas monominerales y agre-
gados granoblasticos (Fig. 5¢). La plagio-
clasa-1 se observa como granos mayores
clongados de forma lenticular, muy al-
teradas a caolinita, sericita, y muscovita.
La plagioclasa-2 se observa en la matriz
en agregados de granos menotes poligo-
nales (Fig. 5¢). El cuarzo aparece en gra-

nos muy elongados y con bordes irregula-
res (a veces en contacto con microclino).
También se lo observa formando cintas
monominerales que bordean los porfiro-
clastos de feldespato mas rigidos (Fig. 5¢).
LLa muscovita-1 se observa en granos ma-
yores de forma lenticular. L.a muscovita-2
es de menor tamafio, con habito tabular,
presente en la matriz o en los extremos de
la muscovita-1. La biotita es muy escasa,
presente sélo en la matriz como granos
menores tabulares. El granate es euhedral
y aparece como mineral accesotio.

Los xenolitos metasedimentarios de-
formados incluidos en las rocas miloni-
ticas estin compuestos principalmente
por cuarzo, plagioclasa, biotita, grana-
te, sillimanita y muscovita, ésta altima
solo presente en las metapelitas. Presen-
tan textura granolepidoblastica a lepido-
granoblastica algo anastomosada, con in-

cipiente fabrica S-C. El cuarzo aparece
recristalizado en granos menores poligo-
nales o como granos anhedrales. Algunos
presentan mayor tamaflo y se agrupan en
lentes monominerales con granos de bor-
des irregulares e interlobados. La plagio-
clasa se observa en granos menores anhe-
drales y poligonales. La biotita-1 aparece
como granos mayores subhedrales, a ve-
ces lenticulares, mientras que la biotita-2
se presenta en laminas menores subhe-
drales. El granate se observa en dife-
rentes formas: (a) relictico, en pequefios
granos anhedrales; (b) esquelético y poi-
quilitico, con inclusiones orientadas pa-
ralelas a la foliacion externa; () elonga-
do, lenticular, con bordes irregulares, con
fracturas internas orientadas a alto angu-
lo con respecto al ¢je de mayor longitud
del grano (Fig. 5f); (d) elipsoidal, con bor-

des muy irregulares, y fracturas finas a al-
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to angulo del eje de mayor longitud y (e)
anhedral, muy desmembrado (fracturas
con amplia separacion) y con bordes muy
irregulares. Las fracturas en los granates
estan rellenas por muscovita-2 y en me-
nor medida por biotita-2. La muscovita-1
se observa como granos mayores subhe-
drales, algunas lenticulares. La muscovi-
ta-2 aparece en granos menores lamina-
res subhedrales asociados a plagioclasa y
cuarzo, o desarrollindose en los bordes
y fracturas del granate. La sillimanita se
forma a partir de la biotita-1, en su varie-
dad fibrolita en forma de usos, y en me-
nor medida como cristales aciculares re-
lacionadas a los usos.

Microestructuras: Nuevos granos minerales
de menor tamafio asociados a procesos de
recristalizacion (identificados como ge-
neracién 2) se desarrollaron sobre granos
mayores mas viejos (generacion 1) en las
rocas miloniticas, principalmente en los
feldespatos. En las milonitas microcli-
no-1 y plagioclasa-1 muestran evidencias
de deformacién interna caracterizada por
extincién ondulosa y subgranado. Micro-
clino-2 aparece con formas poligonales y
tamafios de 50 a 250 um en zonas intra-
granulares y sobre los bordes del microcli-
no-1 (Fig. 5a), generando estructuras de
nicleo y manto. En las milonitas de pro-
tolitos félsicos el microclino-2 se observa
en cintas monominerales que se despren-
den de forma continua de los extremos de
los porfiroclastos de microclino-1, con ta-
mafios de 150 a 400 pm. El microclino-2
también es muy abundante en la matriz de
la roca en forma de agregados granoblas-
ticos, definiendo una estructura en espu-
ma (foam structure), que en algunas mues-
tras llega a ser predominante y por ende
tiende a enmascarar la estructura planar
de la roca (Fig. 5¢). La plagioclasa-1 pre-
senta en sus bordes granos poligonales re-
cristalizados de plagioclasa-2 con tama-
fios de 100 a 300 um. En las milonitas de
protolitos félsicos la plagioclasa-2 se en-
cuentra en la matriz en granos poligona-
les (Fig. 5¢) con tamafios de 150 2 300 pm.
El cuarzo aparece totalmente recrista-
lizado, mayormente limpio, con tama-
fios entre los 200 a 2000 um, presente en
agregados y cintas monominerales. Los

limites de granos pueden ser irregulares
e interlobados evidenciando recristali-
zacién dinamica por migracion de limite
de granos a altas temperaturas (GBM-re-
crystallization; Fig. 5b) o con formas poli-
gonales como resultado de mecanismos
de reduccién del area de limites de gra-
nos (GBAR = grain boundary area reduction).
Algunos granos aparecen con extincion
ondulosa y subgranado en tablero de aje-
drez. En las milonitas de protolitos félsi-
cos se observan cintas de cuarzo con gra-
nos de formas rectangulares y bordes de
contacto rectos, sin deformacion intra-
granular aparente (Fig. 5¢). Aqui tam-
bién, los mecanismos predominantes son
GBM-recrystallization y GBAR, alcanzan-
do los granos recristalizados tamafios de
20021200 um. En las protomilonitas los
mismos procesos de deformacién y re-
cristalizacion son identificados, con ta-
maflos de los granos recristalizados de
50 a 300 pm para el microclino-2, de 50
a 200 um para plagioclasa-2 y de 100 a
1200 um para el cuarzo.

En la mayoria de las rocas biotita-1 y la
muscovita-1 se observan flexuradas, con
extincién ondulosa, y ocasionalmente
con evidencias de &inking en la primera.
Por otro lado el granate no presenta de-
formacion ductil apreciable. En los xeno-
litos metasedimentarios, el rasgo distin-
tivo de los granates es su fracturamiento
a altos angulos con respecto a la orienta-
cién de su eje de mayor longitud.

A escala microscopica, indicadores cine-
maticos tales como formas fish compues-
tas por varios granos de biotitas (Fig. 5g)
son reconocidos en las milonitas de pro-
tolitos de granitoides porfiricos. En las
milonitas de protolitos félsicos se obser-
va muscovita fish (Fig. 5h), fabricas S-Cy
algunos sistemas de porfiroclastos tipo-o
compuestos por cuarzo, muscovita y bio-
tita. En los xenolitos metasedimentatios
el granate aparece ocasionalmente for-
mando un elemento compuesto de tipo-o
con colas de biotita y muscovita.

DISCUSION

Condiciones fisicas de la deformacion
La intensidad de la deformacion interna

en zonas de cizalla duactil puede ser ex-
presada a partir su clasificacién en proto-
molonitas, milonitas y ultramilonitas y
de como las mismas se distribuyen y va-
rian de unas a otras dentro de estas zonas
(Trouw ez al. 2010). En la faja de cizalla
ductil Sefior de I.a Punta-El Cantadero
la predominancia general de milonitas y
protomilonitas con transiciones gradua-
les indican una distribucién relativamen-
te uniforme de la intensidad de defor-
macién interna que es coherente con las
condiciones de metamorfismo a las cua-
les se formaron (ver parrafo siguiente).
Zonas de cizalla ductil que muestran un
alto grado de distribucién heterogénea
de la deformacién interna definidas por
contactos bruscos entre protomilonitas,
milonitas y ultramilonitas tipicas de fa-
jas miloniticas de bajo grado metamoérfi-
co (Trouw ez al. 2010) no son caracterfsti-
cas en esta region.

Las condiciones de metamorfismo pue-
den ser estimadas cualitativamente a tra-
vés del analisis estructural a escala crista-
lina del comportamiento de los diferentes
minerales ante la deformacion. TLa re-
cristalizacién total del cuarzo y parcial
de los feldespatos indican condiciones
minimas del grado medio (500-650 °C;
Trouw ¢f al. 2010). La recristalizacion di-
namica por migracién de limite de gra-
(GBM-recrystallization)
en cuarzo (Fig. 5b) indica un rango de
temperatura aproximado de 500-700 °C
(Stipp ¢t al. 2002). Microestructuras ta-
les como cintas monominerales de cuatzo

nos interpretada

sin deformacién interna (Fig. 5¢) y crista-
les de cuarzo con subgranado en table-
ro de ajedrez (Hippertt ez al. 2001, Stipp
et al. 2002, Passchier y Trouw 2005) son
caracteristicas de estas condiciones térmi-
cas, al igual que los mecanismos de reduc-
ci6én del area de limites de granos (GBAK)
observados en cuarzo, comunes en altas
temperaturas durante el cese de la defor-
macion (Passchier y Trouw 2005). Si bien
las estimaciones térmicas de la deforma-
cién basadas en microestructuras de re-
cristalizacion en cuarzo pueden ser sen-
sibles a otras variables como contenido de
agua y tasa de deformacién (Law 2014), la
evidencia microestructural y petrologica



complementaria observada en las milo-
nitas en estudio (ver abajo) es consistente
con las deducciones presentadas. Por otro
lado, también es valido considerar que se
han observado en forma subordinada al-
gunas microestructuras asociadas a de-
formacion a baja temperatura, como por
ejemplo kinking en biotita o extincion on-
dulosa en cuarzo, las cuales podrian estar
vinculadas a una etapa tardia de la defor-
macion relacionada a la exhumacion o a
una reactivacion de la deformacién en ni-
veles corticales mas someros.

En los feldespatos el rango térmico de la
deformacién es evidenciado claramente
por estructuras de nucleo y manto (Fig.
5a), donde granos poligonales menores
recristalizados (microclino-2 y plagio-
clasa-2) bordean granos mayores (micro-
clino-1 y plagioclasa-1 respectivamente),
como asi también en la generacion intra-
granular de zonas de granos recristaliza-
dos de microclino-2 en microclino-1. La
recristalizacién en feldespatos comienza
a los 450 °C y las estructuras de nucleo
y manto son observadas hasta tempera-
turas por encima de los 600 °C (Tullis y
Yund 1991, Rosenberg y Stiinitz 2003,
Passchier y Trouw 2005). A estas tempe-
raturas la generacién de mirmequitas en
los bordes de feldespato potasico es co-
mun (Simpson 1985, Simpson y Wintsch
1989), como fue observado en las miloni-
tas en estudio. La recristalizacion de los
feldespatos es mas marcada en las miloni-
tas de protolitos félsicos, donde se descri-
bieron microestructuras en cintas y agre-
gados granobldsticos tipo “foam structures”
(Fig. 5¢). Adicionalmente, el tamafio de
los granos recristalizados de cuarzo y fel-
despatos, que superan los 200 y 100 um
respectivamente (Figs. 5a, b, e, h), son
consistentes con condiciones del alto gra-
do metamoérfico (~650 °C; Rosenberg y
Stunitz 2003, Trouw ez al. 2010). Por otro
lado, no se ha identificado deformacién
cristaloplastica en los granos de grana-
te, marcando que no se habrian alcanza-
do condiciones térmicas superiores a los
700-750 °C, donde el granate empieza a
manifestar deformaciéon ductil intracris-
talina en facies de anfibolita alta y facies
de granulita (Kleinschrodt y McGrew

La faja de cizalla ductil doble-vergente, NO sierra de Velasco.

2000, Storey y Prior 2005). El fractura-
miento a alto angulo con respecto a la di-
reccion de estiramiento observado en los
granates (Fig. 5f) indican un comporta-
miento relativamente fragil para este mi-
neral durante la deformacién por cizalla
ductil que es consistente con temperatu-
ras inferiores a los 700 °C.

Las
permiten acotar un rango térmico para

observaciones microestructurales
la deformacion ductil principal superior
a los 500 °C e inferior a los 700 °C con-
sistentes con condiciones de grado medio
a alto. Tanto la fibrolita como la sillima-
nita acicular son interpretadas como sin-
cinematicas (Figs. 5¢c, d) debido a que se
desarrollan a partir de minerales pre-ci-
nematicos (biotita, muscovita y cianita en
la primera y granate en la segunda) y se
encuentran orientados segun la direccién
de maximo estiramiento. La generacién
de sillimanita confirma que las condicio-
nes térmicas superaron los 500 °C. Pot su
parte, el caracter relictico de granos de
cianita observados en las milonitas (Fig.
5¢) no permite vincular directamente su
origen ala deformacion por cizalla ductil,
y podrian ser pre-cinematicos. El origen
de este mineral tipicamente metamorfi-
co también es dificil de asociar a los pro-
tolitos graniticos como indicaron Rossi
et al. (1999). Tentativamente los mismos
podrian representar xenoctristales proce-
dentes de las rocas metamorficas que hi-
cieron de caja durante la intrusion de los
granitos porfiricos ordovicicos.

Estudios previos permitieron a Rossi ez
al. (1999) estimar a partir de texturas de
deformacién en minerales temperaturas
mayores a los 450 °C para la deformacién
ddctil en el drea de estudio, y a partir de la
presencia del par mineral cianita-sillima-
nita y datos termobarométricos condicio-
nes maximas de metamorfismo de 600-
700 °C y 5-8 kbat, cortespondiente con
un proceso de deformacion ductil en fa-
cies de anfibolita (Rossi ez a/. 1999, 2005).
Si bien las condiciones térmicas estima-
das en nuestro trabajo acuerdan aproxi-
madamente con las calculadas en estu-
dios previos, es cauto hacer notar que la
co-existencia en rocas miloniticas de fases
minerales pre-, sin- y post-cinematicas ha-

cen complejo el uso de termobarémetros.
Debido al relativamente rapido cambio en
las condiciones de P-T' que experimentan
las rocas asociadas a metamorfismo dina-
mico, el equilibrio quimico (textural) de
las distintas fases minerales (por ejemplo
granate) necesario para la aplicacion de
los mismos es dificil de alcanzat. T.a com-
plejidad se acentda aun mas si los proto-
litos son de origen magmitico y con cla-
ras evidencias de contaminacioén como en
nuestro caso de estudio, debido a su conti-
nua interaccién con otros magmas y rocas
de caja durante su generacion, transpor-
te y emplazamiento. Los resultantes pro-
cesos de fraccionamiento, mezcla quimi-
ca y fisica de magmas (wixing 'y mingling)
y contaminacién con la roca de caja pro-
mueven la existencia de xenocristales y
antecristales en desequilibrio quimico
con las nuevas fases cristalinas magma-
ticas y peritécticas, como ha sido demos-
trado en recientes trabajos (Lackey ez al.
2006, 2008, Erdmann e al. 2009, Larrea ef
al. 2012, Alasino ez al. 2014). En este senti-
do, el caracter relictico de la cianita inter-
pretado en nuestro trabajo y el origen sin-
cinematico de la sillimanita permite s6lo
considerar presiones de metamorfismo en
el campo de estabilidad de la sillimanita
para el rango térmico estimado de 500°
a 700 °C, es decit, presiones maximas de
8 kbar y minimas de 3 kbar considerando
que la deformacion se desarrollé en domi-
nios ductiles de la corteza.

Estructura e interpretaciéon cinema-
tica

Estudios previos sugirieron para la zo-
na de estudio, y en general para el flan-
co occidental de la sierra de Velasco, una
otientacion subvertical de la foliacion de
la faja de cizalla TIPA, con rumbo NNO
y buzamientos al ENE (Lépez et al. 1990,
2007). Esta interpretaciéon concuerda
aproximadamente con los datos obteni-
dos en nuestro estudio para el dominio
occidental de la faja Sefior de La Punta-El
Cantadero, aunque en el dominio orien-
tal los buzamientos se invierten hacia el
O. En un perfil ENE-OSO la faja de ci-
zalla presenta una estructura en flor o
abanico con buzamientos de alto angu-
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Figura 6: Perfiles estructurales en direccion ENE de la FCSP mostrando su estructura doble-vergente en abanico y su cinematica interna. Los indicadores

cinematicos esquematizados son los observados en la figura 4.
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Figura 7: Modelo esquematico mostrando la ge-
neracion de subdominios con cinemadtica opuesta
a la cinematica inversa general, como resultado de
tasas de deformacién diferenciales actuantes en
dominios subparalelos dentro de una misma faja
de deformacion.

lo en sunucleo que van decreciendo a am-
bos lados hacia la parte externa de la es-
tructura (Fig. 6). Por lo tanto, la faja de
cizalla ductil Sefior de La Punta-El Can-
tadero muestra una doble vergencia en su
estructura principal definida por la orien-
tacion contrapuesta de la superficie de
cizalla C en los dominios oriental y oc-
cidental. Variaciones locales en la orien-
tacién de la superficie C en el contacto
con el Pluton San Blas dentro del domi-

nio oriental (perfil 6; Fig. 1b) estarfan
asociadas a otro evento deformacional
posterior y por lo tanto no fueron con-
sideradas en la discusion de este trabajo.

El analisis de las lineaciones minerales e
indicadores cinematicos muestra para el
dominio oriental movimientos inversos
del techo hacia el ENE (Figs. 3,4d, ey 0).
En el dominio occidental, donde los bu-
zamientos son hacia el ENE, la interpre-
tacion cinematica es mas compleja. Aqui
se observan indicadores cinematicos que
indican movimientos contrapuestos en
distintos sectores del dominio (Figs. 4b,
¢, £y 6). Unos indican desplazamientos
inversos del techo hacia el O, mientras
que otros exhiben movimientos directos
del techo hacia el E. Los movimientos in-
versos en ambos dominios, es decir hacia
el ENE del dominio oriental y hacia el O
del dominio occidental pueden vincular-
se a la generacién de fajas de cizalla dic-
til conjugadas asociadas a un régimen de
esfuerzos compresivos de direcciéon ge-
neral de acortamiento O-OSO/E-ENE.
Por otro lado, los movimientos directos
registrados en el dominio occidental con-
trapuestos a la cinematica inversa general
de la zona de cizalla podrian responder a

tasas de deformacién diferenciales en do-
minios subparalelos (Fig. 7) y/o reactiva-
cion de la zona de cizalla asociada a otra
fase de cizallamiento (Hippertt y Tohver
1999, Hand y Goscombe 2001, Goscom-
be ¢z al. 2005, Goscombe ¢z al. 2000).

Es importante considerar que en el sec-
tor norte del 4rea de estudio donde el bu-
zamiento es de muy alto angulo (cerro La
Punta, perfil 9; Fig. 1b), cobra preponde-
rancia en la interpretacion cinemdtica el
angulo de basculamiento del bloque de
basamento. Aqui, parte de los movimien-
tos directos interpretados en el campo,
principalmente en aquellos sectores don-
de el buzamiento de la supetficie C es ha-
cia el ENE vy superior a 80°, pueden es-
tar invertidos por la tecténica Andina. El
angulo de basculamiento del bloque aso-
ciado a la falla inversa que lo rota pue-
de ser estimado restituyendo su posicion
pre-Andina. Para ello tomamos como li-
nea de referencia la peneplanicie de ero-
sidn observada sobre el flanco occidental
del bloque de basamento. Estas superfi-
cies planares erosivas de cardcter regional
estan presentes en los flancos occidenta-
les de los distintos bloques de basamen-
to que componen la sierra de Velasco y



son el resultado final de la peneplaniza-
cién que persistié desde el Paleozoico
tardio al Nedgeno, previa a la deforma-
ciéon Andina (Jordan e al. 1989, Bense
et al. 2013). De la restitucién del bloque
de basamento se obtiene que en el sector
de estudio el basculamiento aproxima-
do es de 12° (Fig. 8). De forma indepen-
diente, el basculamiento estimado es so-
portado a partir de la inclinacién de los
estratos miocenos de la Formacion Sali-
cas que se apoyan en inconformidad so-
bre los granitos carboniferos del Pluton
San Blas. En este caso el valor aproxima-
do es de 13°. Debido a que el bloque estd
basculado al oeste unos 12-13° (represen-
tando estos valores angulos minimos de
rotacién), de la restitucién del bloque se
deduce que el buzamiento de alto angulo
al ENE pasa a buzar hacia el OSO, y por
lo tanto, parte de las interpretaciones ci-
nematicas de campo que indicaban movi-
mientos normales en este sector se modi-
fican, mostrando sentido de movimiento
inverso hacia el ENE (Fig. 8).

En resumen, la faja milonitica en estu-
dio presenta una estructura interna do-
ble-vergente con movimientos dominan-
tes inversos con sentidos contrapuestos,
y subordinados movimientos directos en
el dominio occidental.

Significado tectonico e implicancias
regionales

Las fajas de cizalla ductil conjugadas con
movimientos inversos en el noroeste de la
sierra de Velasco son el resultado de la de-
formacion por cizalla simple o sub-simple
asociada a un evento tecténico compre-
sivo de escala orogénica. La extension de
mas de 15 kilémetros de rocas miloniticas
en la direccién de buzamiento atestiguan
la magnitud del evento deformacional, ya
que implica que grandes volimenes de ro-
cas fueron cizalladas ductilmente como
resultado del acortamiento cortical. Tan-
to la estructura como el ancho continuo
observados en la faja Sefior de La Punta-
El Cantadero son rasgos poco comunes
en fajas de cizalla ductil reconocidas en
Sierras Pampeanas, caracterizadas princi-
palmente por zonas discretas de alta de-
formacioén que generalmente no superan
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Figura 8: Restitucion del bloque de basamento cristalino en el sector del cerro La Punta (perfil B-B’, Figs.
1b, 6) a su posicion original previa a la deformacién Andina. Se asume una paleo-orientacién proxima a
la horizontal de las peneplanicies de erosion observadas en el flanco occidental de la sierra de Velasco.

los 4 km de espesor (a excepcion de la fa-
ja de deformacion Guacha Corral con un
ancho de 5-20 km; Martino 2003) y po-
seen vergencia en un solo sentido. Estruc-
turas de cizalla (fragiles o ductiles) do-
ble-vergentes con movimientos inversos
contrapuestos han sido reconocidas o in-
terpretadas a escala cortical en ordégenos
antiguos y actuales, como por ejemplo, en
la orogenia Damara (Gray ¢ al. 2008), la
orogenia Famatiniana (Le Corre y Rosse-
llo 1994, Hongn y Becchio 1999) y la oro-
genia Andina (Mon y Drozdzewski 1999,
Ramos ez al. 2002, Hongn ez al. 2010), co-
mo resultado del acortamiento horizontal
experimentado en margenes de placa con-
vergentes. En particular para la faja oro-
génica Famatiniana, Hongn y Becchio
(1999) describieron en Cordillera Orien-
tal y Puna un sistema regional de zonas
de cizalla ductil conjugadas con rumbos
N y NO y cinematica inversa con compo-
nentes sinistrales vinculado a un régimen
de convergencia oblicua. Esta interpreta-
cién fue basada en la asociacion de fajas
discretas de vergencia opuesta con espe-
sores menores a 500 m y espacialmente
distribuidas en un perfil E-O de 50 km de
extension, convergentes en profundidad
hacia un mismo punto o zona “raiz”. En
este contexto, la estructura descrita para
la faja de cizalla ductil Sefior de La Pun-

ta-El Cantadero representarfa esta zona
“raiz” de la corteza desde la cual se nu-
cleala deformacién y divergen hacia nive-
les superiores fajas de cizalla discretas con
vergencia opuesta que definen un sistema
conjugado de fajas de cizallamiento (Fig.
9). El ancho, de al menos 15 km, de rocas
miloniticas expuestas generadas en con-
diciones de grado medio a alto en niveles
medios de la corteza, con su estructura en
abanico y cinematica inversa en sentidos
opuestos sustenta esta interpretacion.

Enla zona de estudio no hay edades abso-
lutas de las rocas miloniticas que permi-
tan determinar el rango de actividad de la
deformacion por cizalla simple dominan-
te. El evento de deformacién dictil afec-
t6 a granitoides porfiricos del Ordovici-
co Inferior-Medio (471 £ 9 Ma, Baez ¢z al.
2008) mientras que la foliacién de las ro-
cas miloniticas es cortada por el plutén
San Blas (Figs. 1b y 3) de edad Carboni-
fera Mississipiana (340 + 3 Ma, Dahlquist
et al. 2000), acotando la edad del evento
deformacional. Edades absolutas sobre la
deformacién ductil fueron obtenidas en
la parte norte de la “faja milonitica T1-
PA” en regiones préximas a la sierra de
Velasco. Lépez ez al. (2000) dataron en la
sierra de Copacabana muscovitas de un
pegmatoide boudinado mediante el mé-
todo K-Ar obteniendo una edad de 436
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Figura 9: Esquema de la estructura descrita para la FCSP dénde se representa la zona “raiz” de la corteza

desde la cual divergen hacia niveles superiores las fajas de cizalla discretas con vergencia opuesta que

definen un sistema conjugado de fajas de cizallamiento.

+ 10 Ma. En la sierra de Fiambala Gris-
som ¢z al. (1998) obtuvieron una edad Ar-
Ar en anfibol de 443 = 10 Ma, mientras
que Hoéckenreiner ef al. (2003) determi-
naron edades de 402 + 2 Ma mediante la
metodologia Sm-Nd en bordes de grana-
tes interpretados de haber crecido sin-
tectonicamente. Estas edades restringen
la actividad deformacional ductil en es-
te sector de las Sierras Pampeanas entre
el Ordovicico Tardio y el Devénico Tem-
prano.

Trabajos sobre la estructura y edad de fa-
jas de cizalla ductil en distintas regiones
de Sierras Pampeanas, Cordillera Orien-
tal y Puna (Rapela ez a/. 1998b, Sims ¢f al.,
1998, Lucassen e/ al. 2000, Castro de Ma-
chuca ez al. 2008, Wegmann e al. 2008,
Steenken e al. 2010, Mulcahy ez al. 2011,
Varela e al. 2011) muestran que la defor-
macién ductil por cizalla simple registra-
da en la sierra de Velasco y alrededores se
desarroll6 a escala regional desde el Or-
dovicico Temprano al Silurico tardio (Fig.
10) y principalmente se concentr6 duran-
te el lapso comprendido entre los ~460 y
425 Ma (Ordovicico Tardio - Sildrico me-
dio), aunque algunas edades mas jévenes
también han sido registradas (Ramos ez a/.
1998, Hockenreiner e al. 2003, Steenken
et al. 2010, Mulcahy e# al. 2011, Cristofo-
lini e¢f al. 2014). Si bien el rango princi-
pal de edades abarca unos 35 Ma de ac-
tividad deformacional sin- a post-climax
orogénico (Famatiniano ~490-460 Ma),
eventos de larga duracion con fases de de-
formacién diacrénicas han sido bien do-
cumentados en sistemas compresivos
actuales, como por ejemplo en los Hima-
layas y los Andes (Goscombe ¢7 al. 20006,
Oncken ¢ al. 2000). Tentativamente aco-
tamos la edad del evento de deformacién

ductil parala faja de cizalla duictil Sefior de
LLa Punta-El Cantadero entre el Ordovici-
co Temprano-Medio y el Silurico tempra-
no considerando como limite maximo la
edad de cristalizacion del protolito (471 +
9 Ma; Baez ez al. 2008) y como limite mi-
nimo la edad de 436 = 10 Ma (Lépez ez al.
2000) obtenida a partir de muscovitas de-
formadas en la sierra de Copacabana. Sin
embargo, el nimero reducido de datacio-
nes existentes hasta el momento sobre las
fajas de cizalla ductil sin- a post- ordovi-
cicas en la region y la complejidad meto-
doldgica para datarlas, como as{ también
el limitado conocimiento actual sobre su
distribucion, estructura y cinematica, in-
hiben por el momento la posibilidad de
reconstruir con mas detalle la evoluciéon
temporal y espacial de los patrones de la
deformacion progresiva relacionada a este
evento orogénico.

El desarrollo regional de estas fajas de
cizalla ductil ha sido vinculado a fases
tectonicas compresivas o transpresivas
asociadas al acoplamiento oblicuo-orto-
gonal (Ramos ez al. 1998) o lateral (Ace-
fiolaza et al. 2002) respectivamente, del
terreno Cuyania/Precordillera durante
los estadios finales de la orogenia Famati-
niana (fase Ocldyica). Recientes estudios
también atestiguan que las fajas de ciza-
lla ductil estuvieron activas en etapas de-
formacionales previas al cierre del oré-
geno (Steenken ez al. 2010, Mulcahy ez al.
2011). La cinematica de las fajas de cizalla
ductil ha sido utilizada para interpretar la
direccién de acortamiento orogénico re-
lacionada a este evento. Al igual que la
mayoria de las fajas de cizalla ductil reco-
nocidas en Sierras Pampeanas, Cordillera
Oriental y Puna relacionadas a la oroge-
nia Famatiniana, como por ejemplo faja

Antinaco-Sanagasta, faja La Horqueta,
faja Brealito, faja Carapé, faja Guacha Co-
rral, faja Los Tuneles, faja La Chilca, fa-
ja Agua Rosada, faja Duraznos, faja Hi-
gueritas, Valle Fértil, entre otras (Fig.
10) (Le Corre y Rossello 1994, Lopez et
al. 1996, 2007, Hongn y Becchio 1999,
Martino 2003, Lopez 2005, Larrovere ez
al. 2008, Wegmann ef al. 2008, Mulcahy
et al. 2011, Cristofolini ez al. 2014), la fa-
ja Sefior de La Punta-El Cantadero mues-
tra una cinematica inversa predominante
relacionada a un acortamiento de direc-
ci6én general E/ENE vy por lo tanto vin-
culado a un orégeno convergente con al-
to angulo de oblicuidad, es decir con alto
angulo entre el vector de convergencia y
el rumbo del orégeno. Aunque en algu-
nas de las fajas de cizalla ddctil mencio-
nadas se han interpretado componentes
cinematicos transcurrentes subordina-
dos y hay registro de fajas de cizalla ductil
predominantemente transpresivas, como
por ejemplo la faja La Puntilla-La Falda
(Meira ez al. 2012) y la faja El Pefion (Su-
zafio et al. 2014), los desplazamientos de
rumbo registrados podrian vincularse di-
rectamente al grado de oblicuidad de la
convergencia o haber actuado como zo-
nas de escape lateral locales, en ambos ca-
sos, acomodando la deformacion vincu-
lada al acortamiento con alto angulo de
oblicuidad (sistema transpresivo domi-
nado por cizallamiento puro en el sentido
de Tikoff y Teyssier 1994) predominante
durante las fases deformacionales sin- a
post-climax orogénico famatiniano.

CONCLUSIONES

En el area de estudio, la faja de cizalla
ductil Sefior de La Punta-El Cantadero
esta compuesta por milonitas y protomi-
lonitas de protolitos graniticos con una
extension minima de 20 x 15 km (longi-
tud x ancho) y por lo tanto representa a
escala regional un elemento megaestruc-
tural de distribucién areal mas que un ele-
mento lineal discreto. La predominancia
de milonitas con contactos transicionales
a protomilonitas revela una distribucioén
de la deformacion interna relativamente
uniforme. Las evidencias microestruc-
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Figura 10: Mapa regional de las Sierras Pampeanas, Cordillera Oriental y Puna mostrando la distribucion y edad de las fajas de cizalla ductil con cinematica
inversa relacionadas a la orogenia Famatiniana. Datos estructurales y geocronoldgicos tomados de los siguientes trabajos, estrellas negras: 1, 2- Lork y Bahlburg
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turales y petrologicas indican condicio-
nes térmicas para la deformacién ductil
entre los 500 y 700 °C, consistentes con
condiciones de grado medio a alto de me-
tamorfismo y con presiones en el campo
de estabilidad de la sillimanita para este
rango térmico. La variacién poco marca-
da de la intensidad de la deformacion es
coherente con estas condiciones de me-
tamorfismo.

La faja Sefior de La Punta-El Cantadero
muestra una doble vergencia en su estruc-
tura principal definida por una superficie
de cizalla C de rumbo N/NNO vy buza-
mientos hacia el O y ENE. La cinemati-
ca de la faja de cizalla muestra sentidos de
movimientos de tipo inverso asociados
a una direccién general de acortamien-
to E/ENE. La estructura doble-vergen-
te revela la existencia de fajas de cizalla
conjugadas de caracter inverso en nive-
les ductiles de la corteza. La estructura
en abanico descrita para la faja en cues-
tion representaria una zona “rafz” de la
corteza media donde se nuclea la defor-
macion y desde la cual divergen hacia ni-
veles superiores fajas de cizalla discretas
con vergencia opuesta que definen un sis-
tema conjugado de fajas de cizallamiento,
como ha sido interpretado ampliamente
en perfiles estructurales de orégenos an-
tiguos y actuales.

Geotectonicamente, la faja de cizalla Se-
fior de TL.a Punta-El Cantadero estaria
vinculada a nivel regional a otras fajas de
cizalla ductil con similitudes estructura-
les y cinematicas, reconocidas en Sierras
Pampeanas, Cordillera Oriental y Puna
y relacionadas a la tecténica convergen-
te con alto angulo de oblicuidad corres-
pondiente al orégeno Famatiniano, prin-
cipalmente a sus fases deformacionales
sin- a post-climax orogénico.

Por ultimo, estudios cinematicos en fa-
jas de cizalla ductil antiguas con folia-
ciones de muy alto o muy bajo angulo
de buzamiento deberian considerar, co-
mo posible factor condicionante de sus
interpretaciones, el sentido y angulo de
basculamiento de los bloques de basa-
mento sobre los que estan trabajando, ya
que como surge de esta investigacion, los
mismos podrian acarrear deducciones ci-

nemiticas erroneas o incompletas.
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