
FACULTAD DE CIENCIAS NATURALES Y MUSEO 
UNIVERSIDAD NACIONAL DE LA PLATA

ESTUDIO PETROGENÉTICO DE PLUTONES DE LA CORDILLERA 
FUEGUINA ENTRE EL LAGO FAGNANO Y EL CANAL BEAGLE, Y 

ALGUNAS CONSIDERACIONES SOBRE LAS 
MINERALIZACIONES ASOCIADAS

TESIS DOCTORAL

Autor: Mauricio Alberto González Guillot

Director: Isidoro Bernardo Schalamuk

Co-Director: Rogelio Daniel Acevedo

La Plata, 2009



A mi familia 

(papá, mamá y Silvina) 

a Paula, por su amor y paciencia 

y a tos amigos...



AGRADECIMIENTOS

En primer lugar quiero agradecer especialmente a los directores, tanto de tesis 
como de la beca concedida por el CONICET, los Dres. Ménica Escayola, Isidoro 
Schalamuk y Rogelio Acevedo, quienes fueron una guía fundamental para realizar 
este trabajo y contribuyeron enormemente a mejorar su calidad.

También deseo agradecer

- A los Dres. Joaquín Proenza (Universitat de Barcelona) y Marcio Martins Pimentel 
(Instituto de Geociéncias, Universidade de Brasilia) por facilitar los análisis de 
microsonda electrónica e isotópicos, y por sus comentarios constructivos. Al Dr. 
Ignacio Subías (Universidad de Zaragoza) por realizarme fotomicrografías 
retrodispersadas de secciones pulidas en el SEM.

- A los Dres. Matías Ghiglione (UBA), Daniel Martinioni (CADIC), Marco Menichetti 
(Universidad de Urbino), Guillermo Corretgé (Universidad de Oviedo), Cees van 
Staal (Geological Survey of Cañada), Joan Reche (Universitat Autónoma de 
Barcelona), Alejandro Tassone (UBA), Alejandro Ribot (UNLP), Eduardo Olivero 
(CADIC), Eduardo Llambías (UNLP) por sus comentarios y discusiones que también 
ayudaron a mejorar la calidad del trabajo.

- Al Dr. Alejandro Tassone por colaborar con uno de los trabajos de campo.

- Al Dr. Jorge Rabassa (CADIC) por sus comentarios y revisión de parte de esta Tesis 
(geomorfología glaciaria).

- A los Lie. Pablo Torres Carbonell (CADIC) y Daniel Martinioni (CADIC) por haberme 
facilitado algunas muestras de roca para estudios comparativos.

- Al Lie. Juan Carlos Gómez, quién ha colaborado en las tareas de 
georreferenciamiento de imágenes satelitales y fotos aéreas.

- A los compañeros de las numerosas salidas de campo: Gabriel Chianelli Seraphim, 
Tomi Luppo, Pancho Zangrando, Femando Santiago, Germán Cabrera, Julieta 
Balderramas y Paulo Gea, Berna Urtubey, Ester Verdún, Marcos Císter, Juan Ponce, 
Juan Pérez, Paula Sotelano, Daniel Acevedo, Fede Tapella, Fede Ponce, Cecilia 
Avalos, Ale Castro, Ale Valenzuela y Morgan.

- A los amigos del INREMI, quienes ayudaron con las observaciones en el 
microscopio calcográfico.

- A José Luis Molina (INREMI) y Alvar Sobral (CADIC) por la confección de secciones 
pulidas y cortes delgados.

- A la Subsecretaría de Planeamiento de TdF (Geóg. Mat. Roberto Agüero) por 
facilitarme las fotografías aéreas utilizadas para el mapeo en el campo.

- A los directivos del CETMIC, donde he realizado parte de los procesamientos de las 
muestras estudiadas.



- A los Dres. Calvin Miller (Vanderbilt Universrty), Eric Nelson (Colorado School of 
Mines) y Marcelo Solari (Universidad de Chile) por colaborar en la recopilación 
bibliográfica.

- A los amigos de la facultad, por su calidez y hospitalidad: Joaquín Maltas y fila, Seba 
Sgoifo y flía, Paulina Abre y Gonzalo, Valentín Vázquez y Ceci, Guille Canioni, Flor 
Orsini, Alina Críncoli y Ariel, Ale Castilla y fila, Seba Martino y fila. También a Luis 
Guarracino y Flor Damonte. A los amigos de Ushuaia y de la infancia. Y al tren del 
éxito (con Joqui y la Gringa) que dio el primer paso para lograr este trabajo.

- A mi familia y Paula por su apoyo en todo momento.



ÍNDICE

Agradecimientos

Resumen

Capitulo 1- Introducción....................................................................................................... 1

Capitulo 2- Aspectos Geográficos.................................................................................... 5

2.1- Ubicación y generalidades del área de estudio................................... 5

2.2- Influencia de las glaciaciones en la geomorfologia y otros
aspectos de TdF 7

2.3- Clima.................................................................................................................. 10

2.4- Biota.................................................................................................................... 11

Capitulo 3- Metodología de Trabajo................................................................................ 14

3.1- Introducción..................................................................................................... 14

3.2- Trabajos de gabinete y laboratorio.......................................................... 14

3.2. a- Interpretación de mapas aeromagnéticos................................ 14

3.2. b- Tratamiento de imágenes satelitales y fotos aéreas............ 17

3.2. C- Microscopía petro y calcográfica................................................... 19

3.2. d- Técnicas analíticas para análisis geoquímicos de roca total 21

3.2. e- Técnicas analíticas para análisis isotópicos............................ 21

3.2. f- Técnicas analíticas para análisis geocronológicos................. 22

3.2. g- Microsonda electrónica.................................................................... 22

3.3- Trabajo de campo.......................................................................................... 22

Capitulo 4- Geología Regional........................................................................................... 25

4.1- Introducción...................................................................................................... 25

4.2- Antecedentes.................................................................................................. 25

4.3- Estratigrafía..................................................................................................... 28

4.4- Evolución tectónica....................................................................................... 43

Capítulo 5- Las Rocas Plutónicas de Tierra del Fuego.............................................. 54

5.1- Introducción..................................................................................................... 54

5.2- El Batolito Patagónico Austral.................................................................. 56

5.3- Generalidades de los afloramientos de la provincia de TdF 60

Capitulo 6- Plutón Dioritico Moat..................................................................................... 64

6.1- Introducción..................................................................................................... 64

6.2- Geología del PDM......................................................................................... 65
6.2. a- Descripción litológica y petrográfica........................................... 67

6.2. b- Relaciones mutuas entre los tipos litológicos.......................... 75

6.2. c- La roca de caja y tipos de contacto............................................ 79

6.3- Geoquímica de roca total............................................................................ 80
6.4- Química mineral.............................................................................................. 85

6.4. a- Características de las principales fases minerales............... 85

6.4. b- Parámetros físicos de la cristalización...................................... 92
6.4. b.1- Presión...................................................................................... 92

6.4. b.2- Temperatura............................................................................ 97

6.4. b.3-Fugacidad de oxígeno.......................................................... 101
6.5- Geoquímica isotópica................................................................................... 103



6.6-Metamorfismo de contacto......................................................................... 104

Capítulo 7- Sector Estancia Túnel y Península Ushuaia......................................... 107

7.1- Introducción..................................................................................................... 107

7.2- Antecedentes................................................................................................... 109

7.3- Geología de los plutones............................................................................ 110

7.3. a- Sector Ea. Túnel................................................................................. 110

7.3. a.1- Descripción litológica y petrográfica................................ 111
7.3. b- Sector península Ushuaia............................................................... 123

7.3. b.1- Hombelndita Ushuaia (MPF).............................................. 124

7.3. b.2- La Suite calco-alcalina de la Península Ushuaia......... 125
7.3. c- Relaciones entre los distintos tipos litológicos......................... 129

7.3. C.1-Ea. Túnel................................................................................... 129

7.3. C.2- Península Ushuaia................................................................ 134

7.4- Geoquímica de roca total.......................................................................... 138

7.5- Química mineral............................................................................................ 147

7.5. a- Características de las principales tases minerales................ 147

7.5. b- Parámetros físicos de la cristalización...................................... 151
7.5. b.1-Presión...................................................................................... 151

7.5. b.2-Temperatura........................................................................... 152

7.6- Metamorfismo de contacto......................................................................... 153

Capitulo 8- Cerro Jeu-Jepén.............................................................................................. 156

8.1- 1 ntroducción..................................................................................................... 156

8.2- Antecedentes................................................................................................. 157

8.3- El cuerpo intrusivo del Cerro Jeu-Jepén............................................... 158
6.3. a- Descripción litológica y petrográfica........................................... 159

8.3. b- El perfil geológico y las relaciones mutuas entre las
distintas fitologías.................................................................................... 169

8.3.0 Enjambres de autolitos..................................................................... 170

8.3. d- Facies con granate............................................................................ 171

8.3. e- El techo de la intrusión..................................................................... 172

8.4- Geoquímica de roca total............................................................................ 173
8.5- Química mineral.............................................................................................. 176

8.5. a- Características de las principales fases minerales................. 176

8.5. b- Parámetros físicos de la cristalización........................................ 182

8.5. b.1- Presión...................................................................................... 182

8.5. b.2- Temperatura............................................................................ 183

Capitulo 9- Intrusivo del Monte Kranck........................................................................... 184
9.1- Introducción...................................................................................................... 184

9.2- El Intrusivo del Monte Kranck.................................................................... 186

9.2. a-Descripción filológica y petrográfica........................................... 186
9.2. b- La roca de caja y el metamorfismo de contacto..................... 199

9.2.o El mapa geológico y las relaciones mutuas entre las

distintas litologias................................................................................... 200
9.2. d- Comentarios sobre el Gabro 12................................................... 201

9.2. e- Breve reseña petrogenética en base a las características

petrográficas........................................................................................... 202

9.3- Estructura.......................................................................................................... 203



9.4- Geoquímica de roca total............................................................................. 204

9.5- Los diques del Cerro Rodríguez................................................................ 207
Capitulo 10- Sector Cerro Trapecio................................................................................. 211

10.1- Introducción.................................................................................................... 211

10.2- Unidades geológicas del Co. Trapecio................................................ 212

10.3- Metamorfismo de contado y mineralización...................................... 215

10.4- Consideraciones finales............................................................................ 215

Capitulo 11- Manifestaciones de Minerales Metálicos.............................................. 218

11.1- Introducción................................................................................................... 218

11.2- Solubilidad del azufre en magmas silicatados................................... 219

11.3- Mecanismos de segregación de magma sulfurado.......................... 220

11.4- Comportamiento de tos metales y concentración del

magma sulfurado................................................................................... 223

11.4. a- Fraccionamiento de magmas sulfurados............................... 223
11.4. a.1- El sistema Fe-Ni-S............................................................ 224

11.4. a.2- El sistema Fe-Cu-S........................................................... 225

11.4. ó- Comportamiento de los EGP 226

11.5- Ejemplos de yacimientos de egp vinculados a

ambientes orogénicos......................................................................... 228

11.6- Manifestaciones de minerales metálicos en el MPF 231

11.6. a- Descripción y composición quimica de las fases metálicas 233

Capítulo 12- Discusión......................................................................................................... 242

12.1- Introducción................................................................................................... 242
12.2- Evolución de los cuerpos ígneos del MPF 242

12.3- Las rocas ultrabásicas del MPF: el concepto de precursores

básicos en la evolución de un batolito........................................... 253

12.4- MPF vs BPA................................................................................................. 256

12.5- El carácter potásico del MPF: ¿Rasgo primario o adquirido? 263

12.6- Las variaciones geográficas.................................................................... 267

12.7- El origen de tos magmas del MPF y evolución geodinámica

de la cordillera Fueguina durante los -115-93 Ma.................... 276

12.7. a- Un único evento subductivo (relación K-h)........................... 278

12.7. b- Un evento de doble subducción.......................................   283

12.7. C- Slab break-off................................................................................... 287

12.7. d- Otros: aumento del ángulo de subducción

(slab roll-back negativo)...................................................................... 288

12.7. e- Modelo geodinámico definitivo durante la generación de 

magmas potásicos y calco-alcalinos en los Andes Fueguinos 289

12.8- La SPU en el enfoque geodinámico anterior 292

12.9- El potencial del MPF como fuente de mineralizaciones metálicas 296
Capítulo 13- Conclusiones................................................................................................. 299

Referencias Bibliográficas................................................................................................... 304

Anexo 1- Lista de abreviaturas utilizadas

Anexo 2- Tablas de química mineral

Anexo 3- Perfil geológico de la MJJ (sólo niveles superiores)

Anexo 4- Algunos sistemas de petrología experimental aplicados al MPF



Resumen M. González Guillot

RESUMEN

Las rocas plutónicas estudiadas en este trabajo se enmarcan en el tramo argentino 
de la cordillera Fueguina, entre el lago Fagnano (por el Norte) y el canal Beagle (por el 
Sur). Las rocas se exponen desde el nivel del mar hasta las cumbres montañosas, 
entre los 900 m y 1100 msnm. Aquellos asomos por encima de los 600 msnm (por 
encima de la línea de bosques), muestran los mejores afloramientos, favorecidos por 
la erosión glacial que ha puesto al descubierto excelentes perfiles de roca fresca en 
las laderas de los circos.

El análisis de mapas aeromagnetométricos de la provincia relevados durante fines 
de los 90’ ha permitido la identificación de nuevos afloramientos de rocas ígneas en la 
provincia de Tierra del Fuego. Con anterioridad a esta Tesis Doctoral sólo se conocían 
los cuerpos del cerro Jeu-Jepén (MJJ) y el de Estancia Túnel - península Ushuaia 
(HU), próximos a las ciudades de Tolhuin y Ushuaia, respectivamente. Durante el 
desarrollo de este trabajo fueron identificados una serie de diques y filones en el cerro 
Trapecio, sobre el canal Beagle; el Plutón Dioritico Moat (PDM), en la sierra Lucio 
López y el Intrusivo del Monte Kranck (IMK), en la sierra Beauvoir.

En contraposición a los escasos asomos en este tramo de la cordillera, al Sur del 
canal Beagle se expone el Batolito Patagónico Austral (BPA), caracterizado por 
numerosos plutones que abarcan un rango temporal desde los 141 Ma a los 34 Ma.

El estudio detallado de los afloramientos argentinos ha conducido a una 
reinterpretación de la geología ígnea de Tierra del Fuego. Los plutones del sector 
argentino han sido considerados en trabajos previos como pertenecientes al BPA, sin 
embargo la nueva información disponible ha permitido separar estas rocas (o al menos 
parte de ellas) de aquel grupo y reagruparias en dos suites magmáticas diferentes: El 
Magmatismo Potásico Fueguino (MPF) y la Suite de la Península Ushuaia (SPU), esta 
última de composición calco-alcalina.

La primera de estas suites (MPF) es la más importante volumétricamente. De 
todos modos, está conformada por plutones de escasa superficie (3-25 km2): HU, 

PDM, IMK y MJJ. Su presencia es estimada, a su vez, en el subsuelo del Co. 
Trapecio. Pueden incluirse dentro de esta suite, además, a otros asomos descriptos en 
la literatura (Co. Rodríguez, al Norte del IMK, y otros de la región chilena: islas 
Navarino y Gordon y península Barros Arana). Los plutones muestran un amplio rango 
composidonal, desde piroxenitas y homblenditas hasta sienitas y sienitas 

alcalifeldespáticas, pasando por gabros, dioritas, monzogabros, monzodioritas y 
monzonitas, incluyendo algunas variedades cuarzosas. Los términos más 
leucocráticos siempre se presentan a modo de venas o relleno de brechas, e incluyen 
también escasos monzogranitos y granitos alcalifeldespáticos. Algunos plutones 
presentan estructura zonada con estratificación y laminación ígnea.

El rasgo más distintivo de la suite es su carácter potásico, definiendo una 
tendencia de alcalinidad media, afín con las series shoshoníticas-monzoníticas. Como 

tales, presenta además enriquecimiento en otros elementos incompatibles de elevado 
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radio iónico (LILE), con alta relación LILE/HFSE y LREE/HREE. Los datos 
geoquímicos e isotópicos sostienen una evolución de los magmas por cristalización 
fraccionada más asimilación de encajante metapelitico, con acumulación en cámaras 
magmáticas sujetas a sucesivos pulsos de rellenado de magma desde reservónos 
más profundos. Estos magmas fueron generados en un ambiente de arco magmático.

El MPF no sólo presenta mayores contenidos en LILE y relaciones de elementos 
como las indicadas arriba respecto al BPA (en roca total y algunas fases minerales), 
sino que esos valores se incrementan de Sur a Norte dentro de la misma suite, es 
decir, con la distancia a la trinchera. En el mismo sentido, se observa además una 
mayor relación de afloramientos de rocas diferenciadas respecto a menos 
diferenciadas.

La edad de esta suite abarca desde los115Maalos93 Ma, un intervalo temporal 
mucho más acotado que el del BPA, sugiriendo que su génesis representa un evento 
petrotectónico particular en la evolución geodinámica de Tierra del Fuego, y que no 
pudo repetirse en el tiempo.

La SPU está representada por afloramientos muy reducidos. La localidad tipo es la 
península Ushuaia, en donde se integra por escasas apófisis de melagabros 
cuarzosos, granodioritas y numerosos diques y filones de andesitas y dadtas. Otras 
manifestaciones de la suite calco-alcalina han sido observadas en el Co. Trapecio, 
también sobre el canal Beagle, en el PDM y en el IMK, siendo su abundancia 
progresivamente menor hada el Norte de la provincia.

La SPU, cuya edad es de 100 Ma, se superpone espacialmente con el MPF, y 
sucede en el tiempo a esta última. Presentan texturas porfiroides a porfiricas, algunas 
con estructuras de autobrecha, y se han emplazado a modo de lacolitos arqueando el 
encajante metasedimentario suprayacente, que sugieren condiciones someras de 
emplazamiento. En la península Ushuaia, intnjyen a la HU y se encuentran aflorando 
en el mismo nivel estructural que ésta.

Las composiciones mineralógica y geoquímica de la SPU son notoriamente 
distintas al MPF. La primera se caracteriza por presentar cuarzo abundante, junto a 
allanita y drcón entre los accesorios y por la ausencia de dinopiroxeno. Su 
composición es calco-alcalina de alto potasio, con relación K2O/Na2O < 0,5. El 
contenido de LILE y relaciones LILE/HFSE y LREE/HREE son inferiores al MPF, pero 
superiores al BPA. Estas características de la SPU sugieren asimismo un origen por 
subducción, con cierta afinidad con el batolito al Sur del canal Beagle, o bien con 
adakitas.

El BPA y MPF se han generado en un mismo arco magmático, la segunda suite en 
las partes más distales (hada el continente) del mismo. Los datos petrológicos y 
geoquímicos sugieren condiciones de fusión parcial decrecientes y a profundidades 
progresivamente mayores con la distancia a la trinchera. De esta manera se sugiere 
una fuente diferente para el BPA y MPF, en una misma cuña mantélica, pero con un 
metasomatismo controlado por fluidos (derivados de la deshidratación de la losa 
subdudda) de distinta composición. Mientras que debajo del arco calco-alcalino (90-
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110 km de profundidad) los fluidos contaminantes son pobres en potasio, a mayores 
profundidades (debajo del MPF) éstos son ricos en este elemento y otros LILE.

Este fenómeno tuvo lugar durante un período de horizontalizadón de la losa proto- 
Pacífica, durante un régimen compresivo que condujo finalmente al cierre de la cuenca 
marginal Rocas Verdes, debido a un aumento en la convergencia durante el inicio de 
la apertura del Atlántico Sur, hacia los 130 Ma. Este episodio trajo aparejado además 
un ensanchamiento del arco magmático y una migración del frente volcánico hada el 
continente, hasta por los menos los 93 Ma, edad más moderna del MPF. Se infiere, 
por otro lado, que la cristalizadón de la suite ha sido en parte pre- a sin-dnemática, 
conjuntamente con levantamiento tectónico y denudación, y en parte post-dnemática.

El origen de la SPU entra en este modelo, aunque los datos disponibles han 
conducido a interpretaciones ambiguas. Considerando a esta unidad como un 
equivalente del BPA, su geoquímica más rica en K2O, LILE, LILE/HFSE y LREE/HREE 
respecto a este último, pero empobrecida en estos parámetros respecto al MPF, se 
debe a su posición geográfica superpuesta a la suite potásica. Esto implica que los 
magmas se han generado a profundidades en la cuña astenosférica semejantes a la 
que se forman los magmas del BPA (con fluidos derivados de la losa libres de K), pero 
en un manto que había sido previamente metasomatizado por fluidos ricos en este 
elemento, cuando la losa se encontraba más inclinada. Otra alternativa es considerar a 
la SPU por fusión de losa oceánica e interacción de estos fundidos con el manto 
peridotítico, a juzgar por su composición intermedia entre verdaderas adakitas y las 
rocas del BPA, durante un período de transición entre subducción normal y horizontal, 
tal como ocurre en otras partes del mundo.

Las piroxenitas y homblenditas del MPF presentan algunas anomalías positivas de 
Pt y Pd (los únicos platinoides analizados en este trabajo), y escasas concentraciones 
de sulfures (de Cu y Fe), de origen magmático y removilizados. Los sulfures primarios 
están concentrados preferentemente en homblenditas y zonas de borde o de mezcla 
de magmas. Las semejanzas en muchos aspectos entre esta suite y complejos 
ultramáficos zonados plantean la posibilidad de programar una prospección por EGP 
desde este punto de vista. Sería posible esperar, por lo tanto, concentraciones de 
interés de Pt y Pd asociadas a sulfures de Cu-Fe en homblenditas, tal como ocurre en 
algunos de estos complejos zonados, y también en zonas de borde o de mezcla de 
magmas. El carácter skterúfilo de los EGP en ausencia de sulfuras, y los contenidos 
de estos elementos, por otro lado, sugieren que las piroxenitas constituyen también 
posibles fuentes de platinoides. Además, el potencial de la suite se ve incrementado si 
se considera que los plutones presentan raíces significativas, con posibles niveles 
peridotíticos, capaces de concentrar Pt y Pd, y en menor medida Ru y Rh, asociados a 
las fases silicatadas.
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ABSTRACT

The plutonio rocks studied in this work are located in the Fuegian Andes of 
Argentina, between Fagnano lake (to the North) and Beagle channel (to the South). 
The rocks are exposed from sea level to the mountain summits, reaching 900-1100 
masl. Those outcrops higher than 600 masl. (over timbedine) show the best quality 
exposures, enhanced by glacial erosión that has created excelient profiles of fresh 
rocks along arque sides.

Aeromagnetic map analysis from the study area published in 1998 has fadlítated 

the identification of new outcrops of igneous rocks in Tierra del Fuego province. Before 
the initiation of this PhD. Thesis, only the Jeu-Jepén (MJJ) and Estancia Túnel - 
Ushuaia península (HU) plutons were known, which are located near Tolhuin and 
Ushuaia cities, respectively. The outcrops discovered during the present investigation 
are: several dykes and sills on Trapecio hili, along the Beagle channel shore; the Moat 
Dioritic Pluton (PDM), in the Lucio López range; and the Kranck Mount Intrusive (IMK), 
in the Beauvoir range.

Contrary to the scarce outcrops in the Argentinean Tierra del Fuego, South of 
Beagle channel the Southem Patagonian Batholith (BPA) is exposed, characterized by 
many plutons elapsing from 141 Ma to 34 Ma.

The detailed study of the Argentinean outcrops has led to a reinterpretaton of the 
igneous geotogy of Tierra del Fuego. Plutons from this area have been considered in 
previous works as belonging to the BPA. However, the new available information has 
allowed to group them (or at least part of them) into two different suites: the Fuegian 
Potassic Magmatism (MPF) and the Ushuaia Península Suite (SPU), the last one of 
calc-alkaline composition.

The first of these suites (MPF) is volumetricaNy the most importan! However, it is 
composed by small plutons (3-25 km2): HU, PDM, IMK and MJJ. Its presence 

underground on the top of Trapecio hill is also inferred. Other outcrops referred to in 
the literatura (Rodríguez hill, North of IMK, and others fbrm the Chilean región: 
Navarino and Gordon islands, and Barros Arana península) could be considered as 
belonging to this suite as well. Plutons show a wide compositional range, from 
pyroxenites and homblendites to syenites and alkali feldspar syenites, induding 

gabbros, diorites, monzogabbros, monzodiorites and monzonites, and some quartz 
bearing varieties. The most leucocrato fades occur as discordant veins, segregatons 
or breccia infills. Among these lithologies are syenites and alkali feldspar syenites, and 
minor monzogranites and alkali feldspar granitos. Some plutons show a zoned 
structure, with igneous bedding and layering.

The most distinctive feature of this suite is its potassic enrichment, which defines a 
mildly alkaline trend, akin to shoshonitic-monzonitic series. As such, it has enrichment 
in other LIL elemente, and high LILE/HFSE and LREE/HREE ratos. Geochemical and 
isotopic data suggest that the magmas have evolved by fractional crystallization along 
with assimilation of metapelito country rocks, and accumulation in magmato chambers 
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subjected to successive pulses of magma replenishment from deeper reservoirs. 
These magmas were formed by subduction processes.

The MPF not only shows higher contents in LILE and etement retios, as those 
stated befare, when compared with the BPA (in whole rock and some mineral phases), 
but also shows increasing valúes from South to North (i.e. with increasing distance 
from trench) among the plutons of this suite itself. In this same direction, the most 
differentiated rocks are more abundant with respect to the least differentiated 

lithologies.
The age of this suite encompasses the period from 115 Ma to 93 Ma, a time 

interval considerably shorter than that of the BPA, which suggests that the génesis of 
the potassic suite represents a particular and unique petrotectonic event in the 
geodynamic evolution of Tierra del Fuego, a process incapable of repeating itself.

The SPU is representad by very small outcrops. The type locality is the Ushuaia 
península, where it is composed by scarce apophysis of quartz melagabbros and 
granodiorites, and several dykes and sills of andesite-dadte composition. Other 
outcrops of this suite where found on top of Trapecio hill, along the Beagle channel 
shore, and adjacent or intruding the PDM and IMK plutons. Hs abundance decreases 
from South to North.

SPU rocks (100 Ma) are spatially superimposed on the MPF, and succeed it by a 
few million years. They show porphyroid and porphyritic texturas, some of them with 
autobreccia structure, and were emplaced as laccoliths doming the overiying 

metasedimentary strata. These features suggest shallow conditions of emplacement. In 
Ushuaia península, they intrude the HU and both crop out at the same structural level.

The mineralogical and geochemical compositions of the SPU are markedly different 
from that of the MPF. The first one is characterized by relativeiy high quartz content, 
the presence of allanite and zircon among the accessory phases, and the absence of 
dinopyroxene. Its chemical composition is high potassium caloalkaline, with «2O/Na2O 
retío < 0.5. The LILE content and LILE/HFSE and LREE/HREE retios are lower than in 
the MPF, but higher when compared with the BPA. These features of the SPU rocks 
suggest an origin by subduction processes also for this suite, with certain affinity with 
the batholith South of Beagle channel, or with adakites.

The BPA and MPF were generated in the same magmatic are, the last suite 
towards the rear part of it. The petrological and geochemical data suggest decreasing 
degrees of partial melting and at progressively greater depths in the mantle with 
distance to trench. Therefore, it is suggested a different source for both suites, in the 
same mantle wedge, but with a metasomatism controlled by fluids (released from the 
dehydrating slab) of different composition. While under the calc-alkaline are (90-110 km 
depth) the contaminating fluids are poor in potassium, those intervening at greater 
depths (under the MPF) are richer in this element and other LIL.

This phenomenon occurred during a period of slab flattening, under a compressive 
regime that finally led to the Rocas Verdes marginal basin dosure, due to an increase 
in the convergence rete during the initial stage of the opening of the South Atlantic 



Resumen M. González Guillot

ocean, 130 Ma ago. This episode also causad a widening of the magmatic are, and the 
migration of the volcanic front towards the continerrt, to at least 93 Ma ago (age of the 
youngest pluton of the MPF). It is inferred, on the other hand, that the crystallization 
history of the suite has been in part pre- to syn-kinematic, concomitant to crustal uplift 
and denudation, and in part post-kinematic.

The génesis of the SPU could be relatad to this same scenario, although the 
available data have led to ambiguous interpretations. It could be considered as 
equivalent to the BPA, although with higher valúes in K2O, LILE, LILE/HFSE and 
LREE/HREE with respect to the last mentioned, but lower when comparad with the 
MPF. This is due to its geographic position superimposed on the potassic suite, and 
implies that the magmas were generated at similar depths in the asthenospheric 
mantle wedge as the BPA magmas did (with fluids reieased from the slab free of K), 
but in a región which had been previously metasomatized by fluids rich in this element, 
when the slab was in a steeper position. Another altemative is to consider the SPU as 
generated by partial melting of the oceanic slab and subsequent interaction of these 
melts with the peridotitic mantle. The composition of the SPU hybrid between true 
adakites and the BPA rocks, argüe in favor of such an interpretation. The génesis of 
adakites during the transition from normal subduction to fíat slab subdudion has been 
reportad elsewhere.

Pyroxenites and homblendites of the MPF show some positivo anomalies in Pt and 
Pd (the only PGE analyzed in this work), and scarce sulfide (Cu-Fe) concentrations of 
primary and secondary origin. The primary sulfides are restricted preferentially to 

homblendites, and to zones of magma mingling and to the sides of the plutons. The 
cióse similarities in several aspecto between this suite and some zoned ultramafic 
complexos favor to prospect the MPF from this point of view. It is expected, therefore, 
interesting concentrations of Pt and Pd assodated to Cu-Fe sulfides in homblendites, 
as occurs in some of these zoned comptexes, and also by the sides of the plutons or in 
zones of magma mingling. The siderophile behavior of PGE, in absence of sulfides, 
and the concentrations of these elemente measured on the ultramafic rocks, on the 
other hand, suggest that pyroxenites represent also a possible source for PGE. In 
addition, the potential of the suite is enhanced when considering that the plutons have 
deep roots, possibly induding peridotites, which are capable of concéntrate Pt and Pd, 
and to a lesser extent, Ru and Rh, linked to silicato phases.

VI
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INTRODUCCIÓN

El sector argentino de la Cordillera Fueguina alberga escasos asomos de rocas 
intrusivas con impronta de arco magmático, los cuales constituyen cinco plutones 
aislados de pequeñas dimensiones (3 a 25 km2) alojados en metasedimentitas de las 

Formaciones Yahgán, Beauvoir y posiblemente Lemaire. Este esquema es muy 
diferente al que ocurre al Sur del Canal Beagle, en sector chileno, donde las rocas 
plutónicas son muy numerosas y conforman un extenso batolito (Batolito Patagónico 
Austral (BPA); e.g. Kranck, 1932; Suárez et al., 1985a), que ocupa el margen pacífico 

desde el cabo de Hornos (56°S) hasta el golfo de Penas (47°S).
Además de estas diferencias en abundancia y posición geográfica, existen otras 

respecto a su composición modal y geoquímica. Las plutonitas argentinas muestran un 
amplio rango composidonal desde ultramafitas (piroxenitas y homblenditas), gabros, 
dioritas, monzogabros, monzodioritas, monzonitas, sienitas y sienitas 
alcalifeldespáticas con una tendencia geoquímica de alcalinidad media (Middlemost, 
1994), saturada en sílice y rica en K2O. El BPA, por el contrario, está constituido por 
homblenditas, gabros, dioritas, tonalitas, granodioritas y monzogranitos, con 

geoquímica calcoalcalina, con contenido en K2O medio.
Los plutones del sector argentino han sido considerados en numerosos trabajos 

como pertenecientes al BPA (e.g. Caminos, 1980, Caminos et al.,1981; Acevedo et al., 
1989, 2002, 2004; Acevedo, 1990, 1992), subestimando las diferencias enumeradas 
arriba entre las rocas plutónicas al Norte y Sur del canal Beagle. Sin embargo, tales 
diferencias (entre otras) son muy significativas, y sugieren que los procesos 
formadores de ambos grupos litoiógicos han sido diferentes (también sugerido por 
Cerredo et al., 2000). Este supuesto constituye la principal hipótesis en la que se basa 
esta Tesis.

Al momento de comenzar las tareas de investigación por el presente autor (año 
2004), en el tramo cordillerano argentino sólo se conocían dos de los plutones 
estudiados: la Homblendita Ushuaia, en Ea. Túnel y península Ushuaia, sobre la 
margen Norte del canal Beagle (Acevedo et al., 1989; Acevedo, 1990), y el intrusivo 
del Co. Jeu-Jepén, en la cabecera del lago Fagnano (Camacho, 1948; Petersen, 
1949). Con la ayuda de mapas aeromagnetométricos (Hojas 5569-II, 5566-1, 5566-II, 
SEGEMAR, 1998), pudieron identificarse durante el desarrollo de la Tesis tres nuevos 
afloramientos: Co. Trapecio (10 km al E de la Homblendita Ushuaia, en la sierra de 
Sorondo), Plutón Diorítico Moat (PDM) en la Sierra de Lucio López y el Intrusivo del 
Mte. Kranck (IMK), en la sierra de Beauvoir.

Los datos analíticos que se obtuvieron de estos cuerpos han conducido a que se 
proponga a los plutones con geoquímica de alcalinidad media, saturada y rica en K2O 
como una suite independiente del BPA, denominada aquí como Magmatismo Potásico 
Fueguino (MPF), en donde se incluyen además otros plutones del sur de la isla
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Navarino y lavas básicas de la península Barros Arana (52°S), del sector chileno. El 
estudio detallado de las plutonitas fueguinas ha permitido diferenciar, dentro de la 
tendencia de alcalinidad media, dos series diferentes. Una de ellas sigue un tren 
comparable a las series alcalinas saturadas en sílice, propiamente dicha, mientras que 
la otra muestra una tendencia monzonítica (equivalente a las series efusivas 
shoshoníticas, Pagel y Leterrier, 1980), ambas caracterizadas por el enriquecimiento 
en K2O. Este hecho condujo a la adopción del nombre Magmatismo Potásico 
Fueguino, para agrupar a las dos series, en reemplazo de la denominación Complejo 
de Rocas Shoshoníticas propuesto recientemente por González Guillot et al. (2007a, 
en prensa), ya que este último podría considerarse como referente únicamente a la 
última serie mencionada. De todos modos, como se verá en el Capitulo 12, desde el 
punto de vista petrotectónico, se considera a todo el conjunto litológico como una serie 
monzonítica.

Las investigaciones llevadas a cabo permitieron además la identificación de otra 
suite magmática, calco-alcalina, superpuesta espacialmente a la anterior (MPF), de 
menor volumen, que aflora principalmente en la península Ushuaia y Co. Trapecio. 
Esta unidad, denominada en este trabajo como Suite de la Península Ushuaia (SPU), 
había sido considerada previamente como una continuidad de los afloramientos de la 
Homblendita Ushuaia (Acevedo, 1990; Elztein, 2004). Las relaciones de intrusividad y 
una edad radimétrica (aportada por Acevedo et al., 2002) indican que esta suite es 
más moderna que el MPF.

Esta Tesis trata entonces de establecer los mecanismos por los cuales fueron 
originados los magmas que derivaron luego en las dos suites mencionadas (MPF y 
SPU), y los procesos que controlaron su evolución. Se tratan brevemente, además, 
algunos aspectos sobre las mineralizaciones de metales asociadas a las rocas básicas 
y ultrabásicas.

Los objetivos específicos planteados para resolver la hipótesis enunciada más 
arriba son:

■ Realizar un estudio de campo y petrográfico detallado de los afloramientos de 
rocas plutónicas del área especificada, incluyendo las relaciones entre las 
distintas fitologías y con el encajante.
Elaborar mapas geológicos a escalas entre 1:20.000 y 1:40.000.
Determinar los mecanismos de generación de los magmas que derivaron en 
estas rocas y su modo de emplazamiento, así como su evolución en la cámara 
magmática, mediante análisis geoquímicos (roca total y mineral) e isotópicos.

■ Determinar edades en base a isócronas Rb/Sr (minerales y roca total).
■ Contribuir a la reconstrucción de la historia geológica del margen SO de 

Gondwana y aportar datos conclusivos a las diversas hipótesis generadas 
respecto a su evolución. Aquí se pretende contrastar los datos obtenidos 
durante el desarrollo de la tesis con la información existente sobre el Batolito 
Patagónico al sur del canal Beagle, de modo de comprender la evolución del
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magmatismo cretácico en toda la cordillera Fueguina.
Definir las fuentes de sulfures metálicos asociados a las rocas máficas y 
ultramáficas y aportar datos a los modelos petrogenéticos relacionados a 
depósitos de sulfures magmáticos en este tipo de rocas.

La estructura del trabajo presentado aquí queda conformado por cinco capítulos 
introductorios: 1-Introducción, 2-Aspectos Geográficos, 3-Metodología de Trabajo, 4- 
Geología Regional y 5-Las Plutonitas Cretácicas. El primero es el presente capítulo y 
en el segundo se presenta la situación geográfica (orografía, clima y biota) de la 

región, se indican las toponimias utilizadas en todo el trabajo y se comenta 
brevemente la influencia de las glaciaciones cenozoicas en el modelado del paisaje. 
En el tercer capítulo se especifica la manera en que se ha trabajado en el campo, 
laboratorio y gabinete, y se indican además las técnicas analíticas utilizadas. El 
capítulo cuatro trata sobre los antecedentes, estratigrafía y evolución tectónica del 
área de estudio y su entorno regional, con énfasis en los acontecimientos y unidades 
geológicas mesozoicas, es decir, contemporáneas y más antiguas que los plutones 
estudiados. Finalmente en el capitulo cinco se presenta nuevamente la disparidad 
composicional (modal y química) entre los plutones argentinos y el BPA, se trata en 
detalle esta última suite (en base a información existente en la bibliografia), y se 
presentan resumidamente las principales características de las dos suites del área de 
estudio (MPF y SPU).

Los capítulos 6 a 10 (6- Plutón Diorítico Moat, 7- Sector Ea. Túnel y península 
Ushuaia, 8- Cerro Jeu-Jepén, 9- Intrusivo del Mte. Kranck y 10-Sector Co. Trapecio) 
concentran casi toda la información obtenida durante los trabajos de campo, gabinete 
y laboratorio. Estos capítulos tratan, para cada localidad, los antecedentes (sólo en los 
capítulos 7 y 8), la geología de campo y petrografía, geoquímica de roca total y mineral 
(excepto en el capítulo 10), geoquímica isotópica (solo en el capítulo 6) y una breve 
reseña sobre el metamorfismo de contacto. No solo se aporta información inexistente 
sobre los plutones, desconocidos al momento de iniciar la Tesis (PDM, IMK y Co. 
Trapecio), sino que además se presentan nuevos datos sobre los ya conocidos, y 
además, datos de química mineral del Co. Jeu-Jepén, inexistentes en la literatura, 
cedidos al presente autor por R. D. Acevedo. El gran volumen de datos obtenidos 
condujo a la decisión de separar cada localidad en un capítulo diferente y tratar todos 
estos temas por separado, individualmente para cada una de ellas. De esta manera se 
considera que puede apreciarse más claramente la información de cada plutón, que de 
otro modo (en un capítulo de "Geoquímica” por ejemplo), podría quedar algo confusa.

El capítulo 11 (Manifestaciones de Minerales Metálicos) trata sobre las 
mineralizaciones asociadas a los plutones fueguinos, incluyendo las asociaciones 
minerales de óxidos, sulfuras y geoquímica de algunos elementos del grupo del 
platino.

En el capítulo 12 (Discusión) se hace hincapié sobre el MPF, integrando toda la 
información presentada en los capítulos anteriores. Se discuten los mecanismos 
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evolutivos que han experimentado los magmas generadores de esta suite, se plantean 
las variaciones geográficas observadas dentro de esta misma y se postulan y discuten 
una serie de modelos petrogenéticos capaces de generar este tipo de magmas, los 
cuales tienen implicancia en la evolución tectónica del Cretácico de la región. En este 
último punto se considera también a la suite calco-alcalina del sector cordillerano 
argentino {SPU). Se considera también el potencial del MPF como fuente de 
platinoides.

Finalmente se llega a las conclusiones (Capítulo 13), donde se enumeran los 
resultados más relevantes de este trabajo.

Se presentan al final una lista de referencias bibliográficas y una serie de anexos 

con perfiles geológicos, abreviaturas. utilizadas en el presente trabajo, tablas con 
análisis de química mineral y algunos comentarios sobre algunos sistemas de 

petrología experimental aplicados al MPF.
Esta investigación fue realizada a través de una beca conferida por el Consejo 

Nacional de Investigaciones Científicas y Técnicas (CONICET) en el Centro Austral de 
Investigaciones Científicas (CADIC) de la cuidad de Ushuaia, dependiente de aquella 

institución. Las investigaciones referentes a las mineralizaciones metálicas fueron 
llevadas a cabo en el Instituto de Recursos Minerales de la Facultad de Ciencias 
Naturales y Museo perteneciente la Universidad Nacional de La Plata (UNLP).

Los proyectos PICT-BID 10-17348 (Director Responsable Dr. Isidoro Schalamuk), 
PIP CONICET 6535 (Director Responsable Dra. Mónica Escayola) y otro financiado 
por el Consejo Federal de Inversiones (Prospección de rocas ornamentales en la isla 
Grande de Tierra del Fuego. Resolución del Directorio del Conicet n° 1502 del 
16/09/2005. Director Responsable Dr. Rogelio Acevedo) hicieron posible esta 

investigación.
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2. ASPECTOS GEOGRÁFICOS

2.1- UBICACIÓN Y GENERALIDADES DEL ÁREA DE ESTUDIO

La cordillera de los Andes en el sector patagónico se divide en dos segmentos a 
los 46°30’S, en base a diferencias geográficas y estructurales y estilo magmático 
(Suárez, 1976a; Ramos, 1989a). Esta línea de división se corresponde con el punto 
triple entre las placas Nazca, Sudamericana y Antártica, en donde la dorsal de Chile es 
actualmente subducida bajo la placa Sudamericana. El segmento al Norte de los 
46°30’S, los Andes Nordpatagónicos, se caracteriza por un relieve relativamente bajo, 
fallas normales de alto ángulo, depósitos sinorogénicos cenozoicos de poco espesor y 
un arco volcánico activo (la Zona Volcánica Sur, la cual se extiende en forma continua 
hasta los 33°30’S). Al Sur del punto triple, los Andes Surpatagónicos poseen un relieve 
relativamente alto, una faja plegada y corrida, un espeso paquete de depósitos 
sinorogénicos cenozoicos, un gap en la actividad volcánica entre los 46°30’ y 49°S, y 
una extensa superficie cubierta por mesetas basálticas del Mioceno medio - Reciente. 
Al Sur de los 49°S el volcanismo activo se reanuda, con los conos de la Zona 
Volcánica Austral, vinculados a subducción de la dorsal de Chile. Entre estos conos se 
destaca el volcán Cook, ubicado en el archipiélago Fueguino. Este volcanismo austral 
es de características adakíticas, vinculado a fusión parcial de la cuña astenosférica 
como así también de la placa oceánica (Stem y Kilian, 1996).

Al sur de los 52°S, donde se ubica el punto triple entre las placas Sudamericana, 
Antártica y Scotia, la cordillera Surpatagónica comienza a cambiar de dirección, 
pasando de una orientación N-S a otra ortogonal, E-O (ver Capítulo 4). Éste es el 

ámbito de la cordillera Fueguina, que involucra a todo el sector insular sudamericano 
al sur de esta latitud, excepto la porción septentrional de la Isla Grande de Tierra del 
Fuego (fig. 2.1). Este cordón se caracteriza por poseer alturas promedios en el orden 

de los 1000 msnm, a excepción de su parte central, la cordillera Darwin, que promedia 
los 2000 msnm (con máximos de 2850 msnm).

La Isla Grande de Tierra del Fuego es la isla principal del archipiélago Fueguino, 
perteneciente a las repúblicas de Argentina y Chile. El territorio argentino de la isla 
(Incluyendo Isla de los Estados) corresponde a la provincia de Tierra del Fuego, 
Antártida e islas del Atlántico Sur (TdF).

La provincia de TdF fue creada el 1o de junio de 1991, y sus dos localidades más 
importantes son su capital, Ushuaia (fondada en Octubre de 1884), ubicada al Sur, y 
Río Grande, al Norte. Ambas poseen una población del orden de los 50000 habitantes.

Ushuaia en lengua Yámana (antiguos habitantes de la región) significa ‘bahía que 
mira o penetra al poniente”, es conocida a nivel mundial como la ciudad más austral 
del mundo, y es además, la única ciudad argentina trasandina.

Ambas ciudades están unidas por la Ruta Nacional 3, que nace en la Capital 
Federal y muere en el Parque Nacional Tierra del Fuego, a 25 km al O de Ushuaia, a

5



Capítulo 2. Aspectos Geográficos M. González Guillot

los 3050 km. A mitad de camino entre estas dos ciudades, en la cabecera del lago 
Fagnano (el mayor de Tierra del Fuego), se ubica el poblado de Tolhuin, de -2500 
habitantes.

Fig. 2.1. Mapa del extremo austral de Sudamérica con los principales topónimos utilizados en este trabajo. 
El recuadro marca los limites de la figura 2.2. Abreviaciones: BO, bahía Orange; CT, cerro Tortuga; EM, 
estrecho de Magallanes; H XIX, Hito XIX; IB, isla Bayly; IC, isla Clárenos; ID, isla Dawson; IE, isla de los 
Estados; IG, isla Gordon; IH, isla Hoste; INa, isla Navarino; IL, isla Lennox; IN, isla Nueva; IP, isla Picton;
L’Her, isla L’Hermite; LF, lago Fagnano; Mtes. LL, montes Ludo López; MB, monte Buckland; MH, monte 
Hope; PA, Punta Arenas; PD, península Dumas; PH, península Hardy; PT, península Taraba; SA, seno 
Almirantazgo; SK, seno Keats; To, Tolhuin.

Además de esta vía existen otras de jurisdicción provincial, pero que no llegan a 
una integración completa de la isla. La península Mitre está completamente 
desprovista de caminos. Las compañías de explotación forestal están contribuyendo 
en la actualidad con la construcción de caminos al Norte y al Este del lago Fagnano.

Los afloramientos de rocas plutónicas estudiados en este trabajo se encuentran en 
el tramo argentino de la cordillera Fueguina, entre el lago Fagnano y el canal Beagle. 
El límite oriental del sector de interés es la sierra de Lucio López, en las estribaciones 
de la península Mitre. Hacia el Oeste el sector de estudio se extiende hasta la frontera 
con Chile.

Los elementos orográficos principales de esta zona son los montes Martial, cordón 
Vinciguerra y sierra de Valdivieso, al Norte de Ushuaia; la sierra de Sorondo, al Este 
de la ciudad, y la sierra de Alvear, aún más al Norte. Más hada el Este, se encuentran 
el cordón No - Top, sobre el canal Beagle, y la siena de Lucas Bridges, al Norte de 

éste. Más al poniente aún están las sierras de Ludo López y Noguera. Estos cordones 
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quedan delimitados por los lincamientos principales del canal Beagle, lago Fagnano, 
de orientación E-O, y valle de Carbajal - Tierra Mayor - Lasifeshaj, entre aquellos dos, 
de orientación ESE-ONO. Al Norte del lago Fagnano se encuentran las sierras de 
Beauvoir, Apen y de las Pinturas. Estas dos últimas al N y E, respectivamente, de la 
primera, y dominadas por unidades del Cretácico superior y Paleógeno, por lo que 
quedan fuera de los objetivos de este trabajo.

Los cinco sectores estudiados en esta Tesis son los únicos en donde se conocen 
afloramientos de rocas intrusivas pertenecientes tanto al MPF como a la SPU. Éstas 

son, de Oeste a Este: (i) península Ushuaia y Estancia Túnel, (ii) cerro Trapecio, todos 
sobre el canal Beagle, (iii) monte Kranck y (iv) cerro Jeu-Jepén, sobre el lago 
Fagnano, y (v) el Plutón Dioritico Moat (PDM) en la cabecera del río Moat

En las figuras 2.1 y 2.2 se indican las toponimias utilizadas en esta Tesis.

2.2- INFLUENCIA DE LAS GLACIACIONES EN LA GEOMORFOLOGÍA Y 

OTROS ASPECTOS DE TdF

Tierra del Fuego ha sufrido la acción modeladora de la actividad glacial durante el 
Cenozoico tardío. Numerosas formas de erosión y depósitos glaciales caracterizan a la 
región fueguina; en el sector montañoso, esta actividad se manifiesta por profundos 
valles en forma de *U", picos agudos, circos, un sector costero dominado por fiordos, 
sumado a las diferentes geoformas de acumulación.

La acción erosiva de los glaciares a lo largo del Cenozoico tardío ha permitido la 

exposición de las plutonitas de la cordillera Fueguina, desbastando su techo 
metasedimentario. Se estima que la erosión, solamente durante las últimas dos 
glaciaciones, asumiendo que las cumbres actuales no fueron afectadas, ha sido de 
-1200 m en el sector del lago Fagnano, y de -1400 m en el canal Beagle. Debido a 
que no ha quedado ningún elemento del paisaje original de la cordillera, luego de su 
levantamiento final en el Terciario, es imposible estimar cuánto ha sido la erosión total 
por encima de las cumbres actuales (J. Rabassa, com. pera.). La acción reciente de 
glaciares de circo (desde los últimos 10 ka hasta la actualidad; McCulloch et al., 1997; 
Rabassa et al., 1992, 2000) ha provocado un "lavado” de cumbres, dejando al 
descubierto superficies de roca fresca, con escasa o nula alteración. Puede citarse 
aquí el ejemplo del Plutón Dioritico Moat. Este constituye el afloramiento de rocas 
plutónicas del sector argentino de la cordillera Fueguina más importante, no solo por 
ser el cuerpo de mayor superficie, sino porque sus afloramientos se encuentran a lo 
largo de un circo glacial y valle colgante de -5 km de largo. Las aristas y el piso de 
este valle muestran claramente el perfil vertical de la cámara magmática, con rocas 
ultramáficas en las partes más bajas, y más diferenciadas hada las crestas dentadas 
(ver más detalles en el Capitulo 6).

Durante el Cenozoico tardío, un extenso manto de hielo de montaña cubrió los 
Andes Fueguinos. Las evidencias morfológicas a estas latitudes sugieren desde dos a
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Fig. 2.2. Imagen Landsat (combinación de bandas 741) del sector involucrado en este trabajo con los 
principales topónimos utilizados. Abreviaciones: BL, bahía Lapataia; BY, bahía Yendegaia; Ea. T, estancia 
Túnel; Ea. R, estancia Remolino; Ea. SR, estancia Santa Rosa; IB, islas Bridges; IG, isla Gabte; L Ch, 
lago Chepelmut; LR, lago Roca; LY, lago Yehuin; MO, monte Olivia; MS, monte Susana; PA, Puerto 
Almanza; PE, punta Entrada; PU, península Ushuaia; PW, Puerto Williams; To, Tolhuin; Ush, Ushuaia; 
VD, valle Desilusión. Intrusivos estudiados aquí: HU, Homblendita Ushuaia; Jp, Intrusivo del cerro Jeu- 
Jepén; K, Intrusivo del Monte Krenck; PDM, Plutón Dioritico Moat; Tr, Intrusivo del ceno Trapecio. La línea 
de puntos marca la frontera argentino-chilena.
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seis avances glaciarios en el Plio-Pleistoceno (Rabassa et al., 2000; Coronato et al., 
2004). El punto de partida de todas las lenguas de hielo era la cordillera Darwin. De 
todos los lóbulos que fluyeron desde allí, los que se dirigían hada el E y N a través de 
valles profundos, conocidos actualmente como el estrecho de Magallanes, bahía Inútil 
- San Sebastián, lago Fagnano, valle Carbajal - Tierra Mayor y canal Beagle (fig. 2.3), 
alcanzaron la presente plataforma submarina del Atlántico (Meglioli et al., 1990; Porter, 
1990; Isla y Schnack, 1995).

El Último Máximo Glacial se estima que tuvo lugar entre los 18-20 ka AP, mientras 

que el retroceso habría comenzado antes de los 14,7 ka AP. El retiro definitivo de las 
masas de hielo ocurrió hada los 10 ka AP (Rabassa et al., 1990).

El área dónde se encuentran los plutones estudiados en este trabajo estuvo 
afectada por dos lóbulos principales: el lóbulo del lago Fagnano y el del canal Beagle. 
En el primero de ellos se ha estimado un espesor de hielo de más de 1200 m. 
Bonarelli (1917), Caldenius (1932), Auer (1956) y Meglioli (1992) sugieren que el límite 
oriental de esta lengua se ubicaba entre las sierras de Irigoyen y Noguera, o incluso la 
costa atlántica. El valle del canal Beagle, por otro lado, fue afectado por glaciaciones 
en al menos dos episodios mayores (ver Rabassa et al., 2000, y referencias allí 
citadas). Durante la glaciación más antigua identificada, y la de mayor extensión, la 
lengua gladal ocupaba todo el valle, alcanzando la bahía Sloggett (Rabassa et al., 
1996a).

Varios lóbulos tributarios alimentaban los glaciares prindpales. Algunos 
remanentes de estos lóbulos aún se conservan en los arcos, como es el caso de los 
gladares Martial, Vindguerra y Alvear, en las inmediaciones de Ushuaia. Éstos se 

ubican por encima de los 700-800 msnm. Hay evidencias de varios episodios de 
reavances Neogladal, con posterioridad a los 10 ka en estos arcos (Rabassa et al., 
1992). La mayor acumulación de hielo en la actualidad está en la cordillera Darwin, 
dónde varias lenguas de hielo desembocan en el mar.

Junto con el retiro definitivo de las masas de hielo, la vegetación de tundra y 
estepa fría fue reemplazada por el bosque de Nothofagus, a partir de los 10 ka, pero 
no fue hasta los 5 ka AP que el bosque alcanzó la densidad característica de estos 
días (Heusser, 1989).

Con la retirada del hielo, también se dio la colonización de Tierra del Fuego por 
parte de los seres humanos. La primera entrada, desde la Patagonia, se dio durante y 
después del evento conocido como Younger Dryas (etapa fría más joven durante el 
Tardiglacial, /.e. entre 15-10 ka 14C AP), o sea, entre 11-10 ka AP (Massone, 1987; 

Massone et al., 1998; Coronato et al., 1999; Salemme y Miotti, 1999; Borrero, 1999). 
Esta entrada ocurrió cuando aún Tierra del Fuego era parte del continente, previo a la 
generación del estrecho de Magallanes. Este grupo de cazadores: los antecesores de 
los Selk’nam, ocuparon la parte norte de la isla Grande. En el canal Beagle, sin 
embargo, la colonización no ocurrió hasta los 6,5 ka AP (a excepción de una 
ocupación aislada a los 7 ka AP; Orquera y Piaña, 1998,1999), una vez que el bosque 
de Nothofagus estuvo completamente establecido. Estos habitantes eran los Yámana, 
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un grupo cazador canoero. Para ese entonces, el canal Beagle ya estaba ocupado por 
agua de mar (desde los 8,2 ka AP), con la configuración de fiordos que lo caracteriza 
en estos dias (Rabassa et al., 1986).

Fig. 2.3. Extensión y cronología de los principales lóbulos glaciales en Tierra del Fuego durante el 
Cuaternario (Caldenius, 1932; Rabassa et al., 1989; Meglioli, 1992; Coronato et al., 2004).

2.3- CUMA

En el sector cordillerano el clima es muy inestable, pudiendo experimentar grandes 
cambios de temperatura durante el día, pasando de cielo despejado a uno tormentoso. 
En la costa del canal Beagle el clima es clasificado como frió oceánico, mientras que 
en las cumbres es de tipo nival (INFUETUR, 2003).

El clima es determinado por la influencia de frentes de aire provenientes de la 
región antártica y subantártica, moviéndose desde el anticiclón del Pacífico Sur. Los 
vientos dominantes durante todo el año son los del cuadrante SO, canalizándose por 
el Canal Beagle, con una velocidad media de 15 km/h, presentando durante la 
primavera y el verano su mayor persistencia e intensidad, alcanzando velocidades 
máximas de 100 km/h (Iturraspe y Schróeder, 1994).

La temperatura media anual es de 5,9 °C a nivel del mar, y de 2,4 °C en el límite 
de bosques, -600 msnm. En los alrededores de Ushuaia las temperaturas oscilan 
entre un máximo de 19 °C y un mínimo de -21 °C. En verano se registran 
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temperaturas habituales de 10 °C a 15 °C pudiendo alcanzar, en contadas ocasiones, 
un máximo de 25 °C. En invierno la temperatura media es bajo cero.

Las precipitaciones alcanzan 546 mm anuales a nivel del mar, dadas en forma de 
lluvia, nieve, agua nieve y granizo (fig. 2.4). La mayor intensidad se detecta en invierno 
aunque, al igual que las heladas, están presentes en todas las estaciones. Por estar 
dispuesta en una zona cordillerana, las precipitaciones descienden de Oste a Este. Si 
bien no hay mediciones pluviales en las cumbres, Iturraspe et al. (1989) estiman que a 
los 535 msnm la precipitación es tres veces la de aquella al nivel del mar. La elevada 
nubosidad mantiene restringida la evapotranspiradón, favoreciendo el desarrollo del 
bosque incluso en años secos.

Fig. 2.4. Regiones biogeográficas, curvas de 
precipitación y temperaturas de Tierra del 
Fuego. En verde se indican áreas con bosque. 
RG: Río Grande, To: Tolhuin; Ush: Ushuaia. 
Modificado de Sorhanet et al. (2004). Las 
curvas de precipitación y temperatura tomadas 
de Núfiez (1994).

Por la latitud en la que se 
encuentra la cordillera Fueguina, la 
extensión del día y la noche varía 
notablemente entre verano e invierno. 
En los meses fríos los días son muy 
cortos, amanece alrededor de las 9h 
30' y anochece a las 17h 30’. Las 
noches durante esta época son 
cerradas y muy oscuras. Por el 
contrario en pleno verano el sol ilumina 

hasta muy tarde (23h 30’) y las noches son claras, amaneciendo alrededor de las 4h 
30' (INFUETUR, 2003).

2.4-BIOTA

Flora

La isla Grande de Tierra del Fuego presenta una variabilidad en su clima, 
fisiografía, suelo y vegetación que permite dividirla en tres regiones biogeográficas 
(Moore, 1983): Estepa Magallánica, Ecotono y Cordillera, dominada por el 
característico bosque de Nothofagus (fig. 2.4).

Estepa Magallánica: abarca la porción septentrional de la isla, al norte del Río 
Grande. Esta región se presenta como una planicie sin árboles con suaves 
ondulaciones, interrumpida por cañadones de orientación E-O que limitan con 
planicies bajas y húmedas con abundante vegetación herbácea de diferente amplitud.
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Esta zona posee un clima templado-frío, semiárido (300-400 mm/a), con temperatura 
media anual de 5 °C.

Ecotono: esta zona se extiende entre la estepa y el sector cordillerano; su porción 
meridional abarca la parte más baja de la faja plegada y corrida de los Andes 
Fueguinos. Esta zona se caracteriza por la presencia de árboles, formando pequeñas 

manchas de bosque abierto en la parte norte. La única especie arbórea aquí es el ñire 
(Nothofagus antárctica). El bosque aumenta en densidad y altura hada el Sur y el 
Oeste, incorporándose la lenga (Nothofagus pumilio) a la comunidad arbórea. El 
relieve se presenta más accidentado que en la estepa, las zonas altas cubiertas por 
bosque y las bajas formando amplias vegas, con pastizal y turberas de Gramineae- 
Cyperaceae (turberas marrón amarillentas) y por lo general recorridas por algún curso 
de agua. El clima se presenta algo más húmedo que en la región anterior (~500 
mm/a), aumentando las precipitaciones de Norte a Sur.

Cordillera: esta región abarca la porción sur de la isla. Las laderas de las 
montañas se encuentran cubiertas hasta los 600 msnm por un bosque denso de lenga 
y guindo (Nothofagus betuloides). Los valles entre los cordones montañosos forman 
vegas o turberas de Sphagnum (turberas rojizas) de gran extensión, generalmente 
recorridos por cursos de agua. A excepción de angostas fajas de tierra, con suave 
declive hacia el mar, cubiertas por vegetación herbácea, la costa del canal Beagle se 

presenta abrupta y cubierta de bosque.
Las turberas de TdF representan el 95% de este recurso del país, y son 

prácticamente éstas las únicas que han sido (y son) explotadas económicamente, para 
mejoramiento de suelos (Rabassa et al. 1996b). Representan un 2,51% (500 km2) de 

la superficie total de la isla (Bonarelli, 1917). Desde el punto de vista científico, las 
turberas fueguinas son un excelente registro paleodimático, debido a su crecimiento 
ininterrumpido que preserva granos de polen y madera subfósil desde épocas 
tardiglaciales (Rabassa et al., 1996b). Un ejemplo típico de esto es la turbera de Ea. 
Harberton (ver fig. 2.2 para ubicación), de 10,5 m de profundidad y una edad 
registrada en su base de 14800 ±300 a 14C AP. Este registro revela la existencia de (i) 

un ambiente de tundra de 5000 años de duración desde el Tardigladal, (ii) un bosque 
abierto de Nothofagus rodeado de estepa de gramíneas, entre el Hotoceno medio y 
temprano, y (iii) una máxima expansión del bosque en la región montañosa a 
expensas de la estepa, a partir de los últimos 4000 años (Rabassa et al., 1989).

Fauna

Las especies más frecuentes de observar en la zona sur de la isla, en el ámbito 
terrestre, son el zorro colorado fueguino, que junto con el guanaco son las variedades 
autóctonas.

El conejo, introducido en TdF probablemente con la llegada de los primeros 
europeos, se ha expandido rápidamente, ocupando sobre todo las áreas abiertas 
donde la disponibilidad de pastos cortos ha favorecido su crecimiento demográfico. La
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rata almizclera también fue introducida desde Canadá. El castor fue traído de Canadá 
en el año 1946, con el fin de comercializar su piel, fomentando la industria peletera. 
Este mamífero de gran tamaño y vida semi-acuática, es conocido por su capacidad 
para construir madrigueras complejas y diques. Llamado el “Ingeniero natural”, hoy 
esta especie tiene unos 220.000 ejemplares en toda la Isla Grande e islas menores del 
archipiélago Fueguino, y su notable proliferación se debe a la ausencia de 
depredadores naturales. El modo de vida del castor está causando grandes daños en 
los bosques cordilleranos, y en muchos casos, la inundación de los valles causada por 
sus diques ha hecho muy complicado su tránsito durante las tareas de campo 

realizadas para la elaboración de este trabajo.
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METODOLOGÍA DE TRABAJO

3.1- INTRODUCCIÓN

En este capitulo se indican las técnicas empleadas para llevar a cabo la presente 

investigación. Se ha intentado enumerarlas en el orden en que se fueron 
desarrollando, aunque una vez encaminados los trabajos, muchas de estas 
actividades se llevaron a cabo en simultáneo. Los dos primeros puntos, sumados a la 
recopilación y lectura de la bibliografía referida al sector de estudio, dieron por inicio al 
trabajo de gabinete. El tratamiento de imágenes satelitales se efectuó en principio para 
los sectores de Ea. Túnel y Plutón Dioritico Moat (PDM), previo a las salidas de 

campo. Con las muestras obtenidas durante estas campañas, se continuó con los 
siguientes puntos de las tareas de laboratorio, mientras se retomaba el tratamiento de 
imágenes para las futuras campañas a los otros sectores investigados.

El resultado de estos primeros pasos fue el descubrimiento de tres nuevos 
afloramientos de rocas plutónicas en TdF.

3.2- TRABAJOS DE GABINETE Y LABORATORIO

3.2.a-  Interpretación de mapas aeromagnetométricos

Al comenzar las investigaciones para esta Tesis sólo se conocían dos de los cinco 
cuerpos plutónioos que hoy se conocen y son tratados más adelante dentro de las 
suites MPF (Magmatismo Potásico Fueguino) y SPU (Suite calco-alcalina de la 
Penísnula Ushuaia). Éstos son la Hombtendita Ushuaia (en sus dos localidades: Ea. 

Túnel y península Ushuaia; Acevedo et al., 1989; Acevedo, 1990) y el intrusivo del 
cerro Jeu-Jepén (Camacho, 1948; Petersen, 1949). Camacho (1948) y Petersen 
(1949) mencionan además afloramientos dioriticos en el paso Spion-Kop, unos 20 km 
al Sur del Co. Jeu-Jepén, semejantes a las rocas de este último cerro. Esta afirmación 
es sostenida en la literatura hasta los trabajos más recientes (Caminos, 1980; 
Caminos et al., 1981; Olivero et al., 1999; Olivero y Malumián, 2007). Sin embargo, 
González Guillot et al. (en prep.) desvinculan al intrusivo del paso Spion-Kop de las 
dos suites mencionadas (MPF y SPU) y ubican a este cuerpo dentro del magmatismo 
de la cuenca marginal, más antiguo. Uno de los argumentos utilizado por estos autores 
para tal afirmación es la ausencia de anomalía magnética positiva para este sector.

Si bien Olivero et al. (1999) y Olivero y Malumián (2007) indican la presencia de un 
intrusivo en la sierra de Beauvoir (Intrusivo del Mte. Kranck, González Guillot et al., 
2007b), su locación es sólo en base a observaciones indirectos, dado que nunca 
dieron con el cuerpo en cuestión (D. Martinioni, oom. pers.).

Los mapas de intensidad del campo magnético terrestre, reducidos ai polo, de TdF 
(Hojas 5569-11, 5566-1, 5566-11; SEGEMAR, 1998; fig. 3.1) a escala 1:250000, han 
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resultado una herramienta fundamental en la prospección de cuerpos intrusivos 
durante el desarrollo de esta Tesis. Litvak (1999) realiza una interpretación de estas 
cartas y propone cuatro sectores con altos positivos que podrían indicar la presencia 
de cuerpos intrusivos. Estos son (1) alrededores de Ushuaia (conesponde a la 
Homblendita Ushuaia), (2) SE del lago Fagnano (conesponde al Plutón Diorftico Moat 
(PDM)- el Co. Jeu-Jepén queda afuera de este relevamiento-), (3) costa norte del lago 
Fagnano (corresponde al Intrusivo del Mte. Kranck (IMK)) y (4) en isla de los Estados. 
Sobre la base de esto se programaron las áreas a prospectar en busca de nuevos 
afloramientos, con resultados satisfactorios.

Las nuevas localidades con afloramientos de rocas Igneas son: el PDM, el 
intrusivo del Co. Trapecio e IMK (fig. 2.2; ver también fig. 4.1). Estos cuerpos, junto a 
los ya conocidos, están integrados, entre otras, por rocas ultramáficas portadoras de 
cúmulos de magnetita-ilmenita de hasta 10-20 cm de diámetro (González Guillot et al., 
2005). Además, estos óxidos están presentes, aunque en cantidades menores, en el 
resto de los tipos litológicos constituyentes de cada plutón.

La abundancia de magnetita (y en menor medida ilmenita) puede considerarse 
entonces como la responsable de los altos positivos en los mapas aeromagnéticos de 
TdF. La correlación positiva entre los altos magnéticos y afloramientos de rocas 
plutónicas es una evidencia irrefutable. La ausencia de anomalías magnéticas 
positivas en el sector del paso Spion-Kop, por otro lado, demuestra que no solo la 
correlación de estas anomalías es con cuerpos plutónicos, sino que es 
específicamente con plutones portadores de magnetita como lo son los del MPF y del 
Batolito Patagónico en Chile (ver más abajo).

Los valores máximos en unidades nT para cada uno de estos cuerpos son: 
Homblendita Ushuaia, > +1100 nT; Co. Jeu-Jepén, > +2000 nT (valores de 

magnetometría de campo; Cerredo et al., 2000; Tassone et al., 2002); PDM, > +1800 
nT; IMK, > 500 nT y Co. Trapecio, > 0 nT. Estos valores no sólo representan altos 
positivos, sino que además contrastan notablemente con los valores de nT de los 
alrededores. Esto se diferencia de otros sectores de la isla Grande de TdF donde 
también hay valores positivos, pero que muestran una gradación regional hada 
valores menos positivos y negativos (fig. 3.1). Por este motivo estas últimas no han 
sido consideradas como áreas favorables para la prospección de cuerpos intrusivos. 
Un ejemplo de esto es el caso del lineamiento positivo observado en la sierra de 
Alvear. Esta entidad está integrada principalmente por rocas de la Fm. Lemaire, y se 
caracterizan en este sector por presentar mineralizadones de metales base de tipo 
VMS (Volcanic Massive Sulphides) (Ametrano et al., 1999). Ésta podría ser una razón 

de la presencia de tal anomalía magnética.
Existen otras anomalías magnéticas positivas de características similares a las 

generadas por los cuerpos plutónicos mencionados, es decir, que muestran un cierto 
contraste con las áreas adyacentes y de formas subdrculares. Estas son de menores 
dimensiones que las estudiadas, o bien son cóncavas hada el canal Beagle, 
apuntando hada las islas chilenas. Todas ellas sugieren afloramientos o presenda de
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rocas plutónicas en subsuelo a escasa profundidad. Se ubican, de Oeste a Este en: 
bahía Lapataia, Co. Francisco Seguí, estancia Remolino, flanco sur del cordón No-
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Top, cabo Leticia (sobre la costa atlántica) y otras entre Ea. Moat y bahía Sloggett (fig. 
3.1).

De todas estas, sólo dos han sido investigadas, (i) En la bahía Lapataia se 
comprobó que no existe afloramiento de plutonitas. No obstante, su concavidad apunta 
hacia la península Dumas donde sí existen rocas plutónicas pertenecientes al Batolito 
Patagónico, (ii) La anomalía del Co. Seguí es muy similar a la del Co. Trapecio, y 
ambos son equidistantes de la Homblendita Ushuaia, al Oeste y Este respectivamente. 
Sin embargo, una rápida prospección en el primero no dio con afloramientos de rocas 
ígneas.

Las restantes anomalías se encuentran más allá de la línea de coste, es decir, 
dentro del canal Beagle o mar Argentino. El alto positivo que comienza a vislumbrarse 
en el flanco austral del cordón No-Top apunta hacia la isla Snipe (Chile) en la cual se 
han descripto afloramientos de rocas plutónicas (Katz y Wattere, 1966). De particular 
interés resulte la anomalía del cabo Leticia. De existir allí un cuerpo plutónico sería el 
más alejado del arco magmático, y estaría cubierto por las rocas del Paleógeno que 
afloran en ese sector, a su vez sumergido en el mar Argentino.

3.2.b-  Tratamiento de imágenes satelitales y fotos aéreas

Teniendo presente las localidades a explorar nunca visitadas previamente por 
otros geólogos, sumado a la ausencia de mapas geológicos a escala local de los sitios 
conocidos (Ea. Túnel y Co. Jeu-Jepén), se consideró do suma importancia la 
confección de mapas base de alta resolución para cada sitio, basado en imágenes 

satelitales y fotografías aéreas. Estos mapas base serían fundamentales para el 
mapeo de las distintas facies ígneas durante los trabajos de campo.

Para este fin se contó con imágenes SPOT y Landsat 7 (226-98), y fotografías 
aéreas del IGM (pertenecientes al gobierno de TdF) a escalas 1;20000 y 1:40000. De 
la imagen SPOT sólo se contó con las bandas B1, B2 y B3, mientras que el rango 
espectral de la Landsat disponible fue más amplio (bandas 1 a 5,7 y pancromática).

Las características de las imágenes satelitales se enumeran en la tabla 3.1.
La primera medida tomada fue unificar los sistemas de proyección entre las 

imágenes satelitales y la cartografía topográfica de la zona. Para ello se recalculó la 
información de las imágenes SPOT y Landsat al sistema Gauss Krugger con datum 
WGS84, utilizando el programa ER Mapper 6.1.

En segundo lugar se procedió a escanear todas las fotografías aéreas y luego 
recortarles los bordes, de modo de trabajar solo con la parte central de cada una de 
ellas, que presenta menor distorsión. Una vez digitalizado este material se procedió al 
georreferenciamiento de cada una de ellas, utilizando nuevamente ER Mapper 6.1, 
tomando como base las imágenes satelitales.

No fue posible conseguir fotografías aéreas de todos los sitios de interés. Muchos 
sectores de la isla no fueron cubiertos por las diferentes corridas de toma de 
fotografías. De los cinco afloramientos, solo fue posible cubrir el plutón de Ea. Túnel y 
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el PDM, excepto por su extremo septentrional. Para el sector del Co. Trapecio existen 
fotos a escala 1:40000, pero lamentablemente tomadas luego de una nevada que 
cubrió completamente el área de interés.

Tabla 3.1. Especificaciones de las imágenes satelrtales empleadas.

Sistema Sensor Bandas Rango Espectral (jim) Píxel (m)

Landsat 7 ETM+

1
2
3
4
5
6
7
P

0,45 - 0,52 (azul)
0,52-0,60 (verde)
0,63 - 0,69 (rojo)
0,76 - 0,90 (IR cercano) 
1,55-1,75 (IR medio) 
10,4-12,5 (IR termal) 
2,08 - 2,35 (IR medio) 
0,58 - 0,90 (pancromático)

30
30
30
30
30
60
30
15

SPOT 5 
(Systeme 
Probatoire 
d’Observation 
de la Tena)

HRV

B0 
B1
B2
B3
B4 
M

0,43-0,47 (azul)
0,50 - 0,59 (verde)
0,61 - 0,68 (rojo)
0,79 - 0,69 (IR cercano) 
1,58-1,75 (IR medio)
0,51 - 0,73 (monoespectral)

1000
10
10
10
20
5

Con las fotografías georreferenciadas se procedió a la confección de mosaicos 
fotográficos (fig. 3.2). La resolución espacial de estos productos resultó de un píxel de 
~2 m.

Una vez que se tuvieron todos estos elementos se procedió a la fusión de los 
mosaicos satelitales e imagen SPOT con la imagen Landsat, utilizando el software 
indicado más arriba. De esta manera se logra mantener la resolución espacial de los 
dos primeros productos (píxeles de 2 y 10 m, respectivamente) con la resolución 
espectral de la Landsat (7 bandas; fig. 3.2).

De los dos mosaicos fotográficos elaborados, solo el correspondiente al sector del 
PDM fue utilizado en el campo. El mosaico del sector de Ea. Túnel, por ser un área 
cubierta por bosque, salvo escasos asomos rocosos, resultó de escasa utilidad.

Sobre estas imágenes fusionadas se realizaron varias combinaciones de bandas a 
los efectos de diferenciar de manera efectiva las rocas ígneas entre sí y de sus 
encajantes. También se utilizó la banda pancromática de la imagen Landsat 
(combinadas con otras 3 de la misma imagen) para abarcar gran parte de la cordillera 
Fueguina en una sola imagen con resolución espacial mejorada (15 m).

Las bandas utilizadas fueron en general las 7,4 y 1 o 7,3 y 1 para los colores rojo, 
verde y azul, respectivamente. Para el PDM, el cuál está casi totalmente desprovisto 
de vegetación, resultó ser más efectiva la combinación 731 sumado al mosaico 
fotográfico (fig. 3.2). Para el plutón de Ea. Túnel se utilizó una combinación de la 
banda B1 de la imagen SPOT con las bandas 731 de la Landsat. Para el Co. Trapecio, 
también desprovisto de vegetación, se utilizaron las bandas 741 y pancromática de 
Landsat. Para el Co. Jeu-Jepén se fusionó también la banda B1 de la imagen SPOT 
con las bandas 741 de la Landsat Finalmente para el Mte. Kranck no fue posible 
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utilizar la imagen Landsat, debido a la presencia de nubosidad en el momento de 
toma. Para este sector se utilizó solamente la imagen SPOT, que si bien tiene buena 
resolución espacial, las bandas disponibles no son óptimas para lograr una correcta 
discriminación litológica. Sólo fue posible con esta imagen identificar los límites del 
cuerpo ígneo respecto de su encajante. De esta manera, se perdió la posibilidad de 
estudiar más detalladamente el segundo afloramiento más importante (por superficie y 
calidad de exposiciones) de los tratados en este trabajo.

Fig. 3.2. (a) fotomosaico (14 fotografías E 1:20000) con pixel de -2 m. (b) superposición del fotomosaico 
con la imagen Landsat (combinación bandas: 731) con pixel de 30 m, de uno de los sectores visitados 
durante las tareas de campo (PDM). Nótese el cambio en definición en la parte superior de la figura, 
donde no hay cobertura con fotografías aéreas. Los sectores con leve tonalidad celeste corresponden al 
encajante metasedimentario, las manchas en celeste más intenso indican nieve. Los tonos amarílllos a 
rojizos marcan la presencia de rocas Igneas.

3.2.C-  Microscopía potro y calcográfica

Todas las muestras recolectadas en el campo (en total 394) fueron analizadas 
luego bajo lupa binocular en el laboratorio de microscopía del Centro Austral de 
Investigaciones Científicas (CADIC) del CONICET. De esta manera fue posible ajustar 
más la clasificación petrográfica de campo y seleccionar las mejores muestras para 
posteriores estudios potro y calcográficos, análisis geoquímicos y geocronoiógicos.

Los nombres litológicos de rocas plutónicas indicados en este trabajo se basan en 
la clasificación modal de la IUGS (basada en Streckeisen, 1976; Le Maitre et al., 
1989). Algunas variedades muestran una granulometría muy fina, que impide la 
identificación de las fases minerales al microscopio, por lo que en estos casos, para 
aquellas muestras en que se disponía de análisis químicos, se utilizó la clasificación 
de Cox et al. (1979), basada en el diagrama TAS.

Los cálculos modales, tanto bajo lupa como microscopio, se efectuaron de manera 
cualitativa empleando la tabla comparativa de Teny y Chilinger (1972). Esta es una 
manera rápida, aunque no muy exacta, de determinar las proporciones minerales. 
Posteriormente, se procedió a la medición de modas con mayor precisión de las 
muestras más representativas. Para esto se montó sobre la platina del microscopio 
unas guias calibradas de modo que permiten trasladar manualmente la lámina delgada 
en dos direcciones ortogonales con precisión de hasta 0,1 mm. Así se efectuaron 
contaos de puntos cada 1 ó 0,5 mm, dependiendo de las dimensiones del corte 
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delgado, totalizando unos 700 puntos por lámina. De esta manera, si bien los conteos 
son inferiores a los 1500 puntos que se realizan tradicionalmente con contadores 
automáticos, se pudo obtener una clasificación confiable de las rocas, ampliamente 
mejorada respecto al método comparativo con tablas. Este método es aplicable a 

rocas con granulometría mayor a 150-200 pm. En rocas de menor granulometría, la 

clasificación se basó solamente en la proporción de los fenocristales (términos como 
feno-andesitas son utilizados, en este caso para indicar una roca con fenocristales de 

plagiodasa y minerales máficos), o en base a análisis químicos, como se expresó 

previamente.
Se han estudiado unas 154 láminas delgadas bajo el microscopio petrográfico. La 

clasificación textural utilizada para describir las rocas plutónicas es la de Teruggi y 
Leguizamón (1989). Los límites granulométricos empleados son los presentados por 
Hibbard (1995; tabla 3.2).

Tabla 3.2. Límites granulométricos 
de Hibbard (1995).
Definición Rango mm
Muy grueso

— — 50
Grueso

— — 5
Medio

— — 1
Fino

— -0,1
Muy fino

— — 0,01
Vidrio-
submicroscópico

La composición de la plagiodasa en las muestras no 
analizadas con microsonda electrónica, se estimó con el 
método de Michel-Levy, basado en medidas del ángulo de 
extinción. Según Hibbard (1995) la estimación de la 
composición de la plagiodasa mediante este método se 
aproxima a un error dentro del rango de 2 a 10% de 
molécula de An.

En las descripdones petrográficas se emplea el 
término “integridad”, presentado por Hibbard (1995), para 
definir la morfología de los cristales, en particular, cuán 
completo es un grano.

Este autor introduce los términos de alta integridad 
para referirse a granos completos, baja integridad para 
calificar a granos esquelatales, dendríticos o muy 
poiquilíticos y de integridad media, para casos entre 
ambos extremos (fig. 3.3).

Fig. 3.3. Criterio de integridad de cristales, (a) y (b) cristales 
euhedrales de alta y baja integridad, respectivamente, (c) y (d) 
cristales anhedrales de alta y baja integridad. Tomado de Hibbard 
(1995).

Las secciones pulidas (28) fueron estudiadas con microscopio calcográfico en el 
CADIC, algunas, de mayor significancia, se analizaron bajo técnicas de inmersión en 
aceite en el Instituto de Recursos Minerales (INREMI) de la Facultad de Ciencias 
Naturales y Museo (UNLP).
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3.2. d- Técnicas analíticas para análisis geoquímicos de roca total

Se han efectuado un total de 34 análisis geoquímicos de roca total para 
caracterizar geoquímicamente las fados plutónicas de TdF. Éstos se realizaron en los 

laboratorios de ACME Analytical Labs. Ltd. de Canadá y Mendoza. En el primero de 

los casos el tratamiento previo para el análisis fue efectuado enteramente en el 
laboratorio canadiense. En el segundo caso, la trituración y molienda requeridas fue 
llevada a cabo personalmente en el CETMIC (Centro de Tratamiento de Minerales y 
Cerámicos) de Gonnet.

Las técnicas empleadas por los laboratorios consistió en fusión de 0,2 g de 
muestra con L¡BO2 y luego una digestión nítrica diluida. Los elementos mayoritarios 
fueron analizados por ICP-ES (Inductively Coupled Plasma Emission Spectrometry) y 
los elementos traza por ICP-MS (ICP Mase Spectrometry). Adicionalmente, una 
fracción de 0,5 g de muestra fue digerida en cada caso con agua regia y analizada por 
ICP-MS para la medición de metales nobles y bases.

Los resultados analíticos se expresan en los capítulos correspondientes.
Siete muestras de rocas ultramáficas (4 de la Homblendita Ushuaia y 3 del PDM) 

fueron seleccionadas para análisis de platinoides. Se eligieron rocas ricas en cúmulos 

de magnetita-ilmenita, rocas ricas en fases sulfuradas de los bordes de los intrusivos, 
y rocas con venillas portadoras de sulfures. Más detalle en la descripción de las 
muestras seleccionadas puede verse en el Capítulo 11. Las muestras fueron 
procesadas en el CETMIC y las pulpas resultantes enviadas al laboratorio Genalysis, 
de Australia. La técnica analítica empleada para la detección de los metales Au, Pt y 
Pd, con límite de detección de 1 ppb, fue fusión de 25 g de muestra y recolección con 
plomo, digestión y posterior identificación por ICP-MS.

3.2. e- Técnicas analíticas para análisis isotópicos (Sm-Nd)

Los análisis de Sm - Nd fueron realizados en el Laboratorio de Geocronología de 
la Universidade de Brasilia, en roca total, siguiendo el método de Goia y Pimentel 
(2000). Las muestras (~50 mg) fueron mezcladas con ~30 mg de spike (149Sm- 1S0Nd) y 

diluidas en recipientes tipo savillex (limpios y secos) a través de una serie de ataques 
con ácidos fluorhídrico, nítrico y clorhídrico. La extracción y purificación del Sm y Nd se 
realizaron siguiendo técnicas convencionales de intercambio catiónico en columnas de 
teflón (primaria y secundaria) conteniendo resina LN-Spec. Las muestras de Sm y Nd 
fueron colocadas en filamentos de Re para posterior lectura en el espectrómetro de 
masa multicolector Finnigan MAT 262, operado en modo estático. Las incertidumbres 
2o de las razones 147Sm/144Nd e 143Nd/144Nd son mejores que 0,1% y 0,005%, 

respectivamente, de acuerdo con análisis repetidos en patrones de rocas 
internacionales BHVO-1 y BCR-1. Las razones 143Nd/144Nd fueron normalizadas a 
14eNd/144Nd = 0.7219 (O'Nions et al., 1977). Los valores actuales de CHUR usados en 
los cálculos de £Nd fueron 0,1966 para 147Sm/144Nd y 0,512638 para 143Nd/144Nd
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(Goldstein et al., 1984). Los valores de manto deprimido (DM) utilizados en el cálculo 
de las edades modelo fueron 147Sm/144Nd de 0,233 y 143Nd/144Nd de 0,51317 (Allegro et 
al., 1983). La constante de decaimiento de 147Sm utilizada fúe 6,54x10'12 a'1. Los 

valores Tdm fueron calculados utilizando la ecuación 6.5 presentada por Rollinson 
(1993), reemplazando los valores CHUR por los correspondientes de DM.

3.2. f- Técnicas analíticas para análisis geocronológicos

Se ha podido analizar sólo una muestra con fines geocronológicos. Se trató de un 
bolsón de leucogabro del PDM (CM28), alojado en hombtenditas. Esta muestra está 
compuesta principalmente por plagiodasa, homblenda y piroxeno, de grano grueso a 
muy grueso. Se obtuvo una isócrona Rb-Sr, analizando roca total, y separados de 
homblenda y plagiodasa, en el Laboratorio de Geocronotogía de la Universidade de 
Brasilia.

3.2. g- Microsonda electrónica

Los análisis con microsonda electrónica se efectuaron en el área de Servicios 
Científico-técnicos de la Universidad de Barcelona. Ésta consta con un equipo Cameca 

SX-50 con cuatro espectrómetros WDS (wavetenght dispersivo spectrometer) y uno de 
tipo EDS (energy dispersivo spectrometer), un microscopio electrónico de barrido y un 
microscopio óptico acoplado con un aumento de 400X, en el modo luz reflejada y 
transmitida.

La rutina empleada fúe un voltaje de excitación de 20 kV y una corriente de haz de 
15 nA. El tiempo de conteo para todos los elementos fue de 10 s. El límite de 
detección del instrumento es de 0,1% para cada elemento.

Por otro lado, se presentan datos de microsonda electrónica de minerales del 
intrusivo del Co. Jeu-Jepén (Capítulo 8), inéditos, obtenidos y cedidos al presente 
autor por R. D. Acevedo. Las muestras fueron analizadas con un instrumento similar 
(Cameca S-50) en el área de Servicios Científico-técnicos de la Universidad de Oviedo 
(España). La rutina empleada en este caso fue un voltaje de excitación de 15 kV, una 
corriente de haz de 10 nA y un tiempo de integración de 10 s.

3.3- TRABAJO DE CAMPO

Se han efectuado diversas campañas a los sectores de interés organizadas en 
salidas diarias o de varios días, dependiendo de la accesibilidad del sector, totalizando 
45 días de campo (11 en PDM, 5 en Jeu-Jepén, 4 en península Ushuaia, 12 en Ea. 
Túnel, 11 en Mte. Kranck y 2 en Co. Trapecio). Además, se han realizado otras 
campañas (18 días en total) a sectores cuyo interés está indirectamente ligado a esta 
investigación (por ejemplo Ba. Lapataia y paso Spion-Kop).
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Las tareas en el campo consistieron en identificación de distintas fades ígneas de 
cada plutón, las variaciones laterales a lo largo de los cuerpos ígneos e identificación 
de las unidades encajantes. Con la ayuda de los mapas base generados en gabinete 
(imágenes satelitales más fotos aéreas) se intentó mapear las diferentes unidades 
geológicas a escala 1:20000 y 1:10000. Cabe mencionar aquí que no existía 
información cartográfica de los cuerpos ígneos, incluso de aquellos conocidos 
previamente al inicio de este trabajo. Se tomaron muestras para estudios petro- 
calcográficos, y para análisis geoquímicos y geocronológicos de aquellas unidades 
que representaran particular interés. Cada muestra fue posidonada con GPS y 

ubicada en el mapa base.
No fue posible elaborar mapas de todas las localidades. En península Ushuaia, 

Co. Jeu-Jepén y Co. Trapecio, los afloramientos son muy reducidos. Sin embargo, la 
actividad minera en los dos primeros ha puesto en evidencia varios frentes de cantera 
en donde fue posible, en cambio, realizar perfiles de detalle a escalas aproximadas 
1:1500 y 1:800. En el sector de Ea. Túnel la apertura de la Ruta Provincial 30 también 
ha permitido la exposición de rocas ígneas a lo largo de un paredón de 1 km de largo.

Un factor adverso en las tareas de mapeo e interpretación de las relaciones 
mutuas entre diferentes fades plutónicas es el bosque fueguino. En el caso del plutón 
de Ea. Túnel, cubierto casi enteramente por vegetación, la interpretación geológica en 
la parte central del plutón, donde existe una variabilidad litológica muy grande, fue de 
gran dificultad. Es así que la geometría de las distintas fades allí ha sido dibujada algo 
arbitrariamente, ya que los afloramientos muchas veces se reducen a escasos asomos 
pequeños de pocas centenas de metros cuadrados. La ayuda de imágenes satelitales 
y fotos aéreas en estos sectores es prácticamente nula. Por este motivo, si bien se ha 
intentado confeccionar un mapa a escala 1: 20000, aquí se lo presenta con menos 
detalle, a escala aproximada 1:30000. En el Co. Jeu-Jepén se tuvo el mismo 
inconveniente, con lo que sumado a los escasos afloramientos fuera de la cantera, no 
se ha cartografiado en planta este sector.

En el Intrusivo del Monte Kranck los afloramientos por debajo de los 600 msnm 
están cubiertos por bosque, no asi los asomos por encima de esta cota. Las 
observaciones en las partes bajas, han tenido las mismas dificultades que en el caso 

de los afloramientos anteriores. En las partes libres de bosque, a pesar de las 
condiciones óptimas para el mapeo, la falta de imágenes de buena resolución espacial 
y espectral (descripto previamente en este capítulo) sumado a la adversidad del 
terreno, ha dificultado también las tareas de mapeo. En consecuencia, en este sector 
muchas de las observaciones volcadas al mapa (escala -1:20000) son también algo 
subjetivas.

Finalmente, el PDM contaba con todas las facilidades para un mapeo de detalle. 
La casi totalidad de los afloramientos están desprovistos de bosque, y además, se 
había logrado cubrir la mayor parte del área con un mapa base a escala 1:10000. 
Lamentablemente este es el sector más inaccesible de todos los estudiados en este 
trabajo. Un valle (rio Moat) de 3,5 km de ancho cubierto por turbales y diques de 
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castores lo separan por 20 km del camino más próximo. Sólo fue posible llegar a este 
sitio en helicóptero en dos oportunidades y los días de trabajo efectivos fueron 
reducidos considerando la extensión del área. 1.a duración de la primera campaña 
estuvo amoldada a las fechas impuestas por otro grupo de investigación del CADIC 
que en ese momento trabajaba en la zona, en la segunda campaña, un temporal de 
nieve redujo los días efectivos de trabajo a solo 4. Por esta razón el mapa geológico 
de este sector se presenta aquí a escala aproximada 1:50000.
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4, GEOLOGÍA REGIONAL

4.1- INTRODUCCIÓN

Para tratar de lograr una cabal comprensión de las distintas unidades geológicas y 
procesos que han actuado en el sector estudiado en esta Tesis es necesario 
considerar a la región cordillerana de Tierra del Fuego en su totalidad, es decir, que 
además de hacer referencia al sector argentino de la isla Grande de TdF (incluyendo 
la isla de los Estados), se tendrá en consideración aquí el resto de la misma, como así 
también las restantes islas que conforman el archipiélago al Oeste y Sur de ésta, todas 

pertenecientes a la República de Chile. Es así que muchas de las formaciones que en 
este apartado se nombran, no tienen equivalentes (al menos no se han encontrado 
hasta la fecha) en el territorio nacional. Las figuras 4.1 y 4.2 ilustran, con menor y 
mayor detalle, respectivamente, los afloramientos de las unidades geológicas que 
constituyen la Cordillera Fueguina. Para la ubicación de las localidades mencionadas 
en el texto, en éste y otros capítulos, referirse además a las figuras 2.1,2.2 y 3.1.

No se hará referencia a las unidades del Cretácico superior y más modernas, por 
carecer de interés vinculado a los objetivos de este trabajo. Para mayor información 
sobre ellas pueden consultarse los trabajos de Petersen y Methol (1948), Petersen 
(1949), Furque y Camacho (1949), Furque (1966), Carracho (1967), Caminos (1980), 
Caminos et al. (1961), Suárez et al. (1985a), Biddle et al. (1986), Buatois y Camacho 
(1993), Olivero y Malumián (1999), Olivero et al. (1999), Olivero et al. (2001), Ghiglione 
(2002), etc.

4.2-ANTECEDENTES

Los primeros datos geológicos sobre la región de la isla Grande de Tierra del 
Fuego e islas adyacentes fueron aportados por Darwin (1846), durante su famoso viaje 
a través del mundo en el H. M. S. Beagle, durante los años 1832-1834. Los primeros 
trabajos específicos aparecieron un poco más tarde, a finales del siglo XIX y principios 
del XX (e.g. Hyades, 1887; Popper, 1887; Nordenskjóld, 1897,1905; Skotsberg, 1908; 
Quensel, 1912; De Agostini, 1913; Halle, 1913; Bonarelli, 1917; ver Kranck, 1932 y 
Caminos et al., 1981 para una reseña más detallada de estas investigaciones). Les 

cabe a Nordenskjóld y Quensel los primeros estudios sobre los grarritoides de la 
cordillera Fueguina. El primero de eHos los bautizó "Andendiorite* o Dioritas Andinas, 
término que adoptara más tarde Kranck (1932), y que aún en la actualidad no ha sido 
del todo descartado. El segundo autor constató que la mayor parte del sector extemo 
del archipiélago desde el cabo de Hornos hasta Puerto Montt estaba integrado por las 
Dioritas Andinas.

La primera obra completa e integradora de la geología fueguina y del sur de la 
Patagonia, abarcando estudios fisiográficos, estratigráficos, tectónicos y petrológicos,
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Fig. 4.1. Unidades geológicas de la Cordillera Fueguina al Sur de los 52°S, hasta el Cretácico inferior. En 
amarillo suave se han representado tas unidades del Cretácico superior y más modernas (i.e. posteriores 
al emplazamiento del MPF). La línea punteada marca el límite de la faja plegada y corrida. Los números 
indican 1: Homblendita Ushuaia, 2: intrusivo del Co. Trapecio, 3: Plutón Diorítico Moat, 4: intrusivo del Co. 
Jeu-Jepén, 5: Intrusivo del Mte. Kranck. Abreviaciones: HMS, High Metamorphic Schists (como los 
definiera Kranck, 1932); GA, complejo de gabros; CBPG, Grupo Plutónico Canal Beagle; SANPG, Grupo 
Plutónico Seno Arto Nuevo; PBN of CB, Batolito Patagónico al N del canal Beagle (la subdivisión del 
Batolito Patagónico en los tres grupos GA, CBPG y SANPG (Hervé et al., 1984) no ha sido realizada al N 
de los canales Beagle y Ballenero); BA, Barros Arana; MPF, Magmatismo Potásico Fueguino-, SPU, Suite
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de le Península Ushuaia-, SFMF, Sistema de Fallas Magallanes-Fagnano. Fuentes: Kranck (1932), Suárez 
(1978a), Nelson et al. (1980), Caminos et al. (1981), Hervé et al. (1984), Suárez et al. (1986), Stem et al. 
(1991b), Klepeis y Austin (1997), Fildani y Hessler (2005), González Guillot et al. (2005), Olivero y 
Malumián (2007).

corresponde a Kranck (1932). Las observaciones de este autor fueron 
complementadas además por trabajos botánicos (Mr. H. Roivainen) y estudios sobre 
las turberas del interior de la Tierra del Fuego (V. Auer y E. Hyyppá) durante la 

expedición finlandesa de 1928-1929. Muchas de las conclusiones de Kranck se 
mantienen aún vigentes.

Poco después Kleer (1934) y Fester (1934, 1935) estudiaron la siena de Alvear y 
el valle de Tierra Mayor, hasta ese entonces inexplorados. Harrington (1943) aporta 
observaciones y un mapa de la geología de la Isla de los Estados, que se suman a las 
previamente aportadas desde el trabajo de Lovisato (1883). A mediados del siglo 

pasado la Dirección Nacional de Minas inició una serie de campañas (1945-1948), al 
mando de Cristian Petersen, con el intento de lograr un levantamiento regular de la 
Isla Grande de Tierra del Fuego. Algunos resultados fueron presentados por Petersen 
y Methol (1948), Camacho (1949), Petersen (1949), Furque y Camacho (1949), Furque 
(1966).

Borrello (1968, 1969, 1972) a partir de los estudios previos y datos personales se 
encargó de enmarcar los Andes Fueguinos en la tectónica geosindinal. En los últimos 
35 años se llevaron a cabo una serie de estudios dentro del sector chileno por grupos 
de trabajo chilenos e internacionales, que llegaron a dilucidar con precisión la 
evolución de los Andes Fueguinos, en el marco de la tectónica de placas (e.g. Dalziel y 
Cortés, 1972; Halpem y Rex, 1972; Dalziel et al., 1973; Halpem, 1973; Dalziel et al., 
1974a; Dott et al., 1977; Bruhn et al., 1978; Nelson et al., 1980; Dalziel, 1981; Hervé et 
al., 1981; Winslow, 1981; Dott et al., 1982; Nelson, 1982; Mpodozis y Ramos, 1990; 
Cunningham et al., 1991; Hanson y Wilson, 1991; Grunow et al., 1992; Álvarez-Manón 

et al., 1993; Cunningham, 1994,1995; Klepeis, 1994a, b; Kohn et al., 1995; Mukasa y 
Dalziel, 1996; Klepeis y Austin, 1997).

Paralelamente, el conocimiento geológico de la región fue avanzando con la 

cartografía aportada por Suárez (1978a), Caminos y Nullo (1979) (Hoja 67e, Isla de los 
Estados), Nelson et al. (1980), Caminos et al. (1981), Codignoto y Malumián (1981), 
Suárez et al. (1985a), Buatois y Camacho (1993), Olivero y Malumián (1999), Olivero 
et al. (1999). Los resultados de la exploración petrolera pueden verse en los trabajos 
de Yrigoyen (1962), Biddle et al. (1986), Galeazzi (1998).

Caminos (1980) presenta una síntesis completa del conocimiento geológico de 
Tierra del Fuego, posteriormente actualizada por Olivero y Martinioni (2001) y Olivero y 
Malumián (2007). Puede verse también un análisis bibliográfico excelente desde el 
trabajo de Darwin hasta fines de los '80 en Acevedo (1988). Quartino et al. (1989) 
introducen el término “Complejo Deformado de los Andes Fueguinos" para agrupar a 
las Formaciones Lemaire y Yahgán, y de este modo superar la "problemática 
identidad” entre ambas unidades.
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La cartografía más actualizada, que involucra al sector argentino de la isla Grande 
de Tierra del Fuego, fúe presentada por Olivero y Malumián (2007; adaptada de 
Olivero et al., en prensa. Fig. 4.2).

La lista de autores que han aportado a la geología fueguina en los últimos años es 
mucho más extensa, incluyendo investigadores del CADIC-CONICET, UBA 
(especialmente del Instituto de Geofísica DA Valendo y del Laboratorio de Tectónica 
Andina), y de universidades extranjeras. Mayor detalle de los antecedentes acerca de 

las plutonitas fueguinas se da en las descripciones de cada localidad revisada en este 
trabajo.

4.3-ESTRATIGRAFÍA

Basamento

El basamento de la Cordillera Fueguina lo componen los “High Metamorphic 
Schists” que definió Kranck (1932) y que conforman el núcleo de la "Cordillera Central” 
(i.e. cordillera Darwin). Esta unidad se extiende hacia el Este hasta alcanzar el 
esquinero sudoccidental del sector argentino de la isla Grande, donde se le ha dado el 
nombre de Metamorfita Lapataia (Borrello, 1969). En este sector los afloramientos son 

reducidos, y se localizan en las inmediaciones de la bahía homónima, el lago Roca y el 
tramo occidental de la siena de Valdivieso. Las rocas que componen a la Metamorfita 
Lapataia son esquistos gris verdosos ricos en material carbonoso fuertemente 
replegados e inyectados con varias generaciones de venas de cuarzo. La textura es 
lepidoblástica, con bandeamiento composidonal muy fino (Caminos, 1980).

El origen de las rocas de basamento se asume en un prisma de aeración formado 
por sedimentólas volcanidásticas marinas vinculado a subduedón contra el margen 
Panthalásioo de Gondwana durante el Paleozoico superior-jurásico inferior, con 

anterioridad a la fragmentación del supercontinente (Dalziel y Cortés, 1972; Forsythe y 
Mpodozis, 1979; Nelson et al., 1980; Hervé et al., 1981; Dalziel, 1982, 1986; Dalziel y 
Forsythe, 1986; Mpodozis y Ramos, 1990; Grunow et al., 1992; Mukasa y Dalziel, 
1996).

Intercaladas en las metamorfitas de Lapataia hay rocas básicas de origen 
volcánico. Kranck (1932) catalogó a estos bancos como esquistos verdes ofiolíticos, 
"greenstones of ophiolitic origin”, los que alcanzan un grado metamórfico de esquistos 
verdes llegando hasta el grado bajo de anfibolitas.

El grado metamórfico del basamento de la cordillera Darwin muestra un 
decrecimiento progresivo en sentido divergente. Hada el Sur, sin embargo, se produce 
una disminución abrupta en el grado metamórfico debido a una falla de despegue 
localizada en el brazo NO del canal Beagle (Dalziel y Brown, 1989; Kohn et al., 1993, 
1995). Según Kranck (1932) los *High Metamorphic Schists” presentan un 
metamorfismo en facías de esquistos verdes hasta anfibolitas. Esto último se aprecia 
en Bahía Piüschow, al Oeste de la cordillera Darwin. En esta localidad aparecen 
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también esquistos con granate, glaucófano y turmalina, por lo que este autor asume 

que tal incremento en el grado metamórfico puede deberse a la influencia térmica 
provocada por la intrusión de los granitoides de la cordillera mencionada, 
contemporáneamente con sobrecorrimientos (debe hacerse notar aquí, sin embargo, 
que el glaucófano es un mineral de alta presión y baja temperatura, por lo tanto, no

Fig. 4.2. Mapa geológico del sector argentinno de la isla Grande de TdF e Isla de los Estados. Tomado de 
Olivero y Malumián, 2007 (modificado de Olivero et al., en prensa).
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Fig. 4.2. Continuación.

debería incluirse en la paragénesis del metamorfismo térmico sugerida por Kranck, 
1932). Del mismo modo, la presencia de migmatitas y granate en la costa al Sur de 
aquella cordillera es atribuida al mismo fenómeno. Kohn et al. (1993), por su parte, 
indican un metamorfismo en facies de estaurolita-sillimanita-cianíta para el basamento 
en la cordillera Darwin. De este modo, esta cordillera expone las rocas de mayor grado 
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metamórfico (~8 kbars) ocurrido desde el Cretácico en adelante en todos los Andes al 
Sur de Ecuador (ver Kohn et al., 1995 y bibliografía aHi citada).

Hacia el Este, en el área de Lapataia, se asume un grado metamórfico en las 
partes bajas de la fades de esquistos verdes (Caminos, 1980). La presencia de biotita 
y granate en las rocas de esta localidad (Olivero et al., 1997) podría ser, del mismo 

modo que en los alrededores de la cordillera Darwin, de origen térmico causadas por 
algún intrusivo subaflorante (Acevedo, 1988).

La deformación que afectó a la Metamorfita Lapataia ha sido polifásica, con al 
menos dos episodios de plegamiento y fuerte desarrollo de cüvaje. Nelson et al. 
(1980), sin embargo, mencionan hasta 4 pulsos deformativos para los esquistos de la 
cordillera Darwin. Una característica común para todos los esquistos de la “Cordillera 

Central* es su milonitización (Kranck, 1932).
En cuanto a la edad de la Metamorfita Lapataia aún se mantiene cierta 

incertidumbre. Todas las especulaciones sobre su edad se basan en observaciones 
realizadas en sector chileno. Según las relaciones estratigráficas, el basamento sería 
Paleozoico superior a pre-Jurásico (Kranck, 1932; Dalziel y Cortés, 1972; Halpem, 
1973; Caminos, 1980; Nelson et al., 1980; Caminos et al., 1981; Hanson y Wilson, 
1991). Además, estas rocas están influidas en este sector por la suite granítica 
peraluminosa Darwin, de 164 y 157 Ma (Mukasa y Dalziel, 1996; Nelson et al., 1980; 
respectivamente), considerada por Nelson et al. (1980) como el equivalente plutónico 
de la Fm. Tobífera (ver descripción del Batolito Patagónico). El único dato obtenido 

propiamente del basamento corresponde a una edad Rb-Sr (roca total) de 224138 Ma 
(Hervé et al.,1981) en el extremo occidental de la cordillera Darwin. De particular 
interés, por su cercanía a los afloramientos argentinos, es el dato de Halpem (1973) 
para los esquistos de bahía Yendegaia, de 145 Ma (Rb-Sr roca total), pero dicho valor 
podría estar marcando un evento metamórfico y no la edad de la sedimentita.

Por otro lado se ha planteado, con ciertas dudas, un pasaje transidonal y no 
discordante entre la Metamorfita Lapataia y las rocas jurásieo-cretádcas. Es así que 
varios autores sugieren que esta unidad podría representar en realidad fades de 

mayor metamorfismo de la Formación Yahgán o Lemaire (Kranck, 1932; Borrello, 
1972; Bruhn, 1979; Caminos, 1980; Caminos et al., 1981; Acevedo, 1988; Escayola et 
al., 2007), en donde la intensa deformación Andica pudo poner en contacto escamas 
tectónicas del basamento paleozoico con rocas mesozoicas metamorfizadas en un 
grado más alto (Caminos et al., 1981).

Las unidades certeramente Mesozoicas

Formación Lemaire

Bajo esta denominación (Borrello, 1969) se incluyen a los 
“Quartzporphyiytbrmation” que definiera Quensel (1910) o pórfiros cuarcíferos que 
Kranck (1932) considerara como pertenecientes al miembro inferior de la Formación
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Yahgán (actualmente este miembro corresponde a la Fm. Lemaire). Otros autores han 
sugerido diferentes denominaciones, como ser el de Serie de Alvear (Petersen, 1949), 
Formación Alvear (Furque, 1966; Caminos, 1980), Serie Porfírica (para Isla de los 
Estados; Harrington, 1943), Complejo El Quemado (Feruglio, en Fossa Mandni et al., 
1938) o Formación Quemado (Flores, 1961). A partir de Caminos et al. (1981) el 
nombre de Formación Lemaire es adoptado por la comunidad geológica argentina.

En territorio argentino estas rocas tienen su localidad tipo en la isla de los Estados 
(Caminos, 1980). Se extienden conformando una faja discontinua en sentido NO 
desde allí hada el Oeste por toda la isla Grande, donde afloran principalmente en los 
montes Negros y en las sienas de la costa sur de la península Mitre, en la siena de 
Ludo López1, en el flanco septentrional de las sienas de Sorondo y Valdivieso y en la 

mayor parte de la siena de Alvear. Los afloramientos continúan en territorio chileno 
siguiendo la faja cordillerana hasta aproximadamente los 44°S (Feruglio, 1949). Allí 
estas rocas han recibido la denominación de Formación Tobífera (Thomas, 1949) para 

el equivalente que conforma el basamento de la cuenca sedimentaria magallánica. 
Afloramientos aislados ocurren también en la ladera oeste del monte Susana 
(inmediatamente al Oeste de Ushuaia) y en la costa norte de península Dumas (en isla 
Hoste, Chile).

Es una sucesión volcánico-sedimentaria marina conformada por lavas, pórfiros, 
tobas e ignimbritas áddas (riolíticas y riodacíticas) asociadas con tafites, areniscas 
tobáceas, tafites, pizarras oscuras radiolarfticas y conglomerados en menor 
proporción. Intercaladas en esta secuencia aparecen rocas básicas de composición 
basáltica a basandesítica (Kranck, 1932; Caminos, 1980; Olivero y Martinioni, 1996a; 
Olivero et al., 1997; 1999).

En general, las fades arenosas y de tarbiditas clásicas de las sedimentitas 

asociadas a esta unidad se caracterizan por contener cristatodastos cuarzo- 
feldespáticos y Uticos de volcanitas áddas (Olivero y Martinioni, 1996a).

Las rocas básicas asociadas a la Formación Lemaire constituyen lentes, filones 

capas y diques de composición basáltica a basandesítica (Bruhn et al., 1978).
Este conjunto vdcano-sedimentario se encuentra plegado y metamorfizado en 

grado muy bajo (fades de prehnita-pumpellyita), con desarrollo en general de varios 
tipos de clivaje bien marcados (Caminos, 1980). La participación de fenómenos 
dinámicos que modificaron la textura de estas rocas y que produjeron una significativa 

recristalización de la matriz ha sido importante.
Las relaciones de contacto con las unidades infra y suprayacente son variables. El 

piso, cuando éste se encuentra expuesto, arranca con un conglomerado basa! que lo 
separa mediante discordancia angular de los ‘High Metamorphic Schists" o 
Metamorfita Lapataia en el monte Buckland y valle Desilusión, respectivamente 

1 Los afloramientos de esta unidad en la sierra de Lucio López son inferidos por Petersen 
(1949) y citados por caminos et al. (1981). Por su parte, González Guillot et al. (2005), aunque 
con dudas, interpretan al encajante del Rutón Diorítico Moat en esta serranía, como 
perteneciente a la Fm. Lemaire. Sin embargo, la cartografía más actualizada (ver Olivero y 
Malumián, 2007), no considera a esta unidad como integrante de la sierra de Ludo López.
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(Kranck, 1932; Caminos, 1980). El pasaje hada las unidades suprayacentes, en 
cambio, presenta interpretaciones opuestas. En las Sas. de Valdivieso y Aivear el 
pasaje es gradual hada la Fm. Yahgán (Caminos et al., 1981) del mismo modo lo es 
hada la Fm. Beauvoir en isla de los Estados (Caminos, 1980). Por otro lado, Olivero y 
Martinioni (2001) consideran como tectónico al contacto entre las Formaciones 

Lemaire y Yahgán al Norte del canal Beagle. Por su parte, estudios de sondajes en 
áreas no deformadas como las cuencas Austral y de Malvinas, demuestran que tal 
pasaje es discordante (Biddle et al., 1986; Galeazzi, 1996,1998). En península Dumas 
las rocas de la Formación Tobífera infirayacen en contacto, aunque mal expuesto, 
aparentemente deposidonal al Complejo Tortuga (Suárez et al., 1985a).

Por las relaciones estratigráficas mencionadas precedentemente, la Formación 

Lemaire sería de edad jurásica superior (ver edades referentes a las formaciones 
sedimentarias suprayacentes más adelante). Lo mismo se deduce a partir de la edad 
Jurásico superior - Cretácico inferior (Suárez et al., 1985a; Stem et al., 1991a, 1992; 
Mukasa y Dalziel, 1996; Calderón, 2006; ver Sección 4.3) del Complejo Tortuga. Por 
otro lado, amonites y betemnites del Kimmeridgiano-Titoniano fueron reportados por 
Fuenzalida y Covacevich (1988) en capas de la Formación Tobífera en el sector 
chileno. Edades de 164,1 Ma (U-Pb sobre drcón) y 157 ±7 Ma (Rb-Sr roca total) de 
granitos tipo S en la cordillera Darwin (Mukasa y Dalziel, 1996; Hervé et al., 1981; 
respectivamente), considerados equivalentes plutónicos de la Formación Tobífera 
(Nelson et al., 1980), confirma que al menos parte de este magmatismo 
correspondería al Jurásico superior (Hervé et al., 1979, 1981). Estudios 
geocronológicos detallados posteriores presentan numerosos datos para todo el 
volcanismo jurásico de la Patagonia. De ellos se extrae una edad jurásica medio - 
superior para la Formación Tobífera en localidades más septentrionales, tanto en 

sector cordillerano al Norte del estrecho de Magallanes como en subsuelo en la isla 
Grande (Féraud et al., 1999; Pankhurst et al., 2000; y referencias allí citadas).

La relación 87Sr/66Sr de 0,7085 ±0,0019 (2c t ), junto con la naturaleza silícica y 

carácter peraluminoso de los granitos de la cordillera Darwin, llevaron a Nelson et al. 
(1980) a interpretar un origen por contaminación cortical o anatexis de corteza 
continental para la Formación Lemaire. Lo mismo sugirieron previamente Bruhn et al. 
(1978). Esto se habría dado simultáneamente con un proceso de subducción e 

inyección de filones y lavas básicas calcoalcalinas provenientes del arco volcánico y 
toleíticas derivadas de diapiros ascendentes del manto (Bruhn et al., 1978). Las 
primeras efusiones (Jurásico medio) habrían sido subaéreas, en la parte norte de la 
isla Grande de Tierra del Fuego y en la plataforma atlántica, al igual que en Patagonia 
extraandina (Natland et al., 1974 y Bruhn et al., 1978), luego con la profandización de 
la cuenca pasaron a ser de carácter submarino (Fm. Lemaire, e.g. Kranck, 1932). En 
este último caso, las condiciones eran principalmente profundas, aunque también se 
citan algunas erupciones, o bien subaéreas, o bien en aguas someras, a juzgar por la 
presencia de lapillitas acrecionarias (Hanson y WHson, 1991).
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Formación Hardy

Esta unidad representa el arco volcánico Jurásico - Cretácico y no tiene 
equivalentes en territorio nacional, a excepción, quizá, de parte de las rocas eruptivas 
básicas alojadas dentro de las Formaciones Lemaire y Yahgán, a quienes Bruhn et al. 
(1978) consideran provenientes de dicho arco (ver más adelante).

La Formación Hardy fue definida por Suárez y Pettigrew (1976) para agrupar una 
secuencia de por lo menos 600 m de espesor de rocas volcanidásticas (pirodásticas y 
epidásticas), con lavas riolíticas y basálticas intercaladas. Aflora típicamente en la 

península Hardy (isla Hoste) y en otras islas del archipiélago chileno (islas WoHaston, 
L'Hermite, Hornos y Bayfy entre otras; Suárez, 1978a). Otros representantes afloran 
en islotes ai SO de la costa meridional de la isla Georgia del Sur (Storey y Tanner, 
1982).

Las rocas pirodásticas incluyen tobas vitreas, y en menor proporción líticas, tobas 
acredonarias (Dott et al., 1977), cherts volcanogénicos, brechas riollticas y andesíticas 
e ignimbritas alteradas (Suárez, 1978a; Suárez et al., 1985a).

Las rocas epidásticas consisten en areniscas y conglomerados, con contenido 
variable de material pirodástico. Poseen fauna marina fósil y exhiben gradación 
normal.

Las lavas basálticas se intercalan en la secuencia volcanidástica en capas 
generalmente inferiores a 1,5 m de potencia. Son amigdaloides y algunas presentan 
textura intergranular, compuestas por plagiodasa y dinopiroxeno con abundantes 

opacos finamente diseminados. Otras poseen textura ofltica y están compuestas por 
plagiodasa y dinopiroxeno, dorita, leucoxeno y minerales opacos. Ocasionalmente se 
observan posibles seudomorfos de olivina (Suárez et al., 1985a).

Estas rocas se encuentran parcialmente recristalizadas y metamorfizadas en 
facies de zeolitas y prehnita-pumpellyita (Suárez, 1978a).

Las relaciones estratigráficas no están bien establecidas aún. Su base no ha sido 

reconocida y su techo parece, en algunos afloramientos, estar cubierto por el 
Complejo Tortuga, en otros, en cambio, son conglomerados de la Formación Yahgán 
los que la cubren (Suárez et al., 1985a). Sin embargo, Suárez et al. (1985a) y Miller et 
al. (1994) indican que existe una interdigitación lateral entre las Formaciones Hardy y 
Yahgán.

La edad en base al contenido fosilífero es titoniana - valanginiana (Aguirre y 
Suárez, 1985). Por las relaciones estratigráficas mencionadas más arriba, Suárez 
(1978a) y Suárez et al. (1985a) Infieren que al menos parte de la Formación Hardy es 
previa a la efusión de lavas almohadilladas del Complejo Tortuga, del Jurásico 
superior - Cretácico inferior, y que habría continuado durante el Cretácico inferior, 
interpretando además, que los niveles bajos podrían correlacionarse, al menos en 
parte, con la Formación Tobífera. De todos modos, dado que no se conoce la base de 
la Fm. Hardy, la contemporaneidad entre las Formaciones Hardy y Tobífera aún resta 
comprobarse (Hanson y Wilson, 1991).
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Una edad radimétrica obtenida en un flujo lávico o intrusión somera riolítica (Miller 
et al., 1994) dio 107,9 Ma (edad plateau Ar-Ar sobre fenocristal de homblenda), similar 
a los 103-100 Ma de la Fm. Annenkov Island de la isla Georgia del Sur (Tanner y Rex, 
1979), equivalente de la Fm. Hardy. En un domo riolítico al O de bahía Orange 

(península Hardy), se obtuvo una discordia U-Pb cuya intersección inferior arrojó una 
edad de -120 Ma (Mukasa com. pers., en Hanson et al., 1989).

La alternancia de rocas pirodásticas y lavas sugiere que la secuencia fue 
producida por estrato-volcanes, y la presencia de material piroclástico grueso indica 
además que los mismos no habrían estado muy lejos de los actuales afloramientos 
(Suárez, 1978a). Esta formación presenta además evidencias de actividad volcánica 
subaérea (grietas de desecación en algunos niveles sedimentarios, lapillis 
acredonarios e ignimbritas), y submarina (fósiles -la presencia de Chondrites indica a 
su vez profundidades relativamente grandes-, estratificación entrecruzada y lavas 

almohadilladas), según lo indican Suárez (1978a) y Suárez et al. (1985a).
La Formación Hardy habría estado asociada a un arco islándico continental, en 

donde los esfuerzos tensionales durante la fragmentación del extremo SO de 
Gondwana habrían separado una escama con volcanismo activo del resto del 
continente (Bruhn et al., 1978).

Datos geoquímicos muestran que estas rocas son de naturaleza caico-alcalina, 
generadas en un arco magmático asociado a subducción (Suárez, 1976b, 1978a; 
Bruhn et al., 1978; Miller et al., 1994).

Complejo Tortuga

Esta unidad comprende una serie de rocas básicas de fondo oceánico cuyo 
afloramiento típico es en el cerro Tortuga, Sur de isla Navarino (Suárez, 1976b). Al 
igual que en el caso anterior estas rocas afloran en el archipiélago chileno al S y O del 
sector argentino de la isla Grande, pero guardan dos aspectos importantes que hacen 

meritorio una mención aquí de ellas. Por un lado representan un evento geotectónico 
fundamental en el desarrollo de la cordillera Fueguina (el desarrollo de la cuenca 
marginal Rocas Verdes; Katz, 1972, 1973; Dalziel et al., 1974a, ver más adelante), y 
por otro lado, se ha hecho mención varias veces en la bibliografía existente de la 
presencia de rocas eruptivas básicas en las Formaciones Lemaire y Yahgán 
posiblemente relacionadas al magmatismo de fondo oceánico (Suárez, 1976b, 1977a; 
Bruhn et al., 1978; Caminos, 1980,1981; Suárez et al., 1985a; Haller y Delpino, 1989; 
entre otros).

El Complejo Tortuga representa la porción superior de una columna ofiolítica in 
situ, es decir que no involucra obducción de corteza oceánica sobre corteza 
continental (Dalziel et al., 1974a). Está integrado por un conjunto de rocas máficas 
seudoestratificadas, que de abajo hada arriba incluye troctolitas, gabros, diques 
doleríticos (sheeted dykes), basaltos y brechas, ambas con estructura almohadillada.
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La geoquímica de estas rocas es principalmente toleítica, comparable con basaltos 
de fondo oceánico (Suárez 1976b, 1977a; Bruhn et al., 1978; Miller et al., 1994). Miller 
et al. (1994), sin embargo, indican que los primeros pulsos del magmatismo de fondo 

oceánico poseen un tren calco-alcalino, mostrando una fuerte impronta del arco 
magmático, cuando la apertura de la cuenca no era suficiente para permitir el 
aislamiento de los fundidos derivados de la deshidratadón de la placa subdudda.

En cuanto a las relaciones estratigráficas, Suárez (1976b, 1978b) mencionan que 
lavas almohadilladas del Complejo Tortuga infiayacen a sedimentitas de la Formación 
Yahgán en diversas localidades, y a su vez sobreyacen concordantemente a tobas 
silíceas de la Formación Tobífera (aunque con contactos no muy bien expuestos, 
como ya se dijo previamente) y a volcanites de la Formación Hardy (Suárez, 1979).

Las edades radimétricas obtenidas en otros complejos ofiolíticos de la cuenca de 
Rocas Verdes indican edades en el rango 150-137 Ma (ver Sección 4.3).

Estas rocas presentan dos tipos de metamorfismo, uno de ellos en condiciones 
estáticas de tipo térmico, en donde Stem y Elthon (1979) describen 4 facies desde 
zeolitas hasta actinolita, a medida que se desciende en la columna estratigráfica (-1 
km de espesor) pero que desaparece en los niveles básales de gabros, típico del 
metamorfismo hidrotermal de fondo oceánico, asociado a celdas convectivas de agua 
marina en dorsales en expansión. Superpuesto a este metamorfismo, observan otro de 
tipo regional dinamotérmico, que afectó principalmente a las rocas del Oeste del canal 
Beagle, transformándolas localmente en esquistos verdes (Stem et al., 1976; Suárez, 
1976b).

Formación Yahgán

Esta formación fije definida por Kranck (1932) para agrupar un conjunto de 
sedimentitas leptometamorfizadas con ocasionales intercalaciones de rocas volcánicas 
básicas que afloran en los alrededores de Ushuaia. El primero en estudiar estes rocas 
fue Darwin (1846) quién denominó “Clay Slate Formation' a k» afloramientos del 
sector oriental del canal Beagle y del Norte de la cordillera que lleva su nombre, y para 
diferenciarlas además de las rocas cristalinas altamente metamorfizadas de esta 

última cordillera.
Esta unidad tiene su equivalente en la Isla Georgia del Sur, con el nombre de Fm. 

Cumberland Bay, mientras que en la Cordillera Patagónica al Norte de los 52°S, la 
unidad equivalente recibe los nombres de Fm. Zapata (Katz, 1963) y Fm. Erezcano.

La Formación Yahgán es la unidad más difundida en la cordillera Fueguina 
argentina, aflora desde Ushuaia hasta la bahía Sloggett, en los montes Marital, 
extremo oriental de la sierra de Valdivieso, en la sierra de Sorondo, cordón No-Top y 
extremo austral de la sierra de Lucio López. En territorio chileno está también 
ampliamente distribuida, aflorando en las islas Picton, Nueva, Lennox, Navarino, Hoste 
y Gordon, además de en la isla Grande de TdF y península Brunswick. Durante las 
tareas de campo vinculadas a este Tesis, se han encontrado afloramientos de la Fm.
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Yahgán (con intercalaciones de rocas máficas) en la costa sur del canal Beagle al O 

de bahía Lapataia, en una franja paralela a la costa de ~1km de ancho. Los 

afloramientos se inician en la punta Entrada (sobre Ba. Lapataia) y se continúan hasta 
territorio chileno. Están separados de la Fm. Lapataia por un corrimiento de rumbo 
OSO con inclinación al S. El mismo corrimiento citan Bruhn (1979) y Nelson et al. 
(1980) para separar los esquistos de alto grado de la cordillera Darwin (al N) de 
metavolcanitas máficas (al S).

La unidad comprende una espesa sucesión de rocas volcaniclásticas marinas, que 

incluye conglomerados resedimentados, areniscas masivas, grauvacas, turbiditas 
arenosas y fangosas, fangolitas, niveles de chert y tobas, además de las volcanitas 
básicas ya mencionadas. Estas rocas se han interpretado como el relleno clástico de 
la cuenca marginal de Rocas Verdes (Daiziel et al., 1974a; Suárez y Pettigrew, 1976; 
Winn y Dott, 1978), depositadas sobre un sustrato conformado por corteza oceánica 
(Fm. Tortuga) y continental (principalmente Fm. Lemaire). Wmn (1978) y Suárez et al. 
(1985b) propusieron que se habrían formado en un ambiente de sedimentación de 
abanicos submarinos.

El espesor de la unidad al Norte del canal Beagle es estimado por Olivero y 
Martinioni (1996a) en 1300 m o más. Más al Sur, en isla Navarino, en cambio, se ha 
indicado un espesor mínimo de 1700 m, estimándose un espesor total de 3000 m 
(Katz y Watters, 1966). La potencia máxima estimada para la Formación Yahgán es de 
al menos 5-6 km (Winn, 1978).

Olivero y Martinioni (1996a) sugieren, basándose en la distribución de fades y en 
que los espesores mayores y depósitos más gruesos se ubican al Sur, más próximos 
al área de aporte, que el modelo de abanico submarino carece de sustento ya que el 
paquete sedimentario tendría forma de cuña. De esta manera, proponen un sistema 
sedimentario controlado tectónicamente, con el desarrollo de una cuña clástica 
adosada al pie de una escarpa estructural activa durante la sedimentación (fig. 4.3). El 
área de procedencia de los detritos de la Formación Yahgán estaría ubicada al Sur, en 
el archipiélago fueguino (Suárez, 1976b; Winn, 1978; Olivero y Martinioni, 1996a). La 
fuente provendría principalmente del arco volcánico (Fm. Hardy).

Fig. 4.3. Esquema de la configuración cortical en Tierra del Fuego al momento de la depositadón de la
Fm. Yahgán (Jurásico superior - Cretácico inferior). Las fades de la Fm. Yahgán corresponden a:
circuios, conglomerados; punteado, areniscas; liso, fangolitas. Tomado de Olivero y Martinioni (2001).
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La composición clástica de las sedimentitas de la Formación Yahgán es 
dominantemente volcánica andesítica, en especial de los términos de granukxnetría 
más gruesa (Olivero y Martinioni, 1996a). Este es un argumento que utilizan para 
distinguir a éstas de facies similares de la Formación Lemaire, compuestas por 
fragmentos cuarzo-feldespátjcos y de vdcanitas áddas.

La presencia de niveles de areniscas con material pirodástico (vidrio y pómez 
recristalizado), asi como también la presencia de tobas y brechas pirodásticas, 
llevaron a Suárez et al. (1985a) a concluir que el arco volcánico se mantuvo activo 
hasta al menos parte de la depositadón de la Formación Yahgán (Idea que también 
propusieron otros autores, e.g. Suárez y Pettigrew, 1976; Miller et al., 1994).

El contenido fosilífero de la Fm. Yahgán en los afloramientos argentinos es 
escaso. Los únicos fósiles diagnósticos registrados, probablemente hada el tope de la 
formación, comprenden a Birostrina concéntrica e Inoceramus carsoni que indican 

edad albiana superior (Olivero y Martinioni, 1996b). En el archipiélago chileno los 
niveles con contenido fosüifero de importancia corresponden a las fades proximales. 
Hoffstetter (1957) y luego Katz y Wattere (1966) Indican fauna fósil de edad cretácica 
hasta titoniana. También Aguirre y Suárez (1985) y Suárez et al. (1985a) han 
documentado amonitas y betemnites del Trtoniano-Neocomiano. Fósiles 
contemporáneos fueron reportados más al Norte en la región chilena (Katz, 1963; 
Johnson, 1987; Fuenzaüda y Covacevich, 1988). Hada el tope del miembro, las capas 
referidas a los “Estratos de Tekenika* presentan restos de bivalvos y corales 
asignados al Aptiano-Albiano (Dott et al., 1977), y plantas fósiles del Neooomiano- 
Cenomaniano y Oxfordiano-Kimmeridgiano (Suárez et al., 1985a, y bibliografía allí 
citada). Por otro lado, las edades de 113-115 Ma del Magmatismo Potásico Fueguino 
(MPF) atojadas en esta unidad, definen un límite superior para la Fm. Yahgán.

La Formación Yahgán ha sido intensamente deformada, con desarrollo de pliegues 
apretados y volcados hada el NE y de divaye de plano axial que corta al bandeamiento 
composidonal. El grado metamórfico alcanzado por estas rocas es de prehnita- 
pumpellyita, definido por Katz y Wattere (1966) en isla Navarino y Caminos et al. 
(1981) en la isla Grande.

Formación Beauvoir

Denominación dada por Furque (1966), corresponde a to que previamente llamara 
Camacho (1948) “Serie de Beauvoir”. Se trata de una sucesión de peütas marinas 
dominada por fangofitas y fengolitas arenosas negras, con bancos alternantes de 
areniscas y margas que afloran en la atona homónima. Otros afloramientos fueron 
citados por Petersen (1949) en el extremo norocddental de la sierra de Ludo López, y 
más hada el Este hasta la bahía Buen Suceso, en la península Mitre. Estas rocas 
continúan aún más hada el naciente, en el extremo norocddental de la isla de tos 
Estados, y en las islas Ario Nuevo (Caminos y Nudo, 1976). Corresponden a esta 
unidad también tos estratos del Hito XIX de Doelto Jurado (1922). Según Olivero et al.
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(1999), parte del flanco septentrional de la sierra de Alvear podría estar integrado por 
esta unidad. Hada el Oeste siguen los afloramientos, ya en territorio chileno, con el 
nombre de Fm. La Paciencia y Fm. Vicuña (Natland et al., 1974; Klepeis, 1994a).

Las rocas de la Formación Beauvoir son muy homogéneas, con estratos de hasta 

un metro de potencia. Algunos intervalos presentan ritmitas de areniscas finas a muy 
finas y fangolftas. La mayoría de los estratos posee estructura intema masiva, algunos 
con una leve laminación paralela (Olivero y Martinioni, 2001).

En la isla de los Estados esta unidad apoya concordantemente sobre la Formación 
Lemaire, existiendo una zona de transición entre ambas de unos 50 m de espesor 
donde alternan estratos volcánicos y sedimentarios (Dalziel et al., 1974b; Caminos y 
Nullo, 1976). El techo de la Formación Beauvoir no aflora en este localidad. En la isla 
Grande de TdF, se interprete que este última es un equivalente lateral de la Formación 
Yahgán (Olivero y Martinioni, 1996a, b).

Las rocas de la Formación Beauvoir fueron depositadas en ambiente marino, en 
parte en ambiente de plataforma por debajo del nivel de acción de olas, así como 
también en ambientes profundos de talud y de planicie abisal (Biddle et al., 1986; 
Olivero y Martinioni, 2001).

En base al contenido fosilífero, la edad de la Fm. Beauvoir es atribuida entre el 
Jurásico superior y la parte final del Cretácico inferior (Harrington, 1943; Camacho, 
1967; Caminos y Nullo, 1976; Martinioni, 1997; Olivero, 1997). Otro control 
cronoestratigráfico queda establecido por datadones radimétricas sobre cuerpos 
intrusivos en la Formación Beauvoir. En el ceno Jeu-Jepén (en el extremo NO de la 
sierra de Lucio López) aflora un plutón cuya edad K-Ar (roca total) es de 93 ±4 Ma 
(Acevedo et al., 2000). En el cerro Rodríguez (sierra de Beauvoir) Martinioni et al. 
(1999a) obtuvieron una edad (K-Ar, roca total) de 104 ±4 Ma sobre diques básicos 
intruidos en estas sedimentitas.

Los estratos de la Formación Beauvoir están dispuestos en capas de corrimientos, 
con desarrollo de pliegues asimétricos. Las rocas poseen además un apretado divaje 
de plano axial subvertical de rumbo E - O (Olivero y Martinioni, 2001).

Los diques y filones máficos deformados de la Cordillera Fueguina

Se hará una breve reseña aquí sobre las rocas máficas, referidas como 
‘greenstones* en la literatura antigua de TdF, intercaladas en las unidades 

sedimentarias pre-Cretácico superior, es decir, Formaciones Lapataia, Lemaire y 
Yahgán (y su equivalente Cumberiand Bay). Su origen es asignado a procesos 
variables, y ha conducido a confusión en algunos geólogos entre los años 80’s y 90’s. 
La correcta interpretación de su génesis esclarece el marco geotectónico imperante 
previo y durante al emplazamiento del Batolito Patagónico y del Magmatismo Potásico 
Fueguino.

Fue Darwin (1846) quien menciona por primera vez la presencia de diques verdes 
cortando a los esquistos de su “Clay Slate Formation". Kranck (1932) aporte el primer 
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dato geoquímico de estas rocas (del filón del Mte. Olivia). Este autor menciona 

además intercalaciones de metabasitas en los esquistos de Lapataia y en los 'High 
Metamorphic Schists*, siendo los filones en esta unidad más abundantes que en la 
Fm. Yahgán (Kranck, 1932; p. 114).

Katz y Watters (1966) mencionan la presencia de filones máficos intruidos en la 
Fm. Yahgán en isla Navarino, con espesores desde 25 cm hasta 300 m, en una faja de 
rumbo aproximado E-O. Estos autores vinculan a estos filones, sólo en base a 
consideraciones petrográficas y de campo, con lavas almohadilladas y gabros del Sur 
de la isla, que posteriormente fueran ubicados en la Fm. Tortuga.

El primer estudio dedicado específicamente a estas rocas fue llevado a cabo por 
Bruhn et al. (1978). Estos autores trabajaron en la sierra de Alvear, al N de Ushuaia, y 
al E de cordillera Sarmiento (Chile, ~52OS). En la primera localidad describen flujos 
lávicos máficos y capas pirodásticas de la misma composición intercaladas en 
pirodastttas y lavas áddas de la Fm. Lemaire. A su vez, esta última es cortada por 
filones y diques máficos. En el sector chileno describen un escenario similar, con el 
corolario de que las lavas básicas, con estructura almohadillada, incrementan su 
espesor hada el O, es decir, hada los afloramientos del Complejo Ofiolltico Sarmiento, 
y comparten una geoquímica similar con éstas (Stem, 1980).

Los datos geoquímicos de los afloramientos argentinos muestran dos grupos de 
rocas claramente diferendables (Bruhn et al., 1978). Por un lado, las fades lávicas 
muestran una tendencia calco-alcalina, con mayores contenidos en S1O2. AI2O3 y Sr 
que las fades intrusivas, comparables con rocas de la Fm. Hardy. Esto concuerda con 

la relación de interdigitación entre las Formaciones Yahgán y Hardy descriptas por 
Suárez et al. (1985a) y Millar et al. (1994). Contenidos más bajos en S1O2, AizOg y Sr y 
mayores en FeO, MgO y CaO, Junto a un tren toleítico, observados en las rocas 
fitonianas, por otro lado, son característicos de las ofiolitas de la cuenca marginal. Los 
patrones de REE, sin embargo, muestran que los filones atojados en la Fm. Lemaire 
tienen afinidad tanto con las rocas ofiollticas (Bruhn et al., 1978; Stem, 1980) como 

con las del arco (Bruhn et al., 1978).
Dos conclusiones pueden extraerse de lo presentado en estos párrafos. En primer 

lugar, el arco magmático (representado por la Fm. Hardy y el Batoiito Patagónico) 
estuvo activo desde por lo menos el Jurásico Inferior, y tanto éste como el 
magmatismo de fondo oceánico fueron contemporáneos con la Fm. Lemaire (Bruhn et 
al., 1978; ver también Sección 4.3). La transición de un régimen calco-alcalino a uno 
toleítico marca el inicio de la cuenca marginal (Bruhn et al., 1978). En segundo lugar, 
tos datos sugieren que fuera del locus de la cuenca marginal la corteza se encontraba 
también atenuada y comunicada con el manto mediante fracturas que permitieron el 
ascenso de magmas tolefticos.

HaKer y Delpino (1989) estudiaron tos filones y diques basálticos descriptos 
previamente por Caminos (1980) sobre el perfil de la Rute Nacional 3 (entre paso 
Garibaldi y Mte. Olivia), intruidos en las Formaciones Yahgán y Lemaire. Estos autores 

mencionan características texturales que indican emplazamiento en un medio no 
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completamente consolidado. También describen el cuerpo intrusivo de Ea. Túnel 
(gabros y homblenditas pertenecientes al MPF, ver Capítulo 7). En base a un análisis 
geoquímico preliminar, concluyen que los basaltos se vinculan genéticamente con las 
ofiolitas de la cuenca marginal, y erróneamente, además, con la plutonita de Ea. Túnel. 
De este modo incluyen a los diques básicos en un esquema de enjambre de diques 
(sheeted dykes) y al intrusivo de Túnel como el segmento de gabros de lo que sería 
una columna ofiolítica desmembrada.

Quartino et al. (1987, 1989) describen por su lado estos mismos filones y diques. 
Estos autores indican un carácter principalmente toleitico, y en menor medida calco- 
alcalino, para estos basaltos, y, sin especular sobre su génesis, los desvinculan de las 
rocas ultramáficas de Ea. Túnel.

Sin dudas los trabajos de Bruhn et al. (1978) y Stem (1980) dan una idea bastante 
clara, y sobre todo, fundamentada, acerca del origen de los filones y diques máficos de 

la cordillera Fueguina (y Patagónica). De todos modos, permanece inevitable la 
incertidumbre ante un nuevo afloramiento de estas rocas, sobre su vinculación, ya sea 
al arco magmático o a la cuenca marginal, sin un estudio detallado de por medio. 
Incluso así, también debe tomarse recaudo ya que se ha sugerido, desde el punto de 
vista geoquímico, que durante las etapas iniciales de la cuenca marginal, el 
magmatismo de fondo oceánico poseía una fuerte influencia del arco magmático, por 
estar éste muy próximo a los centros de expansión (Miller et al., 1994).

González Guillot et al. (en prep.) identifican un stock y filones de composición 
gábrica alojados en la Fm. Lemaire, en la siena de Lucas Bridges. El carácter 
deformado y la geoquímica toleítica de estos cuerpos conducen a estos autores a 
correlacionarlos con el magmatismo de la cuenca marginal, y por transitividad, con los 
filones y diques del perfil de la Ruta Nacional 3. Originalmente este stock había sido 
homologado, sobre su base petrográfica, con el intrusivo del cerro Jeu-Jepén 
(Petersen, 1949).

Batolito Patagónico

Dada la estrecha relación petrogenética y temporal entre el Batolito Patagónico y 
los plutones estudiados en este trabajo, en esta sección sólo se hará una breve 
mención de esta unidad, abordándolo con sumo detalle en un capítulo siguiente.

El Batolito Patagónico (BP) conforma un eje continuo de afloramientos a lo largo 
de las cordilleras Patagónica Septentrional y Austral, y Fueguina, con desarrollo 
esporádico del lado argentino (a causa de las irregularidades del límite internacional), 
pero sin interrupciones en Chile. Se extiende bordeando el lado pacífico de la cadena 
montañosa en una faja curvilínea de aproximadamente 1500 km de largo por 50-150 
km de ancho, desde los 39°S (al Sur del lago Aluminé; Tumer, 1965) hasta los 56°S 
(cabo de Hornos; Suárez, 1977b). En la península Antártica continúan afloramientos 
de granitoides correlacionables a este batolito (e.g. Dalziel y Elliot, 1973; Pankhurst, 
1982,1983; Hoto et al., 1989; Weaver et al., 1989).
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Ha sido subdividido en un Batolito Nord-Patagónico y un Batolito Patagónico 
Austral, coincidente con la subdivisión de la cordillera a los ~46°30'S, el segundo, 
referido desde ahora con las siglas BPA, incluye también los intrusivos de la cordillera 
Fueguina.

El Batolito Patagónico es una intrusión múltiple, de composición calcoalcalina 

constituido principalmente por tonalitas y granodioritas, intruido en corteza continental 
(Suárez, 1978a). Ha sido interpretado como la raíz del arco magmático, cuyos 
remanentes efusivos corresponden a la Formación Hardy (Dalziel et al., 1974; Suárez, 
1976b, 1978a; Suárez y Pettigrew, 1976; Bruhn et al., 1978).

Considerando el BPA en su totalidad, el plutonismo habría sido continuo desde los 

152 a los 11 Ma, con un pico de actividad entre los 120 y 70 Ma (Bruce et al., 1991). 
Halpem (1973) menciona tres episodios de intrusión al Sur de los 50°S: 155-120 Ma, 
100-75 Ma y 50-10 Ma, aunque considerando la escasa confiabilidad de sus datos (ver 
Bruce et al., 1991) y posteriores dotaciones, parte de estos grupos han perdido 
identidad actualmente. Es así que al Sur del canal Beagle Hervé et al. (1984) 
identifican un sólo episodio de intrusión durante el Mesozoico, hasta ~80 Ma, y otro 

Cenozoico, a partir de "*60 Ma. En base a las edades radimétricas y aspectos 
geológicos, como ser presencia de foliación y geometría alargada en la dirección de 
estructuras regionales, Hervé et al. (1984), Suárez et al. (1985a) y Cunningham (1995) 
proponen que parte del BPA es pee- a sin-tectónica Andica.

Al Sur del canal Beagle Hervé et al. (1984) han dividido al BPA en tres unidades 
(más detalles se dan en el Capítulo 5): (i) el Complejo de Gabros (141-103 Ma), (ii) el 
Grupo Plutónico Canal Beagle (113-31 Ma) y (iii) el Grupo Plutónico Seno Ario Nuevo 
(60-34 Ma).

Formación Barros Arana

La Fm. Barros Arana (Soffia, 1988; Stem et al., 1991b) aflora a ~52°S, en la 
Cordillera Patagónica chilena. Está conformada por lavas básicas, diques y brechas 
volcanidásticas, e interdigite con los niveles superiores de la Fm. Erezcano (Trtoniano- 
Albiano), equivalente de la Fm. Yahgán en los Andes Fueguinos (i.e. forma parte del 
relleno sedimentario del extremo septentrional de la cuenca marginal).

Estas rocas afloran hada el Este de las ofiolitas de la cuenca de Rocas Verdes 
(Fm. Sarmiento) y del eje del batolito. Una edad K-Ar sobre megacristal de anfíbol de 
una lava dio una edad de 104 ±3 Ma (Stem et al., 1991b). Este formación es 
interpretada por Stem et al. (1991b) como los miembros máficos de series 
shoshoníticas medianamente alcalinas (absarokitas) originadas en ambiente de arco. 
Posteriormente González Guillot et al. (en prensa) sugirieron la posible correlación 
entre esta unidad y los plutones del MPF, en base a características de ambiente de 

emplazamiento, petrológicas, geoquímicas y edad.
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4.4- EVOLUCIÓN TECTÓNICA

Los Andes Fueguinos guardan un registro de diversos regímenes tectónicos que 
han acontecido desde el Paleozoico hasta la actualidad. Tales eventos son el 
resultado de la interacción entre el margen convergente pacífico y el sector 
sudoccidental de Gondwana, la apertura del océano Atlántico, el mar de Weddell y el 
pasaje de Drake. La configuración de este sector del supercontinente para el Jurásico 
medio puede verse en la figura 4.4. En la configuración tectónica actual intervienen 
tres placas mayores. Las placas Sudamericana (SAM) y Antártica (ANT) se vinculan 
entre sí por un margen (pacífico) de convergencia ortogonal al Norte de los 51°S 
(DeMets et al., 2001; Barker, 2001 y referencias allí citadas), y de oblicuicidad 
progresiva al Sur de esta latitud debido a la presencia del Orodino Patagónico (~90° 
de rotación; Dalziel et al., 1973; Bums et al, 1980; Cunningham et al., 1991; Diraison et 
al., 2000). La tercera es la placa de Scotia (SCO), vinculada a SAM mediante un límite 
transformante levógiro, activo desde el Paleógeno (ver más adelante). Las tres placas 
se unen entre sí mediante el punto triple Fueguino a los -52°S (Forsyth, 1975; 
Cunningham, 1993b; Polonia et al., 2001; fig. 4.5). La continuación del límite de placas 

convergente al Sur del punto triple se transforma en la zona de fallas Shackleton, 
límite transformante levógiro entre las placas ANT y SCO, activo desde -29 Ma 
(Lodolo y Schreider, 2004), con leve componente convergente (Pelayo y Wiens, 1989).

El resultado de los diferentes eventos tectónicos queda expresado en la región de 
Tierra del Fuego y el extremo austral de la región continental sudamericana por cinco 
provincias morfoestructurales principales (fig. 4.6).

Los eventos tectónicos mencionados se resumen de la siguiente manera:

1- La compresión Gondwánica

Durante el Paleozoico superior y hasta el Jurásico inferior existió un régimen de 
subducción compresivo en el margen pacífico (Panthalásico) de Gondwana, cuyo 
prisma de aeración se preserva en la cordillera Darwin (e.g. Dalziel y Cortés, 1972; 
Nelson et al., 1980; Dalziel, 1981, 1986; Mpodozis y Ramos, 1986; Mukasa y Dalziel, 
1996) y su prolongación hasta la bahía Lapataia (Kranck, 1932). Este prisma de 
aeración, llevado a facies de alto grado metamórfico (fades de siHimanita-danita, e.g. 
Kohn et al., 1993), representa el basamento regional, aflorante en la cordillera Darwin 
y extremo sur de la península Brunswick.

2- La extensión del Mesozoico medio

En el Jurásico inferior comenzó un período de extensión generalizada y 
atenuamiento cortical que derivó en el desmembramiento de Gondwana. Este 
fenómeno estuvo vinculado a la presenda de una pluma mantélica (llamada Bouvet) 
ubicada en la unión entre los crotones africano y antártico, que generó la extensa 
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provincia basáltica Karoo-Fenar en Sudáfrica, Antártida y Tasmania entre los 182 Ma y 
172 Ma; y los plateau de Malvinas, Mozambique y el engollamiento del mar de 
Weddell (ver Brewer et al.. 1996; King et al.. 1996 y la bibliografía allí citada; Ghídella 
et al.. 2004). Hada el margen pacífico, ese magmatismo tuvo su correlato en la Gran 
Provincia Magmática (LIP) del Jurásico de la Patagonia (provincia Chon Aike, Kay et 
al, 1989).

Fig. 4.4. Configuración de Gondwana durante el Jurásico medio, con la ubicación de la pluma mantélica 
responsable de las mesetas basálticas de Karoo y Ferrar durante la etapa inicial de rift que condujera a la 
apertura del mar de Weddell y la cuenca marginal Rocas Verdes. Tomado de Storey et al. (1992). Tomado 
de Weaver et al., 1994). Abreviaciones: AP, península Antártica; DML, tierra de Dronning Maud; EMM, 
montañas Ellsworth-Whitmore; FL, islas Malvinas; MBL, tierra de Marte Byrd; SG, islas Georgias del Sur; 
TI, isla Thurston; WSE, engotfamiento del mar de Weddell.

En base a un estudio regional de datadones ^Ar/^Ar (sobre biotita, sanidina, 

plagiodasa, anfíbol y roca total) sobre vulcanitas silíceas, Féraud et al. (1999) sugieren 
que la provincia Chon Aike manifiesta una migración temporal desde el ENE (187 Ma) 
hada el OSO (144 Ma), en respuesta a esfuerzos tensionales. Una primera idea de 
rejuvenedmiento hada el Oeste fue sugerida por Ramos et al. (1982) y luego por 
Pankhurst et al. (2000).

Dentro de la provincia Chon Aike se incluye a la Fm. Lemaire de los Andes 
Fueguinos, depositada en una serie de hemigrábenes, Kmitados por tallas de 
orientación NO (Bruhn et al., 1978; UHana y Biddle, 1967; Pankhurst y Rapeta, 1995). 
Aquí, el magmatismo silícico de la proto-cuenca marginal comenzó a k» 164,1 ± 1,7 
Ma (Mukasa y Dalziel, 1996). Este evento estuvo asociado a la separación de 
Gondwana Occidental (África y Sudamérica) de Gondwana Oriental (Antártida, India, 

Madagascar, Australia).
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La separación más tarde (~132 Ma) entre Sudamérica y África, vinculada al inicio 

de apertura del Atlántico Sur, trajo aparejada una segunda provincia basáltica (Paraná- 
Etendeka) centrada en Brasil y Namibia (ver Ghidella et al., 2004 y referencias allí 
citadas).

Fig. 4.5. Configuración actual de placas mayores y microplacas entre Sudamérica y Antártida, (a) límites 
de placas mayores en el Atlántico Sudoeste y Pacífico Sudeste. Se muestran los vectores de movimiento: 
SAM-ANT, es de 20 mm/a en la Dorsal de Chile; Nazca-SAM, al Norte del punto triple de Chile es de 75-
80 mm/a. (b) microplacas en la región del mar de Scotia, con vectores de movimiento indicados. Límites 
de placas: negro, subducción; rojo, dorsales y verde, transformantes.
Abreviaciones: AFR, placa Africana; ANT, placa Antártica; DC, dorsal de Chile; EB, estrecho Bransfield; 
GS, isla Georgia del Sur; IM, islas Malvinas, MOS, microcontinente Oreadas del Sur; NAZ, placa Nazca; 
PD, microplaca Drake; PTB, punto triple de Bouvet; SAM, placa Sudamericana; SAN, microplaca 
Sandwich; SCO, placa Scotia; SHE, microplaca Shatiand; SFZ, Zona de Fallas Shackleton; SR, Shag 
Rocks; SS, islas Sandwich del Sur; SSFS, Zona de Fallas de las Sandwich del Sur; TdF, Tierra del Fuego. 
Modificado de Barker (2001) y SmaHey et al. (2003).

2.1- La cuenca marginal

Con el avance progresivo de la extensión, el magmatismo silíceo de la proto- 
cuenca marginal devino en el desarrollo de corteza oceánica dentro de la cuenca
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Rocas Verdes (Katz, 1972, 1973; Dalziel et al., 1974a) durante el Jurásico tardío y 
Cretácico inferior (Suárez, 1978a). Esta cuenca separó una escama de corteza 

continental del resto del continente, sobre la cual se instaló un arco magmático activo 
desde el Jurásico superior (Fm. Hardy y Batolito Patagónico) en respuesta a 

subducción desde el lado pacífico bajo el margen SO de Gondwana (Dalziel et al., 
1974a; Suárez, 1976b, 1978a; Suárez y Pettigrew, 1976; Bruhn et al., 1978).

La información aeromagnética indica que el limite Norte de la cuenca marginal en 
el sector fueguino es el actual canal Beagle (de Wrt, 1977).

Los remanentes de la cuenca marginal se extienden desde los 56°S (cabo de 
Hornos) hasta ~51°S, a lo largo de un cordón en echefon de afloramientos 
discontinuos (Dalziel et al., 1974a), representado por los Complejos Tortuga (al Sur) y 
Sarmiento (al Norte). Recientemente, Hervé et al. (2003a) describen un tercer 
Complejo (Carlos III) situado en posición intermedia respecto de aquellos dos. Este 

cuenca marginal tiene su representante también en la isla Georgia del Sur (Complejo 
Larsen Harbour; Storey et ai., 1977; Storey y Mair, 1982). Más hada el Sur, la cuenca 
marginal pudo haber estado ligada a proto-mar de Weddefl (de Wit, 1977; Grunow, 
1993a, b; Mukasa y Dalziel, 1996).

El rifting asociado al magmatismo silícico y de la cuenca marginal produjo un 
adelgazamiento de la litosfera patagónica a un espesor inferior a los 80 km, -20 km 
más delgada de su espesor actual. Este último se estima en 100 Ion, en base a 
geotermas calculadas sobre xenoktos mantélicos alojados en los plateau basálticos de 
la Patagonia (Skewes y Stem, 1979; Stem cit al., 1989,1999).

El origen de la cuenca de Rocas Verdes durante las primeras etapas de 
desmembramiento de Gondwana ha sido interpretado de diferentes maneras:

a- por disminución de los esfuerzos entre límites de placas asociado a cambios 
en la configuración de las placas y movimientos absolutos (Dalziel, 1981, 
1986; de Wit y Stem, 1981; Storey y Alabaster, 1991).

b- por acción de plumas mantéíicas involucradas en la apertura del Atlántico 
Sur (Cox, 1978, 1988; De Wrt y Raneóme, 1992; Storey, 1995; Storey y 
Kyle, 1997; Dalziel et al, 2000; Storey et al., 2001), yfo

c- por procesos asociados a subducción, causados por cambios en la edad y 
densidad de la placa subdudda, que habrían generado convección en el 
manto en una zona de suprasubducdón, inducida térmica o mecánicamente 
(Bruhn et al., 1978; de Wit y Stem, 1981; Alabaster y Storey, 1990; Féraud 
et al., 1999; Pankhurst et al., 1998, 2000; Stem y de Wrt, 2003). Éste es el 

concepto de ofiolitas de Dilek (2003).
Según Féraud et al. (1999), la tendencia evolutiva hada el OSO de las vulcanitas 

de la Patagonia se opone a la dirección de desmembramiento de Gondwana, 
sugiriendo así que no habría de esperar una relación directa entre este último evento y 
la generación del magmatismo silíceo. Por otro lado, la orientación de la cuenca Rocas 
Verdes, emplazada en un ambiente de retroarco y formada poco después de la 
erupción de las últimas vulcanitas áddas, favorece más una vinculación entre la 
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provincia volcánica Chon Aike con la generación de esta cuenca. En este sentido, se 
ha propuesto un cambio desde compresión Gondwánica a extensión litosférica en el 
Jurásico debido a una inclinación de la placa subdudda desde el SO (Lock, 1980), o 
por reducción de la velocidad relativa de subducdón (Storey et al., 1992). Este 
escenario promueve un fuerte campo de esfuerzos tensionales en la placa cabalgante, 
el cual fiie migrando y consecuentemente formando o reactivando hemigrábenes, en 
concordancia con la migración del volcanismo silícico, hasta la ruptura de la corteza 
continental y el subsiguiente desarrollo de corteza oceánica (Rocas Verdes) 10 Ma 
más tarde (Féraud et al., 1999). De esta manera estos autores proponen una relación 

genética entre la migración del magmatismo ácido jurásico y procesos de subducdón 

(idea que también sostienen Pankhurst et al., 1998 y 2000, con soporte de datos 
geoquímicos).

De todos modos, datadones U-Pb en circones obtenidas en píagiogranitos que 
cortan, y a su vez, son cortados por diques de los Complejos Ofioliticos Sarmiento y 
Larsen Harbour, han dado edades de 13912 Ma (Stem et al, 1991a), 140,7 10,7 Ma, 
137,1 10,6 Ma (Stem et al., 1992) y 150 Ma (Calderón, 2006), para el primero; y de 

150 11 Ma (Mukasa y Dalziel, 1996), para el segundo, las que indican que el 
magmatismo de fondo oceánico fue contemporáneo, al menos, con los estadios finales 
de la depositadón de la Fm. Tobífera (Bruhn et al., 1978; Calderón, 2006).

Mukasa y Dalziel (1996) establecen que la apertura de la cuenca marginal tiene 
una edad mínima de 150 Ma al SE, como lo indica la edad del plagiogranito del 
Complejo Larsen Harbour. La apertura se habría propagado hada el NO, demostrado 
por la edad de 141 Ma, 139 Ma y 137 Ma de rocas similares en el Complejo Sarmiento 
(Stem et al., 1991a, 1992). En concordancia con estos datos, Fuenzaüda y Covacevich 

(1988) indican una edad estratigráfica titoniana tardía (o 145 15 Ma) para lavas 
máficas del Complejo Tortuga en la península Taraba (~51°55'S).

El modelo de expansión progresiva de SE a NO (Stem et al., 1992; Mukasa y 
Dalziel, 1996) queda manifestado también por diferencias en la geometría y 
composición de los complejos ofioliticos. Al Sur de Tierra del Fuego se ha estimado un 
ancho máximo de 100 km o 230 km para Rocas Verdes (de Wft, 1977; Kraemer, 2003; 
respectivamente), mientras que para el extremo norte de la cuenca la amplitud fue solo 
de 25 km (de Wit, 1977). Este dato sumado al mayor volumen de diques extensionales 
respecto a fades efusivas en el Complejo Tortuga (de Wit y Stem, 1978), junto a un 

mayor carácter oceánico de estas rocas comparadas con sus equivalentes del 
Complejo Sarmiento (Saunders et al., 1979; Stem, 1979, 1980, 1991; Alabaster y 
Storey, 1990; Storey y Alabaster, 1991), han sido propuestos por Stem (1979) como 
indicadoras de una mayor duración de los procesos extensionales al Sur de la cuenca.

Por otro lado, el dato recientemente aportado por Calderón (2006) de 150 Ma 
sobre otro plagiogranito del Complejo Sarmiento contradice en parte al modelo de 
Stem et al. (1992) y Mukasa y Dalziel (1996), indicando contemporaneidad en la 

generación de corteza oceánica en toda la cuenca. Evidentemente, la imposibilidad de 
datar los términos gábricos (componentes propiamente dichos de estas ofiolitas, y 
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representantes más antiguos de cada unidad) por métodos confiables dificulta el 
esclarecimiento de la evolución de la cuenca (ver Mukasa y Dalziel, 1996). Stem et ai. 
(1992) proponen una alternativa que también explica el desanofio desigual de la 
cuenca y las diferencias oomposidonales. Ésta consiste en una mayor tasa de 

extensión en el extremo austral de ésta. En este caso, las edades reportadas por Stem 
et al. (1992) y Mukasa y Dalziel (1996) representarían eventos puntuales de 
generación de magma dentro de un período de tiempo mayor durante el cual tuvo 
lugar el desarrollo de la cuenca de Rocas Verdes.

Fig. 4.6. Las cinco provincias morfoestructurales principales del extremo austral de Sudamérica. Ac 
cuenca de antepaís Austral o Magallánica, B: faja plegada y corrida Magallánica; C: núcleo metamórfico 
de la cortillera Darwin; D; cuenca marginal Rocas Verdes; E: Batolito Patagónico Austral y arco 
magmático. Fuentes: Klepeis (1994a); Dalziel (1974a).

El metamorfismo y geoquímica de estes rocas sugieren un origen vinculado a 
varios centros de expansión (Saunders et ai., 1979; Stem y Elthon, 1979).

El relleno clástico de la cuenca marginal lo integran las voluminosas secuencias 
marinas volcánicas y sedimentarias agrupadas en las Formaciones Yahgán y Beauvoir 
(Kranck, 1932; Katz, 1972; Dalziel et aL, 1974a; Suárez y Pettigrew, 1976; Wmn y Dott, 
1978; Olivero y Martinioni, 1996a). La figura 4.3 muestra esquemáticamente la 
configuración de la corteza para el Cretácico inferior.

La actividad ígnea en la cuenca marginal habría sido activa hasta al menos el 
Cretácico temprano, como lo indican las edades U-Pb de 139-137 Ma determinadas 
para k» plagiogranitos del Complejo Sarmiento (Stem et ai., 1991a,b, 1992), el cierre, 
sin embargo, sería algo posterior.
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3- La compresión Ándica

Aproximadamente a los 110-90 Ma, como consecuencia de un incremento global 
en la velocidad de generación de corteza oceánica y la apertura del océano Atlántico 
Sur (e.g. Duncan y Hargraves, 1984; Ramos et al., 1986; Ramos, 1988), hubo un 
cambio en la dirección de desplazamiento de la placa Sudamericana de ca. 90° (de 
NNE a ONO), provocando un aumento en la convergencia ortogonal en la zona de 
subducdón de los Andes Australes (Livermore et al., 2004). Este cambio, desde un 
régimen neutro o extensivo a uno compresivo, trajo aparejado el cierre de la cuenca 
Rocas Verdes, un pico en el magmatismo de arco y un evento deformativo en la región 
del canal Beagle. Varios autores sugieren que durante este período comienza la 
rotación del Orodino Patagónico (e.g. Kraemer, 2003; Lodolo et al., 2003; Livermore et 
al., 2004), o bien, inmediatamente posterior a éste (Cunningham et al., 1991; 
Cunningham, 1993b, 1995).

El evento de deformación produjo un estrechamiento cortical traducido en 
plegamiento, corrimientos con vergenda al antepaís y ascenso orogénico (Caminos, 
1980; Nelson et al., 1980). El orógeno constituía un corredor continental continuo entre 
la porción más austral de Sudamérica con la Península Antártica, tal como lo han 
deducido por la presencia común de vertebrados terrestres en estas regiones en el 
Campaniano (Olivero et al, 1991) y en el Eoceno - Oligoceno temprano (Woodbume y 
Zinsmeister, 1984; Marenssi et al., 1994). La deformación es más intensa a lo largo del 
flanco continental de la cuenca marginal, decrece en intensidad hada el arco 
magmático, y está probablemente ausente en el propio arco (Forsythe y Mpodozis, 
1979; Nelson et al., 1980; Suárez et al., 1985a; González, 1989). Suárez et al. (1985a) 
también han observado que la deformación y metamorfismo aumentan de E a O (al S 
del canal Beagle), acompañado de un nivel de erosión cada vez más profundo en este 
sentido. Esto va ligado a una disminución en el ancho de la franja de rocas de la 
cuenca marginal aflorante en el mismo sentido, es decir, de SE a NO.

El estilo estructural de la faja plegada y corrida fueguina formada durante este 

evento es de piel gruesa en un dominio interno, y de piel fina hada el antepaís 
(Álvarez-Manón et al., 1993; Klepeis, 1994a; Kraemer, 2003). El límite entre ambos 

dominios estaría ubicado entre el anticlinal del cerro Verde y el corrimiento Deseado 
(unos 15 km al Norte del lago Fagnano; Klepeis, 1994a), a la longitud de la cordillera 
Darwin, mientras que en territorio argentino pasa por el canal Beagle (e.g. Kraemer, 
2003). De este modo, el sector de estudio en este trabajo quedaría comprendido 
dentro del dominio extemo de la faja plegada y corrida.

La cordillera Darwin representa una entidad tectónica única, ya que expone las 
rocas de mayor grado metamórfico del área y la altura de este cordón montañoso 
supera en ~1 km la altura promedio de las cadenas contiguas.

El levantamiento inicial de la cordillera Darwin se dio en el Cretácico tardío- 
Terciario inferior (Hervé et al., 1981; Nelson, 1982; Grunow et al., 1992; Cunningham, 
1995; Kohn et al., 1995; Mukasa y Dalziel, 1996; Klepeis y Austin, 1997). Las rocas 
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ahora expuestas a lo largo del límite sur del Complejo Metamórfico Darwin 
experimentaron un pico de metamorfismo en un período comprendido entre los 110 y 
80 Ma, originando facies de anfibolitas (~8 kbars; Halpem y Rex, 1972; Halpem, 1973; 
Hervé et al., 1984; Kohn et al., 1995). En cambio, hacia el Este, el metamorfismo 
regional fue mucho más bajo, en facies de prehnita-pumpellyita, y con marcado 
carácter dinámico, exceptuando quizás, el esquinero SO del territorio argentino donde 
las rocas allí expuestas (Fm. Lapataia) muestran un metamorfismo en facies de 
esquistos verdes, aunque más bajo que en la cordillera Darwin (Caminos, 1980). 
Suárez et al. (1985a) indican, del mismo modo, un metamorfismo en fades de 
prehnita-pumpellyita al Sur del canal Beagle, alcanzando la zona de biotita de la fades 

de esquistos verdes en la Isla Gordon.
Kraemer (2003), en base a reconstrucciones pafinpásticas, estima un acortamiento 

orogénico a tos 50°S, desde el Inicio de la deformación Ándica en la parte media del 

Cretácico hasta el Cenozoico, de 110 km. En cambio, a los 56°S sus cálculos indican 
un acortamiento de 600 a 300 km, según un modelo de máxima y mínima, 
respectivamente. El primero de ellos involucra un evento de poca duración de 
subducción reversa al principio del evento compresivo, en el cual parte de la corteza 

oceánica (Rocas Verdes) generada en la etapa previa distensiva es consumida 
(implica subducción hada el Sur, según coordenadas actuales). Un proceso 
subductivo similar, con desprendimiento de la placa subdudda, sugiere Cunningham 
(1995) para explicar parte del ascenso tectónico de la cordillera Darwin por rebote 
isostático (más detalle sobre esto se da en el Capítulo 12).

La estructuración compresiva provocó la subsidenda flexural por carga tectónica 

que dio lugar a las cuencas de antepaís de Magallanes o Austral y de Malvinas 
(Winstow, 1982; Dott et al., 1982; Nelson, 1982; Biddle et aL, 1986; Mpodozis y 

Ramos, 1989b; Martinioni et al., 1998; Olivero, 2002).
Durante el Cretácico superior, la cuenca de Magallanes experimentó por primera 

vez el depósito de sedimentos clásticos gruesos derivados de la cordWera, marcando 
el estadio inicial en su desarrollo como cuenca de antepaís. La edad de este relleno 
clástico grueso es Aibiano tardío - Aptiano a Cenomaniano (~100-90 Ma) en la parte 
norte de la cuenca (Katz, 1963; Natland et al., 1974; WNson, 1991), pero es más joven, 
Coniadano - Campaniano en el Oeste de Tierra del Fuego (Winstow, 1980; Alvarez 

Marrón et al., 1993) o Campaniano(?)-Maastrichtiano en la península Mitre (Olivero, 
2002). Esto podría responder a que el cierre de la cuenca progresó de Norte a Sur, es 
decir, en el sentido inverso a su apertura. Sin embargo, tos resultados de esta Tesis 
sugieren el done en sentido inverso (ver Capítulo 12).

Las edades de la deformación inferidas en base a datadones radimétricas en 
granitoidea post-tectónicoe concuerdan con las edades estimadas en base al 
contenido fosilífero mencionadas precedentemente. Por ejemplo, Hervé et al. (1984) 
obtienen una edad K-Ar (sobre biotita) de 93 Ma en un dique granodforítico 
postectónico en al plutón Santa Rosa, en la costa norte de la isla Navarino, frente a 
Ushuaia. Suárez et al. (1985a) obtienen una edad de 90,3 ±0,4 Ma en una granodiorita 
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que corta a la deformación y metamorfismo de rocas básicas del Complejo Tortuga, en 

isla Gordon. En la cordillera Darwin, Halpem (1973) obtiene edades (K-Ar y Rb-Sr) de 
65-90 Ma en granitoides no afectados por la orogenia compresiva, aunque Bruce et al. 
(1991) desestiman la validez de estos datos. Martinioni et al. (1999a) mencionan 
diques básicos indeformados intruidos en la Fm. Beauvoir do 104 Ma (K-Ar roca total), 
con lo que Nevarían la deformación hada tiempos algo más remotos para el sector 
central de la isla Grande de TdF.

Posteriormente, se propagaron loa corrimientos de piel fino dentro de la cobertura 
sedimentaria (Winslow, 1980; WMson, 1991; Cagnolatli et si., 1987; Alvaraz Marrón, 

1993; Klepeis, 1994a; Diraison et al., 1997, 2000; GhigHone et al., 2002; Kraemer, 
2003) y el avance de la deformación condicionó una migración sistemática, en al 
menos cuatro episodios, de los depocentros sedimentarios durante el Paleógeno 
(Yrigoyen, 1962; Caminos, 1980; Mingramm, 1982; Winslow, 1982; Biddlo et al., 1986; 
Klepeis, 1994a; Ramos, 1996; Kraemer, 1998; Olivero y Maiumián, 1999). La 

propagación de los corrimientos habría cesado en el Oligoceno (Klepeis y Austin, 
1997).

4- Tectónica de transourrenda del Cretácico superior - Cenozoico

Durante el Cenozoico un sistema de fallas transcurrentes comenzó a desarrollarse 
a causa de loe movimientos relativos entre las placas Sudamericana (SAM) y 
Antártica, que condujeron a la creación do la Dorad do Scotia Norte (NSR), y 
consiguiente generación de un sistema de subplacas, de las cuales la placa de Scotia 
(SCO) es la de mayor desarropo.

El límite actual entre las placas SAM y SCO queda definido por un sistema 

transformante de ca. 3000 km de longitud, que se extiende desde el limite oriental de 
la NSR hasta la trinchera de Chile, al Oeste (Pelayo y Wiens, 1989; Barkor et al., 1991; 
fig. 4.5). La intersección de este sistema con la Isla de Tierra del Fuego está 
representada por el sistema de fallas Magallanes^agnano (SFMF), de 600 km de 
longitud (Katz, 1962), consistente en un conjunto do fofas ramificadas, de disposición 
aproximada E-O, sobreimpuesto a las estructuras Andicas. En el sector argentino de la 

isla Grande de Tierra del Fuego, este tala corre a lo largo de la costa norte del lago 
Fagnano y se extiende hada el Este por el cauce de los ríos Turbio o Irigoyen (fig. 4.2 

y 4.5; Klepeis, 1994b; Klepeis y Austin, 1997; Lodolo et al., 2002; Ghigfione, 2002).
Información geológica regional (Nelson et al., 1980; Cunningham, 1993a,b, 1995) y 

cálculos de reconstrucción de placas, basados en parte en datos paloomagnótioos 
(Grunow et al., 1991; Cunningham et al, 1991; Lawver et al., 1992), sugieren que 

movimientos transcurrentes para el sector del canal Beagle pueden ser tan antiguos 
como 100 Ma, vinculados a la deformación compresiva Andica (cierre de cuenca 

marginal transpresivo en el borde austral de la cordillera Darwin, Cunningham, 1995).
Con posterioridad al evento compresivo (o transpresivo) principal (fase Andica), 

hubo partición de los esfuerzos, con deformación compresiva hada el retroerco y 
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desplazamientos de nimbo en una franja angosta a lo largo del canal Beagle. 
Cunningham (1995) sugiere que granitoides de punta Yámana (extremo SE de la 
cordillera Darwin) de 65-90 Ma (Halpem, 1973) fueron emplazados sincrónicamente a 
este evento transcurrente. Mukasa y Dalziel (1996) reportan una edad Ar-Ar sobre 
muscovita crecida on granos do feldespato separados por tracción (puMed apert) de 
68,1 ±0,4 Ma (enfriamiento por debajo do la tooterma de 350 °C) que confirma la 
transcunenda para este periodo, asociada a transtensión. La cinemática sobre el 
canal Beagle, al Sur de le cordSera Darwin, Intica una tianscurencia (en régimen 
frágil-dúctH) principal E-0 con Inclinación ai S, de sentido levógiro, con componentes 
(antitéticos: R* de Rledel) dextiúgiros de orientación NNE. La extensión asociarte en 
esta localidad habría tenido una orientación NE-SO, perpendicular a te esquistosidad 
regional (Cunningham, 1995).

La transcunencia en el SFMF habría comenzado más tarde que on el sector del 
canal Beagle. Klepeis (1994b) sugiere en baso a datas regionales que el movimiento 
sinistral en el SFMF habría comenzado hace -60 Ma, y principalmente hace 30 Ma, 
para el sector del monte Hope (Klepeis, 1994b; Klepeis y Austin, 1997), a unos 20 km 
al Oeste del límite Argentina-Chile. Barker y Burrel (1977), basándose en el inicio de la 
generación de fondo oceánico que condujo a la apertura del mar de Scotia y del 
pasaje Draka, establecen que 1a transcurrencia a lo largo de este sistema ligada al 
limite transformante actual, no sería más antigua que 30 Ma. Algo similar proponen 
Klepeis y Austin (1997), Olivero y Martinioni (2001), Barirer (2001), Ghiglione (2002). 
Lawver (oom. pera., en Klepeis, 1994b) sugiere que el sistema transformante SAM- 
SCO incluso podría ser más moderno aún, de 6-7 Ma, dado que el establecimiento de 
un sistema de generación de fondo oceánico no frnpUca necesariamente el desarrollo 
simultáneo de te NSR.

El SFMF es aún activo, como lo indican varias escarpas de tafia y barreras de 
grava formadas en tes márgenes del lago Fagnano durante el sismo de 1949. Smaltey 
et al. (2003) reportan un desplazamiento horizontal de 5 m y vertical de 1 m durante 
este sismo. Mediciones de GPS indican que te velocidad de movimiento relativo actual 
a lo largo del SFMF entre las placas SAM y SCO es de 6,6 ±1,3 mm/a, sin 
componente transpresivo o transtensivo significativo (Smaltey et al., 2003).

El SFMF os sinistral, con un pequerío componente vertical (tectónica transtensiva). 
Ai Este de los 63°30’O, debido a curvaturas regionales en el SFMF, estructuras 
transpresivas han sido mencionadas (Ramos, 1986; Yagupsky et al, 2004).

La magnitud del desplazamiento lateral en el SFMF es variable, según diversos 
autores. Winstow (1982) estima un desplazamiento de 80 km en el extremo occidental 
del SFMF, con desplazamientos verticales desde 500 m en algunas localidades y 
hasta 2 km cerca de te isla Dawson. Cálculos levados a cabo por Cunningham 
(1993a) indican que te cantidad mínima de desplazamiento acomodado a lo largo de 
este sistema de fallas desde los 45 Ma es de 238 km. Sin embargo, Klepeis (1994b) 
considera que movimientos a lo largo de esta tafia del orden de tes decenas de 
kilómetros son más probables que movimientos centenarios calculados en base a 
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reconstrucción de placas. En los alrededores del monte Hope, en unidades jurásicas, 
este autor mide un desplazamiento sinistral a lo largo de la falla Magallanes de 20-25 
km, con un desplazamiento vertical de -3 km, coherentes con los datos presentados 
por Winslow (1982). Este desplazamiento no muestra rotación en la orientación de 

estas unidades al Norte y Sur de la falla.
En territorio argentino, Olivero y Martinioni (2001) indican que el desplazamiento 

de rumbo ha sido de unos 20-30 km desde al menos el Eoceno más alto. Por su parte, 
Rossello (2005) estima para el sector oriental del SFMF, teniendo en cuenta estratos 
paleógenos y mesozoicos, un desplazamiento de 55 km desde el Mioceno. Más 
recientemente, Torres Carbonell et al. (2008) sugieren un desplazamiento en este 

sector de 48 km. Estas estimaciones se aproximan más a las mediciones de Winslow 
(1982) y Klepeis (1994b) que a las mucho mayores estimaciones de Cunningham 
(1993a). Los datos obtenidos durante el presente trabajo, por otro lado, sugieren un 
desplazamiento de -22 km, en la cabecera del lago Fagnano (ver Capítulo 12).

Si bien no existe actividad sísmica en el margen de las placas Antártica y 
Sudamérica entre los 52° y 57°S, Rubio et al. (2000) indican que la subducdón en el 
extremo austral de Sudamérica es aún activa, o ha cesado recientemente. En este 
tramo, la subducdón contiene una fuerte componente oblicua, con un ángulo de 7-8° 
hada el continente (Rubio et al., 2000), una velocidad de convergencia relativa de 13 
mm/a (Pelayo y Wiens, 1989) sin actividad magmática de arco. El último registro 
magmático corresponde al volcanismo de la isla Cook (y quizá a diques máficos y 
félsioos del SO de la cordillera Darwin, ver Cunningham, 1995) posterior a la última 
glaciación (i.e. 11000 años; Suárez et al., 1985a) vinculado a la interacción entre 
subducdón y tectónica transcurrente (ver Kay et al., 1993). Al Norte de los 52°S la 
convergencia es normal, con una velocidad de 24 mm/a (DeMets et al., 1990) y un 

arco volcánico activo (Zona Volcánica Austral), de características adakíticas, producto 
de erupciones ligadas al reinido de la subducdón luego de la colisión de la dorsal de 
Chile contra la trinchera (Stem et al., 1964; Stem y Kilian, 1996; ver también Kay et al., 
1993) entre los 14-10 Ma (Cande y Leslie, 1986).

53



c 
A
P

Hornblendíta brechada por leuco^abro, HU. Al fondo afloramientos del BPA, en península Dumas, chile.

LAS ROCAS PLUTONICAS
* T.ÍF



Capitulo 5. Las Rocas Plutónicas de Tierra del Fuego M González Guillot

5 LAS ROCAS PLUTÓNICAS DE TIERRA del FUEGO

5.1- INTRODUCCIÓN

Los Andes Fueguinos registran una importante actividad ígnea desde el Jurásico 
medio (ver Capítulo 4). Dicha actividad está representada por rocas del volcanismo 
ácido extensional (Fm. Lemaire), el magmatismo de fondo oceánico (Fm. Tortuga) y 
del arco magmático contemporáneo (Fm. Hardy y Batolito Patagónico). Como se vio 
en el capítulo anterior, prácticamente todo el cinturón extemo del archipiélago 
Fueguino está constituido por el Batolito Patagónico Austral, el cual se tratará 
detalladamente en la sección que sigue.

En el tramo argentino de la cordillera Fueguina las unidades mencionadas están 
representadas en grado variable. La unidad más extendida es la Fm. Lemaire, aunque 
sus equivalentes plutónicos se desconocen aquí. Quizá una excepción podría ser la 
mención que hace Kranck (1932) sobre una diorita deformada en el Mte. Quensel (al N 

del lago Roca, límite argentino-chileno), aunque este autor duda de su vinculación a 
esta unidad o a las "Dioritas Andinas” (p. 95).

Las unidades vinculadas a las Formaciones Hardy y Tortuga están representadas 
por las efusiones e intrusiones menores de rocas básicas que se intercalan o cortan a 
las Formaciones Lemaire y Yahgán (Bruhn et al., 1978). El único cuerpo plutónico de 
dimensiones relativamente importantes y netamente predeformacional aflora en la 
sierra de Lucas Bridges. Este cuerpo (Gabro Rancho Lata) fue originalmente asignado 
al Batolito Patagónico (Camacho, 1948; Petersen, 1949), pero datos recientes 
(González Guillot et al., en prep.) sugieren que este cuerpo representa facies laterales 
o tempranas del magmatismo de la cuenca marginal.

El resto de las unidades plutónicas del sector cordillerano argentino corresponden 
a intrusivos del Cretácico inferior a superior, indeformados. Estas rocas son las que 
constituyen el eje central de este trabajo. En publicaciones previas son consideradas 
como manifestaciones laterales del Batolito Patagónico (e.g. Petersen, 1949; Caminos, 
1980; Caminos et al., 1981; Acevedo et al., 1992, 2000, 2002, 2004; González Guillot 
et al., 2005). La presente contribución intenta demostrar que representan, al menos la 
gran mayoría, una suite diferente, generada en la parte más distal del arco.

Criterios de clasificación de series magmáticas

Antes de comenzar con la descripción y discusiones acerca del magmatismo de 
Tierra del Fuego (TdF) es conveniente presentar la clasificación de series magmáticas 
empleada en esta Tesis.

Lameyre (1980) y Lameyre y Bowden (1982) utilizan el diagrama QAPF propuesto 
por la IUGS como una herramienta para clasificar series magmáticas. El primero de 
estos autores identifica cinco series en el tramo saturado en sílice del diagrama (QAP):
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(1) toleitica, (2) calco-alcalina, (3) fundidos de corteza continental, (4) monzonítica y 
(5) alcalina (sobresaturada) (fig. 5.1). Todas las series parten del extremo P, siguiendo 
diferentes trayectorias y convergen en los campos de granitos o granitos 
alcalifeldespáticos. Lameyre y Bowden (1982) agregan las series alcalinas 

subsaturadas en la porción APF del diagrama.

Fig. 5.1. Diagrama QAP con las series magmáticas 
según Lameyre (1980) y Lameyre y Bowden (1982): 
1- toleltica, 2- calco-alcalina, 3- fundidos de corteza 
continental, 4- monzonltica, 5- alcalina sobresaturada.

Estas mismas series pueden ser 
identificadas utilizando parámetros 
químicos. Pagel y Leterrier (1980) toman el 
diagrama R1-R2 de de La Roche et al.

(1980) para tal efecto (fig. 5.2a), mientras que Lameyre (1987) y Lameyre y Bonin 
(1991) emplean el diagrama TAS (fig. 5.2b).

Fig. 5.2. (a) diagrama de clasificación de rocas plutónicas R1-R2 (de La Roche et al., 1980) tomado de 
Pagel y Letenier (1980): 1- series alcalinas; 2, 3 y 4- series shoshonfticas (monzonlticas) de Fiji (Gilí, 
1970), del Macizo de Ballons, Francia (Pagel y Leterrier, 1980) y voicanitas cenozoicas de Perú (Lefevre, 
1973), respectivamente; 5- monzogranitos del Macizo de Ballons (Pagel y Leterrier, 1980); 6- series 
tolelticas; 7- series calco-alcalinas (1, 6 y 7 de de La Roche y Letenier, 1973). (b) diagrama TAS con 
curvas de tendencias para distintas series rocosas de Lameyre (1987) y Lameyre y Bonin (1991): 1- serie 
calco-alcalina tonalítica-trondhjemítica; 2- toleitica; 3- calco-alcalina granodioritica; 4- serie monzonítica; 5- 
serie alcalina. Se indica el contenido de cuarzo y nefelina normativos de 40%. La linea punteada en (b) 
separa los campos alcalino y subalcalino según Miyashiro (1978).

Se han reconocido diferentes asociaciones de rocas ígneas ocurriendo en 
ambientes tectónicos específicos (e.g. Morrison, 1980; Pitcher, 1986; Bonin, 1987). En 

márgenes continentales convergentes, como es el caso que debemos considerar para 
el Cretácico de Tierra del Fuego, las series más frecuentes son las calco-alcalinas 
(tonalíticas-trondhjemíticas y granodioríticas), las cuales pueden ocurrir antes o 
después del episodio tectono-metamórfico principal (e.g. Lameyre y Bonin, 1991). Sin 
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embargo, pueden aparecer otras series en episodios tardío a post-orogénicos (series 
monzoníticas o derivados corticales; Lameyre y Bonin, 1991).

Las seríes monzoníticas han sido correlacionadas con las series volcánicas 
shoshoníticas (e.g. Pagel y Leterrier, 1980; López Moro y López Plaza, 2001; etc.). Se 
ubican en el diagrama TAS ligeramente por encima de la línea divisoria entre campos 

alcalinos y subalcalinos (líneas de MacDonald, 1968; Miyashiro, 1978), es decir, en el 
campo de alcalinidad media de Middlemost (1994), o bien, ligeramente por debajo 
(Morrison, 1980; Lameyre, 1987). Este último autor propone el nombre de series 
transalcalinas para estas rocas, para indicar su carácter transicional entre series 
verdaderamente alcalinas (con feldespatoides y minerales máficos subsaturados) y las 
calco-alcalinas.

5.2- EL BATOLITO PATAGÓNICO AUSTRAL

El Batolito Patagónico Austral (BPA) es una intrusión múltiple de carácter calco- 
alcalino metaluminoso (granitos tipo I) dispuesto en una franja paralela a la costa del 
Pacífico, desde el golfo de Penas (47°S) hasta el Cabo de Hornos, en Chile (56°S; fig. 
4.1). Las rocas predominantes son tonalitas y granodioritas, y menor proporción de 
granitos, monzodioritas cuarcíferas, dioritas cuarcíferas, dioritas, gabros y diques 
lamprofíricos póstumos (e.g. Kranck, 1932; Suárez, 1977b, 1978a; Suárez et al., 1979, 
1985a; Hervé, 1984; Hervé et al., 1984, Nelson et al., 1988). El período de 
emplazamiento del batolito se extiende de manera continua desde los 152 a 11 Ma 
(SHRIMP U-Pb en circones; Bruce et al., 1991; Martín et al., 2001; Hervé et al., 2004), 
con pulsos de actividad establecidos entre los 120 y 70 Ma (Bruce et al., 1991), o a los 
98 Ma (Ramos et al., 1982). Al sur del canal Beagle, sin embargo, Hervé et al. (1984) 
registran un gap en la actividad ígnea entre los 81 y 60 Ma, y una extinción de la 
misma con posterioridad a los 34 Ma. Este gap del Cretácico superior coincide con el 
tiempo en el que se agrupan edades K-Ar y Rb-Sr rejuvenecidas de la cordillera 
Darwin y del área, que han sido interpretadas como generadas por eventos de 
deformación y levantamiento (Halpem, 1973; Hervé, 1984; Mukasa y Dalziel, 1996). 
Existen además escasos leucogranitos foliados tipo S más antiguos (164 y 157 Ma; 
Mukasa & Dalziel, 1996 (U-Pb sobre circón) y Hervé et al., 1981 (isócrona Rb-Sr roca 
total), respectivamente), en la cordillera Darwin, considerados como equivalentes 
plutónicos del volcanismo silícico jurásico (Fm. Lemaire o Tobífera; Nelson et al., 
1980).

Diques máficos, de aspecto lamprofírico, son comunes e influyen a todos los tipos 
litológicos, excepto los más félsicos (e.g. Kranck, 1932; Suárez et al., 1985a). La 
abundancia de estos diques cambia significantemente de un área a otra, sin aparente 
correlación entre plutones individuales o fitología (Bruce et al., 1991). Contrariamente, 
diques aplíticos y pegmatíticos son muy escasos y restringidos a los plutones más 
félsicos (e.g. Kranck, 1932; Nelson et al., 1988).
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El mecanismo de crecimiento del batolito ha sido por magmatic infíation, con 

ensanchamiento del arco en un régimen en donde la geometría de subducdón ha 
permanecido inusualmente estable (Bruce et al., 1988). Esta es la razón por la cual los 
plutones más nuevos (más aislados de los encajantes metasedimentarios / 
metavolcánicos) son los que poseen menor reladón ¡nidal de ^Sr/^Sr y mayor eNd 

(Bruce et al., 1988; Weaver et al., 1988, 1990). Otra alternativa a este fenómeno es el 
comportamiento refractario del encajante metasedimentario, una vez que se ha 
deshidratado por previos procesos de anatexis causados por el calor aportado por los 
primeros plutones (Weaver et al., 1990). Una reladón similar con decrecimiento de la 

reladón inidal de Sr con el decredmiento de la edad ha sido documentada para el 
plutonismo Mesozoico-Teráario de Graham Land, en península Antártica (Pankhurst, 
1982). Los plutones del BPA se han emplazado en un nivel mesozonal (Kranck, 1932; 
Nelson et al., 1988; Bruce et al., 1989). Estos últimos autores sugieren, además, que 
la profundidad de emplazamiento depende de la composición del magma, siendo los 
magmas más máficos emplazados a mayor profundidad. El hecho de que plutones 
máficos y félsicos se encuentren hoy expuestos en un mismo nivel estructural, es 
respuesta a emplazamiento sincrónico con levantamiento (Bruce et al., 1989).

Varios autores establecen que no existe una migración unidireccional en el tiempo 

de la actividad magmática, considerando al BPA en su totalidad (Suárez et al., 1986; 
Nelson et al., 1988; Weaver et al., 1990; Bruce et al., 1991). Sin embargo, al Sur del 
canal Beagle esto no es tan así (Cunningham, 1994; ver también Capítulo 12).

Kranck (1932) dividió a las rocas plutónicas de la cordillera Fueguina en dos 
grupos: los “Granitos de la Cordillera Central* (también llamados Suite Granítica 
Darwin: granitos S -actualmente vinculados a la Fm. Lemaire-) que conforman el 
núcleo de la cordillera Darwin, y las “Dioritas Andinas” que afloran en el resto del 
archipiélago Fueguino. Estas últimas se diferencian de las primeras por no haber sido 

afectadas por la orogenia andina, aunque más tarde, en base a edades radimétricas, 
Hervé et al. (1984) y Suárez et al. (1985a) proponen que parte de ellas serían 
pretectónicas. Kranck (1932, págs. 132, 152, 165) también indica que las ‘Dioritas 
Andinas” se presentan en dos dominios con ciertas diferencias en cuanto a litología y 
secuencia de cristalización (no así en la geoquímica) debido a diferencias 
estructurales. Así propone un dominio occidental, de afloramientos continuos, y uno 
oriental, este último involucrando el extremo NE de las islas Clarence y Gordon, 
península Dumas e islas Navarino y Wollaston. En el dominio oriental, más próximo a 
la zona de estudio de este trabajo, los afloramientos son mucho más esporádicos, con 
una variabilidad litológica mucho más marcada, y en general, una menor 
granulometría.

Por su parte, Bruce et al. (1988) y Weaver et al. (1990) indican que los plutones 
del BPA caen dentro de dos grupos principales: (i) serie tonalitica calco-alcalina de 
bajo K (CAT) y (ii) serie granodioritica calco-alcalina de medio K (CAG), ambos 
incluyen facies gabroicas (se excluyen los granitos S de Cordillera Darwin). El primero 
de estos grupos se diferencia del otro por la ausencia o escasez de feldespato 
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alcalino. Aparentemente, los plutones CAT serían más antiguos. Weaver et al. (1988, 
1990) sugieren que estos dos grupos representan dos fuentes de magma diferentes, o 

bien magmas generados a distinta profundidad en la cuña mantélica debajo del arco.
Más relevante resulta, por proximidad al área estudiada en este trabajo, la división 

efectuada por Hervé et al. (1984) del BPA aflorante al sur del canal Beagle (parte de 
las “Dioritas Andinas'), teniendo en cuenta petrografía, textura, fábrica y edad. Estos 
autores identifican tres grupos plutónicos (fig. 4.1): Complejo de Gabros (141-103 Ma, 
K-Ar en homblenda), Grupo Plutónico Canal Beagle (113-81 Ma, K-Ar en homblenda y 
Rb-Sr en biotita, respectivamente) y Grupo Plutónico Seno Año Nuevo (60-34 Ma, K-Ar 
en biotita y K-Ar en homblenda, respectivamente).

El Complejo de Gabros (CG) fue separado del resto de las plutonitas algo 
arbitrariamente (Hervé et al., 1984). Consiste en gabros, gabronoritas, homblenditas y 
dioritas, con variedades leuoo y melanocráticas, dispuestas en afloramientos aislados 
(de hasta 30 km2) distribuidos esporádicamente a lo largo del BPA, o como diques 

sinalagmáticos o inclusiones dentro del Grupo Plutónico Canal Beagle (Suárez et al., 
1985c). La composición modal media del CG corresponde a un gabro de homblenda 
(fig. 5.3a). Se caracterizan por presentar texturas cumulares, aunque también poseen 
texturas ofíticas y granudas hipidiomórficas, indicadoras de texturas no cumulares. La 
petrografía y textura de este grupo es extremadamente variable, con cambios 
litológicos bruscos o graduales visibles en casi todos los afloramientos (Hervé et al., 
1984). La mineralogía consiste en diferentes proporciones de labradorita, homblenda, 
dinopiroxeno, ortopiroxeno y ocasionalmente olivina y biotita.

El Grupo Plutónico Canal Beagle (GPCB) consiste en tonalitas, granodioritas y 
escasas monzodioritas cuarzosas, con variedades leuco y melanocráticas (fig. 5.3b). 
Los granitoides presentan una foliación penetrativa sinalagmática formada durante su 
emplazamiento en respuesta a diapirismo y/o a campos de esfuerzos regionales 
(Hervé et al., 1984; Suárez et al., 1985a). Son rocas de grano medio a grueso, de 
textura granuda. Los minerales constituyentes son plagiodasa (andesina sódica a 
cáldca en los núcleos), feldespato alcalino (generalmente ortosa), cuarzo, homblenda 
(8%) y biotita (7%). El dinopiroxeno es muy escaso y aparece sólo como nádeos en 
anfíbol. Los accesorios son apatita, titanita, opacos y escaso drcón y allanita (Suárez 
etal., 1985a).

El Grupo plutónico Seno Año Nuevo (GPSAN) está representado prindpalmente 
por tonalitas, granodioritas y monzodioritas cuarzosas, pero lo integran, además, 
dioritas, dioritas cuarzosas, granitos y leucogranitos. A diferencia del grupo anterior, 
carecen de foliación penetrativa, pero comparten una mineralogía semejante. Según 
Suárez et al. (1985a) este grupo se compone de una serie calcoalcalina trondhjemítica 
de bajo potasio y otra calcoalcalina granodiorítica de contenido en potasio intermedio 
(fig. 5.3c), de acuerdo, a su vez, con la dasificadón de Lameyre y Bowden (1982).

Los dos grupos GPCB y GPSAN se caracterizan por la ausencia (o casi ausencia) 
de minerales máficos anhidros (piroxenos y olivina; Suárez et al., 1985a).

58



Capítulo 5. Las Rocas Plutónicas de Tierra del Fuego M. González Guillot

Fig. 5.3. Clasificación modal del BPA al Sur del canal Beagle. (a) Complejo de Gabros. Abreviaciones: An, 
anortositas; Lg, leucogabros; Mg, melagabros; UM, uttramáficas. (b) Grupo Plutónico Canal Beagle 
(estrellas) y serie monzonítica de isla Navarino (circuios rojos), (c) Grupo Plutónico Seno Afio Nuevo. 
Campos de Streckeisen (1976). Fuente: estrellas, Suárez et al. (1985a, la estrella con círculo marca la 
composición promedio); circuios en (b), Katz y Watters (1966): blanco, centro de isla Navarino; amarillo, 
piutón Santa Rosa; rojo, tren monzonitico del sur de isla Navarino.

Hervé et al. (1984) proponen una vinculación genética entre el CG y el resto del 
BPA. La presencia de diques sinplutónicos y de inclusiones (interpretados como 
diques sinplutónicos desmembrados) de rocas pertenecientes al CG alojados en el 
GPCB puede interpretarse como reiterados pulsos de inyección de magma básico 
dentro de magma granítico (Suárez et al.,1985c). Estos autores sugieren que el CG 

representa la raíz de un arco magmático inmaduro.
La geoquímica de estas rocas, al igual que el resto del batolito al norte del canal 

Beagle (del sector chileno), es calco-alcalina (fig. 5.4a-b), siendo en promedio estos 
tres grupos progresivamente de carácter más evolucionado (Suárez, 1977b; Suárez et 
al., 1985a). En un diagrama S¡O2 vs K2O se ve la tendencia medianamente potásica a 
elevada en potasio de estas rocas (GPSAN, fig. 5.5).

Fig. 5.4. Análisis geoquímicos del BPA al sur del canal Beagle. (a) Diagrama TAS, linea de división de 
MacDonald (1968). Estrellas: datos de Suárez et al. (1985a); negro, CG (en amarillo dos homblenditas de 
isla Gordon de tendencia medianamente alcalina, ver texto); blanco, GPCB; naranja, GPSAN. Círculos 
(Kranck, 1932) de gabro y monzonita del sur de isla Navarino. (b) Diagrama AFM de Irvine y Baragar 
(1971), misma simbología que en (a).
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De particular interés son los escasos asomos de rocas monzoníticas que Kranck 
(1932) y Katz y Watters (1966) mencionan al sur de la isla Navarino (al N del seno 
Grandi, fig. 2.1). En este sector las rocas varían desde gabros hasta monzonitas (fig. 
5.3b) y se escapan del tren de diferenciación normal hacia rocas más silícicas. De 

hecho, muestran una tendencia medianamente alcalina en un diagrama TAS (fig. 
5.4a). Sin embargo, Hervé et al. (1984) y Suárez et al. (1985a) no hacen referencia 
específica de estas litologías. Nordenskjóld (1905) fue quien por primera vez indica la 
presencia de variedades ricas en potasio (las más áddas correspondientes a la serie 
adamellrta-monzonita) dentro de las “Dioritas Andinas”. Quizá, dentro del tren 

medianamente alcalino podrían induirse también dos homblenditas del CG (Suárez et 
al., 1985a) de 110-106 Ma (K-Ar en homblenda), de bahía Fleuriais (SE de isla 
Gordon), que también muestran enriquedmiento en álcalis en un diagrama TAS (fig. 
5.4a), alejándose del tren general de las rocas de su grupo, aunque en este caso 
tampoco los autores mencionados hacen referencia a esta propiedad.

Fig. 5.5. Diagrama S¡02 vs K2O de granitoidea al 
sur del canal Beagle, con lineas de división de 
Rickwood (1989). Misma simbologla que en fig. 
5.4.

Rocas con tendencia medianamente 
alcalina (saturada en sílice), ricas en K2O 
tal como se describen en el párrafo 
anterior no han sido mencionadas en la literatura geológica de TdF hasta el trabajo de 
Cerrado et al. (2000), del intrusivo del Co. Jeu-Jepén, en territorio argentino, casi 
cuatro décadas más tarde. Sin embargo, este tipo de rocas es el que domina en este 
tramo de la cordillera y su carácter potásico no había sido reconocido (o bien 
malinterpretado) hasta entonces. En detalle, estas rocas se tratan de aquí en adelante.

5.3- GENERALIDADES DE LOS AFLORAMIENTOS DE LA PROVINCIA DE TdF

Los cuerpos plutónicos de la cordillera Fueguina argentina afloran de manera 
aislada en cinco localidades, tres de las cuales frieron identificadas durante el 
desarrollo de este trabajo. Estas son, de Sur a Norte: estancia Túnel-península 
Ushuaia, Co. Trapecio, Plutón Dioritico Moat, Co. Jeu-Jepén y Mte. Kranck (fig. 4.1). 
Se excluye de este grupo al Gabro Rancho Lata, (sierra de Lucas Bridges), que como 
se indicara precedentemente en este capítulo, su origen es vinculado a la cuenca 
marginal (González Guillot et al., en prep.).

Estos intrusivos se ubican alejados hacia el continente respecto al eje del BPA, por 
k) menos unos 80 km de los plutones contemporáneos (fig. 5.6), y sin considerar el 
acortamiento orogénico ocurrido desde el momento de su emplazamiento hasta la 
actualidad. Como se ve en la figura 5.6, estos últimos se encuentran al sur de la 
cuenca marginal. Es difícil calcular la distancia que separa a estos cuerpos de la 
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trinchera, ya que con posterioridad al emplazamiento de los plutones, la cordillera 
Fueguina experimentó un giro antihorario de ca. 90° (e.g. Cunningham, 1993b, 1995; 
Kraemer, 2003; Lodolo et al., 2003; Livermore et al., 2004). Si además se considera 

que para esa época la península Antártica estaba adosada a Sudamérica del lado 
externo del arco magmático, según algunos modelos (esto es al Sur del archipiélago 
Fueguino en coordenadas actuales; e.g. Harrison et al., 1979), la complejidad 

aumenta. Teniendo en cuenta el ancho de la cuenca marginal Rocas Verdes para la 
región, de 100-230 km (De Wit, 1977; Kraemer, 2003), la posición de los plutones 
argentinos respecto de sus pares contemporáneos en Chile estarían ~180-310 km 
más al Norte (coordenadas actuales) de la trinchera. Esta distancia, sumado a su 

posición septentrional respecto a la cuenca marginal, debe ser considerada al 
momento de intentar explicar las diferencias petrográficas y geoquímicas con los 
plutones contemporáneos del BPA emplazados más al Sur.

Fig. 5.6. Distribución de edades del BPA y MPF en Tierra del Fuego. En aquellos plutones que se dispone 
de más de una datadón, se priorizaron los datos según el método: U-Pb > Rb-Sr > Ar-Ar > K-Ar, o según 
el mineral analizado: circón > homblenda > biotita > roca total. MPF, Magmatismo Potásico Fueguino; 
SPU, Suite calco-alcalina de la Península Ushuala; CG, Complejo de Gabros; GPCB, Grupo Plutónico 
Canal Beagle; GPSAN, Grupo Plutónico Seno Ario Nuevo; otros, granitoides del sector chileno al Norte 
del canal Beagle. Fuentes: Halpem (1973); Hervé et al. (1981); Suárez et al. (1985a, 1986), Ramos et al. 
(1986); Mukasa y Dalziel (1996); Martinioni et al. (1999a); Acevedo et al. (2000, 2002); este trabajo. Los 
datos de Halpem (1973) parecen algo erróneos: en el sector de Timbales (+ naranja) Halpem (1973) 
obtiene una edad (K-Ar, biotita) de 85 Ma. Sin embargo este Intrusivo fue estudiado más tarde por 
Cunningham (1995) quien observa fábricas deformadonales del evento de la parte media del Cretácico 
afectando a esta granodkxita y postula que la misma serla de edad más antigua. En el sector de punta 
Yámana, Halpem obtiene edades en granitoides desde 60 a 66 Ma. Estos granitoides se habrían 
emplazado sincrónicamente con una tectónica transtensiva ocurrida en el Cretácico superior 
(Cunningham, 1995). Mukasa y Dalziel (1996) obtienen una edad de 66 Ma para muscovita crecida entre 
fragmentos de feldespato estirados por deformación distensiva. Por lo tanto, la edad obtenida por Halpem 
(1973) en esta localidad refleja no la edad de cristalización del granrtoide, sino la edad de deformación 
transtensiva.
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Durante el desarrollo de este trabajo se han identificado dos suites magmáticas, 
con características petrográficas y especialmente geoquímicas diferentes. Esta 
distinción no había sido establecida en trabajos previos. La más representada 
corresponde a un conjunto de rocas medianamente alcalinas enriquecidas en K2O. 
Dentro de esta suite se han podido diferenciar dos tendencias distintas, una alcalina 
saturada en sílice y otra, menos marcada, monzonítica (equivalente a las series 
efusivas shoshoníticas; Pagel y Leterrier, 1980). A esta suite se la designa aquí como 
Magmatismo Potásico Fueguino (MPF), que agrupa a las dos tendencias, y que 
reemplaza a la denominación “Complejo de Rocas Shoshoníticas (CRS)“ propuesta 
recientemente por González Guillot et al. (2007a, en prensa), ya que el calificativo 
“shoshonítico” podría considerarse como referente únicamente a la última tendencia 
mencionada.

La segunda suite es muy escasa volumétricamente y presenta, contrariamente, 
una geoquímica calco-alcalina. En este trabajo se la denomina Suite de la Península 

Ushuaia (SPU).
Finalmente, numerosos y delgados (5-50 cm de espesor) diques de aspecto 

lamprofírico cortan a las dos suites anteriores.
El MPF aflora en todas las localidades mencionadas, exceptuando el Co. Trapecio. 

En este último, sin embargo, su presencia en subsuelo y a poca profundidad es 
inferida (ver Capítulo 10). Las rocas que integran esta suite van desde ultramáficas 
(piroxenitas y homblenditas) hasta el límite intermedio-ácido (sienitas y sienitas 
alcalifeldespáticas, incluyendo algunas variedades cuarzosas), pasando por gabros- 
dioritas, monzogabros-monzodioritas, monzonitas y monzonitas cuarzosas. Esto 
marca un tren medianamente alcalino, saturado en sílice (según la clasificación 
presentada en la Sección 5.1; ver además Capítulo 12), caracterizado por un elevado 
contenido en K2O respecto a SiO2, y una diferenciación extrema para los términos 
finales de la serie. La mineralogía consiste en cantidades variables de plagiodasa (con 
escasa zonadón, generalmente < 10% en molécula de An entre borde y núdeo), 
feldespato alcalino, homblenda (rica en K2O), dinopiroxeno (diópsido), biotita y escaso 
cuarzo. Como minerales accesorios presentan abundante apatita, titanita, magnetita, 
ilmenita, y escaso droón sólo en las fades más diferendadas. Algunas rocas muestran 
epidoto (pistadta) entre los accesorios, de origen aparentemente magmático. El MPF 
fue emplazado en un lapso temporal relativamente corto (115-93 Ma) comparado con 
la larga duradón del sistema subductivo del SO de Gondwana.

La suite calcoalcalina (SPU) tiene su máxima expresión al Sur de la provinda, en 
la costa norte del canal Beagle. En península Ushuaia está representada por 
melagabros cuarzosos, granodioritas y numerosos filones y diques porfíricos 
andesíticos a daciticos. Algunos de éstos con características que semejan lacolitos. 
Estas rocas contienen numerosos endaves de homblenditas y gabros del MPF. El 
melagabro cuarzoso se caracteriza por la presenda de abundante homblenda 
euhedral, de hábito prismático largo, zonada y no poiquilítica, propiedad que no ha 
sido observada en homblendas del MPF (sin embargo es una caraderística que 
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destaca Kranck (1932) para plutones del dominio oriental del BPA). Ninguna de estas 

rocas presenta piroxeno (salvo muy escasos granos como núcleos en homblenda en 
la meladiorita cuarzosa). Otros componentes son plagiodasa (con zonadón múltiple), 
feldespato alcalino y cuarzo. Entre los accesorios se encuentran delgados prismas de 

apatita y particularmente allanita (en granodioritas, andesitas y dacitas), el cual 
constituye un mineral Indice para distinguir esta suite de la anterior. La titanita es muy 
escasa, asi como también los óxidos. Otras manifestaciones de esta suite aparecen en 
Ea. Túnel, en Co. Trapecio, en el PDM y quizá en el Mte. Kranck. En todos estos 
casos, solo filones y diques feno-andeslticos se han identificado.

Aparentemente, esta suite es más moderna que el MPF. Se han observado 
relaciones de intrusividad que indican que feno-andesitas y granodioritas cortan a 
dioritas y homblenditas del MPF. Por otro lado, Acevedo et al. (2002) presentan una 

edad K/Ar (roca total) para una feno-andesita de 100 Ma, es decir, 13 Ma más 
moderna que una homblendita del MPF de esa misma localidad (Acevedo et al., 2002) 
(ver Capítulo 7). De todos modos, no se han observado relaciones de corte en el 
campo entre la SPU y las unidades más diferenciadas del MPF (ni se conoce la edad 
de estas últimas), por lo tanto no puede descartarse un solapamiento temporal entre 
los términos finales de la suite medianamente alcalina y la calco-alcalina.

Los diques lamprofíricos, al igual que en el BPA, son tardíos y cortan a las dos 

suites anteriores. Son siempre diques delgados, de no más de 50 cm de espesor, 
caracterizados en general por fenocristales de homblenda inmersos en una pasta 

verde oscura.
Especial atención se dará al MPF en esta Tesis, principalmente por ser las rocas 

dominantes de la región y por constituir una suite que se diferencia notablemente de 
las rocas calco-alcalinas del BPA. En particular, se tratará con mayor detalle el PDM, 
presentado en primer lugar, ya que constituye una de las unidades identificadas en 
este trabajo y la que presenta los mejores afloramientos. De las demás localidades 

sólo se darán las características más sobresalientes, obviando de este modo aquellas 

en común con el primer cuerpo.
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Capítulo 6. Plutón Diorítico Moat M. González Guillot

6. PLUTÓN DIORÍTICO MOAT

6.1- INTRODUCCIÓN

El Plutón Diorítico Moat {PDM) representa el afloramiento más importante del 
Magmatismo Potásico Fueguino (MPF), por ser el de mayor dimensión y ofrecer las 
mejores exposiciones, ya que se encuentra casi en su totalidad por encima de la línea 
de bosques (> 600 msnm). Por esta característica y por ser un sector completamente 
desconocido al momento de iniciar esta Tesis, se han intensificado los estudios en 
este cuerpo. No obstante estas facultades, constituye el afloramiento más inaccesible 
de las plutonitas de Tierra del Fuego (TdF).

El PDM se ubica en la Sierra de Lucio López, a 23 km al Noroeste de la estancia 

Moat, localizada sobre la costa norte del Canal Beagle y a unos 150 km al E de la 
ciudad de Ushuaia (fig. 6.1). Esta sierra es un cordón de orientación NO-SE y está 
integrada básicamente por tres unidades geológicas, además del cuerpo intrusivo, 
correspondientes a las Formaciones Lemaire, Yahgán y Beauvoir (Petersen, 1949; 
Caminos, 1980; Caminos et al., 1981; Olivero et al., 1999). El intrusivo queda limitado 
por los paralelos 54° 44'S y 54° 48'S, y por tos meridianos 66° 55'0 y 67° 00’0. No hay 
vías de accesos a la región. El camino más próximo es la ruta Provincial J que llega 
hasta la estancia mencionada, y sigue unos 5 km más hacia el Este hasta su 
culminación en el Destacamento Moat de Prefectura Naval Argentina. A partir de allí 
se deben atravesar extensos valles de turba y bosque cerrado hasta alcanzar los 
primeros afloramientos. Existen otros accesos por el Norte, caminos transitables 
abiertos por los aserraderos, pero en ningún caso se aproximan to suficiente. La mejor 
manera de acceder al sitio es mediante helicóptero.

Fig. 6.1. Mapa de ubicación del PDM. Las figuras negras representan afloramientos del MPF y Batolito 
Patagónico Austral (BPA).
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El PDM abarca un área de 25 km2 y tiene una forma subcircular en su extremo NO 

(cuerpo principal), de donde se desprenden dos brazos (denominados SO y NE) hacia 
el SE, separados por un valle glacial, y varias apófisis periféricas. De ellas, la más 
importante es la aflorante en el Mte. Rojo, de 0,5 x 1,3 km2 (fig. 6.2).

En la Hoja 5566-I (SEGEMAR, 1998; ver fig. 3.1) se observa para el sector la 

presencia de una anomalía magnética de muy alta intensidad (> +1800 nT). Esta 
anomalía, causada por el elevado contenido de magnetita de las plutonitas, posee una 
forma elíptica, alargada en sentido NNO-SSE y abarca un área de 16 x 6 km2. El 

afloramiento del PDM se encuentra sobre el extremo NNO de la misma, cubriendo sólo 
~25% de esta superficie. Por lo tanto, las dimensiones del plutón serían mayores a las 

expuestas, estando ahora la porción subaflorante cubierta por suelo y vegetación, 
hacia el bloque bajo de la falla ONO que corre por el valle del río Moat, y que 
constituye el límite Sur del plutón (fig. 4.2).

6.2- GEOLOGIA DEL PDM

El principal componente del PDM es una roca clara, granuda, de composición 
básica, cuya moda corresponde a una diorita-gabro1, pero está presente, no obstante, 

todo el rango composidonal desde este extremo hada monzodioritas y monzogabros, 
monzonitas y sienitas (fig. 6.2 y 6.3). Son abundantes también las homblenditas y 
piroxenitas. Otros componentes menores lo constituyen diques lamprofíricos y 
fenoandesíticos.

Las homblenditas y piroxenitas conforman afloramientos aislados y reducidos, de 
no más de 700 m de largo, separados unos de otros por cubierta de suelo y 
vegetación. Están limitadas principalmente al brazo SO, y se exponen, salvo escasas 
excepciones, en las partes topográficamente más bajas, al pie de los picos 
montañosos (fig. 6.4). Por el contrario, las dioritas-gabros, monzodioritas-monzogabros 
y monzonitas conforman afloramientos extensos y continuos, abarcando desde la base 
de los valles hasta las cumbres de los montes. Las monzonitas dominan en la mitad 
sur del brazo NE. Justamente allí es donde hay mayor concentración de venas de 
sienita.

Litológicamente, las rocas del PDM no difieren en nada a las del resto de los 
plutones de la provincia. Quizá, la característica más sobresaliente de este cuerpo es 
la estratificación y bandeado ígneo (González Guillot et al., 2005), bien visible gracias 

a las buenas exposiciones.
Otra de las virtudes de este afloramiento es que expone un excelente perfil vertical 

(-400 m) de una porción de la cámara magmática. favorecido por la erosión glacial. No

1 A partir de aquí, la denominación diorita-gabro corresponde tanto a rocas dioríticas como 
gábricas, en las que ha sido posible la medición de la composición de la plagioclasa (por 
métodos ópticos o analíticos). Por el contrario, la denominación diorita / gabro corresponde a 
rocas con una u otra composición (o ambas), en las que no fue posible la medición de la 
composición de la plagioclasa, y por lo tanto tampoco se pudo discriminar entre las dos 
litologias. Lo mismo es aplicable a monzodioritas y monzogabros.
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están presentes ni el piso ni el techo de la misma, pero sí puede observarse, de 
acuerdo a lo dicho en los párrafos precedentes, una estratificación grosera con rocas 
ultramáficas en las partes bajas y rocas más diferenciadas hacia las cimas 
montañosas.

3934000

wpt 203930000
\

3927000

□ Forest and peatland

O Talus

Phenoandesitic sill

Mte. Rojo porphyritic stock

□
□

Magnetic anomaly

■u 
a 
S

Monzonite
Diorite-ga bbro-mo nzod io rite 
monzogabbro

Hornblendite-pyroxenite

Metasedimentites (Lemaire/ 
Yahgán Fm?)
Ponds and creeks

Coordínate system:
Gauss Krugger (datum WGS84)

0.5 1.0 I.Skm

Fig. 6.2. Mapa geológico. Las zonas marcadas con ? representan afloramientos del PDM no visitados, 
pero que se puede certificar la presencia de rocas Igneas por el patrón que muestran en imágenes 
satelitales y coloración de las rocas observadas a la distancia en el campo. La linea de puntos que separa 
monzonitas del resto de las litologias es algo arbitraria. En este extremo del Brazo NE dominan estas 
rocas, y pueden incluir además monzodioritas y monzogabros. Se ha trazado solo una parte de la 
anomalía magnética (curva de 0 nT). El afloramiento del wpt 20 se describe más adelante.
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Fig. 6.3. Diagrama QAP de muestras del PDM. Algunas rocas particulares han sido identificadas con 
círculos negros (venas) y circuios blancos (Mte. Rojo). Las rocas que caen en el campo de leucogabros 
no son realmente variedades leucocráticas, sino rocas de índice de color normal con biotita y minerales 
opacos, no contemplados en el gráfico.

La roca de caja del intrusivo comprende metasedimentitas a las cuales González 
Guillot et al. (2005) dudan en asignarlas a las Formaciones Lemaire o Yahgán. Al 
metamorfismo regional de bajo grado se le ha impuesto uno térmico con desarrollo de 
biotita + cordierita + andalucita. Más detalle sobre este tema se da en la Sección 6.6.

Se ha obtenido una isócrona Rb-Sr sobre plagioclasa, homblenda y roca total en 
un bolsón gábrico en homblendita, que indica una edad de 115 ±3 Ma, interpretado 
como edad de cristalización.

6.2.a- Descripción litológica y petrográfica

PIROXENITAS - HORNBLENDITAS. Son rocas cumulares de grano grueso (0,5-2 
cm), de color gris verdoso oscuro, aunque ocasionalmente la granulometría puede 
disminuir hasta granos del orden de 1 mm. Suelen presentar bolsones anortosíticos o 
leucogábricos, irregulares, de algunos centímetros a decenas de centímetros de 
desarrollo. Muchas veces estos bolsones muestran un incremento en la granulometría, 
conformando texturas pegmatíticas (fig. 6.5a), donde la presencia de volátiles ocluidos 
hacia las fases finales de la cristalización permitió el desarrollo de cristales de 
homblenda de hasta 30 cm. Estos cristales, a su vez, pueden crecer en forma 
perpendicular a las paredes del bolsón, definiendo una textura tipo en peine. En estos 
bolsones es común observar una intensa alteración de las plagiodasas, y en menor 
medida de piroxenos y opacos, a sericita + dorita + epidoto, mientras que los anfíboles 
y apatitas permanecen prácticamente inalterados. Este material leucocrático produce 
también brechamiento de la roca ultramáfica (fig. 6.5b).

Estas rocas presentan además diques sinmagmáticos melagábricos, generalmente 
discontinuos y de contornos irregulares de escaso espesor, de 3 a 20 cm, (fig. 6.5c). 
Son desde completamente afaníticos a porfíricos, con fenocristales de homblenda de 
hasta 2 mm de largo, inmersos en pasta afanítica constituida por plagioclasa, 
homblenda, piroxeno (diópsido) y biotita inferior a 100 gm (fig. 6.5d). Los cristales 
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están orientados paralelamente a las paredes de las venas, conformando un fino 
laminado de capas más y menos máficas.

La mineralogía consiste en homblenda con pleocroismo del verde al castaño, 
dinopiroxeno (diópsido) de color verde pálido, no pleocroico, en proporciones relativas 
variables, plagiodasa, biotita y opacos (tabla 6.1). El orden de cristalización viene 
dado por una paragénesis temprana de piroxeno, apatita, opacos y plagiodasa, luego 
crece la homblenda, de hábito prismático largo a corto, englobando a los cristales 
previamente formados, dando aspecto poiquilítico (fig. 6.5e). Finalmente, aparece 
escaso epidoto intersticial entre granos de homblenda, considerado de origen 
magmático. Otra fase accesoria es titanita. El contenido en plagiodasa aumenta 
localmente en los bolsones gábricos mencionados. Se observa un reemplazo pardal 
del piroxeno por homblenda, y ambos a su vez reemplazados pardalmente por biotita. 
Los minerales opacos forman cúmulos de hasta 10-20 cm de forma ahusada o 
sigmoidal de magnetita e ilmenita asodados a espinela, apatita, epidoto y escasa 
calcopirita (ver Capítulo 11). No se han encontrado ortopiroxeno ni olivina, ni 
pseudomorfos a partir de éstos.

Tabla 6.1. Análisis modal del PDM.
Muestra Uto Kfa Pl Qtz Hbl cp« Bt Spn Opq Zm Ep Otro»* TOT M% Q A P

CM1 hbtpx - - - 55,5 32,4 - - 0.7 10,6 - ■ 0,9 100,0 100 0 0 0
CM3 gab 0,3 54,9 10,4 14,8 14,6 0,5 0.6 3.9 100,0 45 0 0 100
CM4 gab 0,1 50,7 0,1 0,4 22,5 17,4 1,2 7.5 100,0 49 0 0 99
CM5 dio 4,2 57,8 8,4 11,8 11.4 6,5 100,0 36 0 7 93
CM7 mzg 11,5 48.7 u 31,5 2,1 tr 1,0 3,6 0,5 100,0 39 2 19 79
CM18 mzd 13,0 54,6 2,6 7.7 8,9 7.6 1,2 0,5 3,1 tr 0,7 100,0 30 4 18 78
CM19-b granfk(v) 63,4 4,9 31,2 0,3 0,1 100,0 0 31 64 5
CM20 pxt hb 1,7 1,3 24,6 71,7 0,2 Ir 0,6 100,0 97 0 0 0
CM36 sle(v) 83,1 12,4 4,1 tr 0,4 100,0 0 4 83 12
CM37 mzn 47,7 41,4 0,7 1,4 4,2 0,9 1.3 0,5 1,6 0,2 100,0 10 1 53 46
CM38 mzn 27,8 35,8 0,4 27,0 4,6 2,6 1.0 0,2 0,6 100,0 36 1 43 56
CM40 dio 38,6 43,4 9,4 1.4 1.1 6,0 100,0 61 0 0 100
CM41 pxthb 3,4 25,5 55,0 2,1 0,7 12,8 0,5 100,0 97 0 0 0
CM44-b mzd 21,2 59,3 2,0 1,9 6,7 1,2 0.8 0.7 2,9 Ir 3.3 100,0 18 2 26 72
CM50-C hbtpx 34,7 47,8 tr 0.2 10,9 tr 6,4 100,0 100 0 0 0
CM55 mzd 8.7 48,1 2,2 27,4 7,0 0,4 1.5 0.7 3,4 0,1 0,3 100,0 41 4 15 81
CM56 gab 0,2 49,0 0,1 32,6 7,3 5,3 tr 1.1 4,2 02 100,0 51 0 0 99
CM78 mzn qz 36,5 51,6 8,5 2,1 - • tr 0.2 0,5 tr - 0,7 100,0 3 9 36 53
* A no ser que se especifique, otros representa minerales máficos alterados Irreconocibies
pxí hb: piroxenita hombléndica, hbt px: hombtendtta piroxénica, gab: gabro, dio: diorila, mzg: monzogabre, mzd: monzodkxtta, 
mzn (qz): monzonita (cuarzosa), sle: slenita, grao fie: granito alcalifeldespático, (v): vena/venlüa
CM44-b y CM78: Mte. Rojo.

DIORITAS - GABROS. Son rocas granudas hipidiomórficas, de color gris y 
granulometría media. Presentan en diversos sectores del afloramiento un bandeado 
ígneo dado por la altemanda de bandas claras y oscuras. Estas bandas poseen un 
espesor medio de 5-10 cm y se diferencian unas de otras por variable contenido de 
minerales máficos, granulometría y textura (fig. 6.6a). En un ejemplo de gabro 
bandeado se observó un dominio de homblenda sobre piroxeno en las bandas 
oscuras, y el caso inverso en las bandas claras, aunque con menor concentración del 
total de minerales máficos. En ambas, además, participan en proporción semejante 
plagiodasa, feldespato alcalino, biotita, titanita, apatita y opacos. A su vez, en la 
mayoría de las observaciones se advirtió una orientación de cristales de plagiodasa y 
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piroxeno que definen una foliación magmática penetrativa, paralela al bandeamiento 
(fig. 6.6b).

Estas rocas poseen autolitos de homblendita, elípticos y de bordes netos, de hasta 
20 cm de longitud dispuestos paralelamente a la foliación ígnea mencionada.

La proporción de mafitos es variable, dando lugar en ocasiones a rocas 
melanocráticas. Del mismo modo, algunas dioritas-gabros pueden estar dominadas 
por piroxenos, mientras que otras por homblenda o biotita (tabla 6.1). La distribución 
de accesorios tampoco es homogénea, habiendo sectores donde estos minerales son 
notablemente más abundantes que en otros.

Fig. 6.4. En primer piano homblenditas en ei lecho del valle glacial, entre los brazos NE y SO. Ai fondo 

rocas más diferenciadas en el Brazo NE alcanzan las cumbres.
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Fig.6.5. Estructuras y texturas en homblenditas y piroxenitas. (a) bolsones pegmatíticos con cristales de 
homblenda decimétricos. (b) brecha en piroxenita con relleno anortosítico. (c) diques sinalagmáticos con 
extremos ahusados, (d) microfotografia de homblendita en contacto con dique sinalagmático meiagábrico. 
Se ve fluidalidad en el dique (muestra CM25). (e) homblenda poiquilitica en homblendita (CM1). En (d) y 
(e) la barra representa 1 mm, Nx. Abreviaciones según Kretz (1983)2.

La mineralogía consiste en cristales de plagioclasa de 1-3 mm, con macla 

polisintética, junto a dinopiroxeno (diópsido), biotita y homblenda, de granulometría 
menor a las plagiodasas. Los accesorios son apatita, titanita, magnetita y escasa 
pirita. Clinopiroxeno y plagioclasa son los primeros en cristalizar, en un arreglo 
comparable con texturas cumulares, luego sigue homblenda y biotita, conformando 
material intercúmulo. Los cristales de plagioclasa presentan madado polisintético y 
zonadón débil, de tipo progresivo/osdlatorio (tal como lo define Hibbard, 1995). La 
composición de esta fase (métodos ópticos) dio en un gabro (CM3) el rango de An&M3. 
y Aru4-33 en una diorita (CM40). Al igual que en las homblenditas y piroxenitas, suele 
observarse un reemplazo del piroxeno por homblenda, y luego ambos reemplazados 
por biotita (fig. 6.6c), aunque muchas veces estos minerales aparecen aislados unos 
de otros sin reacciones de desequilibrio entre ellos. Los reemplazos pueden ser tanto 
en bordes como en parches.

En un sector próximo a un tabique metasedimentario, y en contacto con 
piroxenitas, se observó un gabro con textura orbicular. Las orbículas son de 
composición máfica a ultramáfica (fig. 6.6d). Las más representativas contienen un 

núdeo constituido por piroxeno y homblenda, rodeado por un anillo meladiorítico / 
gábrico con dinopiroxeno + homblenda + plagioclasa ± apatita, luego un anillo más 
extemo de piroxeno grueso (~8 mm) y finalmente una película de homblenda ± 
plagiodasa ± dinopiroxeno de grano fino. La roca contiene además abundantes 
xenocristales de homblenda. Probablemente las orbículas se han originado a partir de 
autolitos extraídos de la piroxenita del contacto.

MONZODIORITAS-MONZOGABROS y MONZONITAS. Presentan coloradón gris 
a rosada en monzonitas. La prindpal diferencia con las dioritas-gabros es la aparición 

de una fase anhedral intersticial compuesta por plagioclasa más sódica, feldespato 
alcalino (poiquilítico) y escaso cuarzo. Las monzonitas a su vez, poseen una 
composidón diferente en sus minerales ferromagnesianos. El feldespato alcalino 
presenta una bajísima integridad (criterio de Hibbard, 1995; ver Capítulo 3) en 
monzodioritas y monzogabros (fig. 6.7a), mientras que a medida que aumenta su 
abundanda (monzonitas), este mineral puede desarrollar cristales de mayor integridad 
(menos poiquilíticos) y con tendenda al idiomorfismo, de hasta 3 cm de largo (fig. 
6.7b). Los componentes principales (subordinados al feldespato alcalino en 
monzonitas) son plagioclasa madada subhedral, junto con homblenda, dinopiroxeno 
(diópsido) y biotita. Como accesorios aparecen titanita, apatita, opacos y escaso drcón 

2 De aquí en más se utilizarán las abreviaciones de este autor.
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(tabla 6.1). La plagiodasa interstidal carece de mada. En la mayoría de los casos el 
feldespato alcalino es micropertítico. Esta fase intersticial se dispone según una 

textura de aspecto consertal, con bordes suturados, y produce engolfamientos hacia 
los cristales de plagiodasa subhedrales.

Se puede observar un decrecimiento en el contenido de fases máficas (induidos 
apatita y opacos) desde rocas ultramáficas hasta monzonitas, y un comportamiento 
inverso para la titanita (tabla 6.1). Además, las variaciones bruscas en el contenido de 
mafitos, o de accesorios no son comunes en las monzonitas, siendo, en este sentido, 
este tipo litológico mucho más homogéneo que dioritas-gabros.

El orden de cristalización es el mismo que el estableado para dioritas y gabros, 
con el aditivo de la fase póstuma de plagiodasa más sódica, feldespato alcalino y 
cuarzo. El feldespato alcalino puede llegar a reemplazar por los bordes a las 

plagiodasas, e incluso a minerales máficos (fig. 6.7c). Es muy común la presenda de 
texturas de intercredmiento de plagiodasa y cuarzo vermicular (mirmequitas), en el 
contado con cristales de feldespato potásico (fig. 6.7d); también se observan 
intercredmientos similares de biotita y cuarzo.

La composición de la plagiodasa se determinó mediante microsonda electrónica 
(ver más detalles en Sección 6.4). En un monzogabro (CM7) la plagiodasa temprana 
presenta una composición entre bytownita-labradorita (An?^), mostrando una leve 

zonadón normal. En esta roca no se detectó la presenda de plagiodasa interstidal, 
pero sí feldespato alcalino (Or^z). En una monzonita (CM38) la composición de la 

plagiodasa temprana corresponde a una andesina (An47^7) mostrando del mismo 
modo una leve zonación normal. Esta roca sí presenta plagiodasa interstidal algo más 
sódica (An38_32). Esta plagiodasa es anhedral de cristales pequeños, y precede a la 
cristalización del feldespato alcalino. Este último es bien interstidal y presenta escasa 
zonadón con incremento en molécula de ortosa hada el borde (Org^)-

SIENITAS. Conforman intrusiones menores, a modo de venas discordantes y de 
segregaciones en todos los tipos filológicos anteriores, de coloración rosada a 
blanquedna. El espesor de las venas varía desde 1 a 10 cm (fig. 6.8a). Estas venas 
son más abundantes en la porción meridional del Brazo NE, en asociación con 
monzonitas. La composición mineralógica consiste en cristales de feldespato alcalino 
dominante sobre plagiodasa, el primero de grano grueso (hasta 4 cm), micropertítico y 
presenta numerosas inclusiones de los demás minerales constituyentes de la roca. La 

plagiodasa es de composición oligodasa (An^-u). con débil zonación normal, y con 
reborde albítico (Abgm) en el contacto con feldespato alcalino (fig. 6.8b) (estas 
composiciones determinadas con microsonda electrónica). Otros componentes 
menores son homblenda verde (algo más azulada que en rocas menos diferenciadas), 
biotita, titanita, circón, cuarzo (siempre en contado con feldespato alcalino) y 

magnetita.
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Fig. 6.6. Estructuras y texturas en dioritas y gabros. (a) bandeado ígneo con alternancia de capas de 
maficidad y textura variable. En la parte superior una banda de textura y composición semejante a 
bolsones anortosíticos pegmatfticos en homblenditas. (b) foliación magmática definida por la orientación
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de cristales de plagiodasa y piroxeno (CM4; barra 1 mm, Nx). (c) alteración en bordes de piroxeno por 
homblenda (barra 0,5 mm, Np). (d) gabro orbicular (barra 15 cm). La ampliación de una de las orbículas 
(recuadro, -10 cm de diámetro) muestra las zonas descriptas en el texto (lineas punteadas amarillas). La 
flecha marca un delgado contorno exterior de homblenda.
Fig. 6.7. Texturas en monzogabros, monzodioritas y monzonitas. (a) cristal de Kfs poiquilítico de baja 
Integridad en monzogabro. Prácticamente el cristal abarca toda la fotografía (CM7; barra 1 mm, Nx). (b) 
cristal de Kfs poiquilítico subhedral de elevada integridad en monzonita (CM37; barra 1 mm, Nx). (c) 
textura de reemplazo. Cristal de biotita reemplazado parcialmente por Kfs (barra 0,5 mm, Nx). (d) Textura 
simplectltica (flecha), la plagioclasa (póstuma) de la simplectita crece epitaxialmente sobre un cristal de 
plagiodasa previamente formado (CM18; barra 0,5 mm, Nx). Se observa además un reemplazo de 
plagioclasa temprana por feldespato potásico intersticial (centro izq.).

DIQUES LAMPROFÍRICOS. Son diques delgados, de 1-20 cm de espesor, de color 

verde oscuro, emplazados en las rocas anteriores. El contacto entre estos diques y el 
encajante es neto (fig. 6.9a) y contienen autolitos de homblendita subredondeados de 
unos pocos centímetros de diámetro. Presentan una textura porfírica con pasta 
afanítica. Los fenocristales son homblenda, y en menor proporción piroxeno (fig. 6.9b). 
La pasta está compuesta por tablillas de plagioclasa, homblenda y piroxeno e 
intersticialmente una fase leucocrática anhedral, aparentemente de plagioclasa más 
sódica, que suele formar coronas sobre los cristales de plagioclasa. Según su 
composición mineralógica pertenecen al grupo de los lamprófiros calooalcalinos 
(es pesa ditas).

No se ha observado una relación de corte con las sienitas, pero en Cerro Jeu- 
Jepén los diques lamprofiricos cortan claramente a estas rocas (Capítulo 8).

STOCK PORFIRÍTICO del Mte. ROJO. En el monte Rojo (fig. 6.2) aflora un 

pequeño stock de 0,5 km x 1,3 km con características que lo diferencian del resto del 
plutón, por esta razón se trata separadamente. Conforma un cuerpo de coloración ocre 
fácilmente diferendable en el campo (fig. 6.10a). El stock está encajado en rocas 
metasedimentarias y en su porción nororiental está separado de las dioritas / gabros 

del cuerpo principal por una cubierta de derrubios.
Una característica particular de este cuerpo es la presencia de pirita + pirrotina, 

que puede llegar hasta el 7% en volumen de la roca en sectores localizados (González 
Guillot et al., 2005), y una alteración más marcada que en el resto del plutón. La 
oxidación de estos sulfuras es la que lo cubre de pátinas ocres, claramente visibles en 
imágenes satelitales, y más notoria aún con la ayuda de un cociente de óxidos 
(cociente de bandas B3/B2 y B3/B1 de la imagen Landsat). Esta coloración rojiza se 
destaca respecto de las demás rocas intrusivas, incluso respecto del encajante, debido 
a la oxidación del hierro y blastesis de cristales de biotita durante el metamorfismo 
térmico. La pirita y pirrotina están presentes en forma diseminada, en granos de 0,1 a 
1 mm, en delgadas pátinas, o asociada a venillas de sienita (ver también Capítulo 11).

Modalmente estas rocas clasifican como monzodioritas y monzonitas (fig. 6.3), y 
venas póstumas de sienita.
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Las rocas presentan autolitos de homblendita redondeados y están cortadas por 
diques de lamprófiro que acotan su edad.

Sus características particulares están dadas por una textura porfirica a 
microgranuda, composición dominada por minerales leucocráticos (con solo 5-20% de 
mafitos, tabla 6.1) y sulfuras. Los fenocristales están representados por plagioclasa 
subhedral con marcada zonadón oscilatoria (que las diferencia de las plagiodasas del 
resto del plutón), de 1-1,5 mm de tamaño de grano (fig. 6.10b). Otros fenocristales, de 
grano algo más pequeño, son de homblenda y dinopiroxeno. Como accesorios 
aparecen apatita, titanita y escaso drcón.

Fig. 6.8. Sientes, (a) venas en monzodiorte. (b) reborde albítico en cristal de oligoclasa (CM36; barra 200 
jim, Nx).
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Fig. 6.9. Lamprúfiros (a) venas en gabro. (b) Textura glomeroporfírica con fenocristales de plagioclasa y 
homblenda (banal mm, Nx).
Fig. 6.10. Stock del Mte. Rojo, (a) vista panorámica hada el NNO. El color ocre resultado de la oxidación 
de minerales de hierro es notorio, resaltando sobre las rocas gabroides y metasedimentarias de alrededor, 
(b) textura porfírica en una monzodiorita con fenocristales de plagioclasa subhédricos con marcada 
zonación oscilatoria, algunos de ellos parcialmente reemplazados por feldespato alcalino anhedral (CM44- 
b; baña 1 mm, Nx).

El feldespato potásico está presente en proporción variable y al igual que en las 
monzonitas del cuerpo principal es tardío, creciendo intersticialmente entre granos de 
plagioclasa o como rebordes de ésta. Otra fase tardía es el cuarzo, en concentración 
tal que conduce a algunas muestras hacia el campo de las rocas cuarzosas (fig. 6.3). 
La pasta, cuando está presente, es afanítica, compuesta principalmente por minerales 

leucocráticos y escasos mafitos.

FILÓN FENO-ANDESÍTICO. Se ha observado un filón alejado en el encajante 

metasedimentario en el extremo N del sector. Está compuesto por fenocristales de 
plagioclasa euhedral, con marcada zonación múltiple, y escasos cristales de anfíbol 
alterados. La pasta es afanítica compuesta de minerales leucocráticos. Presenta 
abundante apatita como tese accesoria y opacos. La textura es glomeroporfírica. Estas 
características permiten comparar este filón con otros similares de la península 

Ushuaia y Co. Trapecio (ver capítulos correspondientes), o incluso con el stock del 
Mte. Rojo.

6.2.b- Relaciones mutuas entre los tipos litológicos

Las observaciones de campo (presencia de autolrtos y venas discordantes), y en 
menor medida microscópicas, permiten establecer el siguiente orden temporal de 
emplazamiento de las distintas unidades del PDM: piroxenitas y homblenditas —» 
dioritas-gabros —>• monzodioritas-monzogabros —» monzonitas -♦ sienitas -* 
lamprófiros (González Guillot et al., en prensa). Este orden concuerda con un 
esquema clásico de evolución por diferenciación magmática, tema que se abordará 

más adelante.
En el sector denominado wpt 20 (fig. 6.2) el contacto entre homblenditas y gabros 

se da mediante una zona de transición de unas decenas de metros. Desde el SE al 
NO se pueden observar homblenditas ricas en cúmulos de magnetita-ilmenita, con 
progresivo incremento en el contenido de plagioclasa, luego una zona en donde 
alternan capas paralelas de entre 1 metro y 15 centímetros de espesor de gabro y 
homblendita, para pasar finalmente a gabros foliados (foliación ígnea) con autoiitos de 
homblendita elípticos orientados según la foliación (fig. 6.11a-b). De las capas de 
homblendita se desprenden inyecciones hada el gabro / diorita suprayacente, y no, en 
cambio, hada el estrato infrayacente (fig. 6.11c), lo cual sería solo factible si los 
niveles de gabro se depositan previamente a la consolidación complete de los niveles 
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infrayacentes, y el exceso de presión por carga expulsa líquido ultramáfico hacia 

arriba. De esta manera se descarta que las capas de homblendita sean diques 
emplazados con posterioridad a la cristalización de los gabros. Esta disposición en 
capas fue interpretada por González Guillot et al. (2005) como estratificación ígnea 

entre rocas ultramáficas y máficas, fenómeno que también ocurre dentro de los 
mismos gabros-dioritas, en otros sectores del afloramiento (fig. 6.6a).

Fig. 6.11. (a) esquema mostrando estratificación Ignea entre homblendita y gabro con foliación Ignea 
paralela a los estratos, (b) fotografía mostrando el contacto entre el estrato más potente de homblendita 
(oscuro) y gabro de (a), (c) ampliación de (b). La flecha indica inyección de homblendita en el gabro 
suprayacente. Tomado de González Guillot et al. (en prensa).

Por otro lado, se han observado autolitos de diorita / gabro dentro de homblenditas 
y piroxenitas deformados indicando su estado no completamente consolidado en el 
momento de ser incorporado al magma ultrabásico. Estos autolitos presentan a su vez 
una corona de homblenda que marca un desequilibrio entre ambas fades (fig. 6.12), 
similar a lo que ocurre en el gabro orbicular. Esta característica semeja a la textura 
ocellar dada por granos de cuarzo rodeados por minerales máficos interpretada como 
producto de mezda de magmas (Vemon, 1990, 1991; Hibbard, 1991); como así 
también a los bordes ricos en feldespato alcalino (y otros minerales) que suelen rodear 
a enclaves microgranulares máficos en muchos granitoides calco-alcalinos (e.g. Didier 
y Barbarin, 1991). Este último caso es el resultado de transferenda de cristales entre 
dos magmas contemporáneos durante procesos de mezda (Barbarin, 1991). Además, 
es común observar en el campo sucesivos pasajes de piroxenita-homblendita a gabro 
/ diorita en forma caótica y en sectores reducidos (decenas de metros).
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Por lo tanto las características mencionadas aquí sugieren procesos de mezcla 

heterogénea (mingling) para los términos menos diferenciados del PDM. Pueden 
explicarse por la acción de nuevos pulsos de magma inyectados en la cámara 
magmática o bien, por la interacción de corrientes de magmas ultrabásico y básico 
dentro de la cámara magmática. Durante la acción de estas corrientes (ya sea 
simultánea o cuando pulsos previos aún no habían cristalizado) un magma incorpora 
porciones del otro. Este mecanismo junto a otros (como decantación gravitatoria, 
difusión, etc.) son responsables de la estratificación ígnea mencionada (González 
Guillot et al., en prensa). Algo similar propone Barbarin (2005) para explicar la 
presencia de (escasos) autoiitos máficos de textura cumular presentes en granitoides 
de Sierra Nevada.

Fig. 6.12. Piroxenita con autolito de gabro 
deformado, con reborde de homblenda (reborde 
negro). Las flechas indican estrangulamiento del 
autolito, que demuestra plasticidad de ambas 
litologlas (baña 5 cm).

Frost y Mahood (1987) establecieron 
que una mezcla completa (homogénea) 
entre dos magmas sólo es posible si la 
diferencia en el contenido de sílice es 
menor al 10%, o si la fracción de la masa 

del magma más máfico es mayor al 50%.
Por lo observado en el wpt 20, este último caso no parece cumplirse; sin embargo las 
características geoquímicas del magma ultramáfico y máfico son favorables para que 
hayan tenido lugar procesos de mezcla homogénea (~38% y 45% SÍO2, 
respectivamente; ver Sección 6.3).

En los contactos con la roca de caja se observan variaciones composidonales y 
texturales en la roca ígnea que sugieren que han tenido lugar procesos metasomáticos 
locales. Un rasgo común en las dioritas y monzodioritas de contacto es, además de la 

disminución de tamaño de grano, la presencia de biotita y cuarzo (la primera muy 
abundante) con la desaparición o disminución brusca de otros mafitos (homblenda y 
piroxeno). Este fenómeno se manifiesta en una aureola de no más de 10 m de espesor 
inmediatamente en el contacto.

Las homblenditas-piroxenitas también muestran modificaciones en las 
inmediaciones de la roca de caja, manifestadas por el crecimiento de grandes cristales 
de homblenda tabular, de ~1 cm de lado, muy poiquilíticas, englobando al resto de los 
minerales, los cuales son considerablemente más chicos, del orden de 1 mm (fig. 
6.13), y ausencia de minerales opacos. En una muestra (CM19) se observó, además, 
la presencia de cuarzo, feldespato alcalino y plagiodasa poiquilítica (de baja 
integridad) de composición labradorita-andesina (Ans^; determinada con microsonda 
electrónica), contrastante con la composición más cálcica que debería esperarse, 
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como ocurre en otras rocas máficas (ver Sección 6.4). La composición de la 
homblenda y dinopiroxeno también es anómala, afines con los de rocas monzoníticas. 
Es posible que esta mineralogía extraña en una piroxenita represente un fenómeno de 
mezda con un líquido monzonítico (la composidón de las plagioclasas en monzonitas 

es idéntica, ver párrafos anteriores), pero dado que en los dos sitios dónde se observó 
este fenómeno la roca ultramáfica está en contacto con metasedimentitas, no puede 
descartarse que estas fases de aparición tardía debieran su origen a asimilación de 
fluidos provenientes del encajante, o bien de fundidos pardales de este último. De 
todos modos, no se han observado rocas tipo migmatíticas en el sector ni abundanda 
de endaves metasedimentarios en la piroxenita que confirmen esto último. A unos 10 
m de donde fue tomada la muestra
CM19, la roca ultramáfica presenta una 
textura y composidón normal. Regan 

(1985) describe ejemplos similares en 
el Batolito de la Costa del Perú, los 
cuales atribuye a transformaciones 

subsólidas.

Fig. 6.13. Microfbtografía de piroxenita 
‘anómala* con grandes cristales de homblenda y 
plagioclasa poiquilítica, esta última de baja 
integridad y de composición anormalmente ááda 
(CM19; barra 200 pm, Nx).

Evidencias de asimiladón de roca de caja la dan, por otro lado, escasos endaves 
metasedimentarios parcialmente digeridos alojados en monzogabros y rocas más 
evolucionadas (fig. 6.14), y las variaciones isotópicas que experimentan las rocas del 
PDM (Secdón 6.5).

Fig. 6.14. Enclaves del encajante metasedimentario parcialmente digeridos por el hospedante 
monzodiorltk».
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6.2.0 La roca de caja y tipos de contacto

La roca de caja es una metasedimentita con metamorfismo regional de grado muy 
bajo, conformada por metapelitas finas y metaareniscas. Las metapelitas son de color 
negro, con un fino divaje pizarreño. Las areniscas son de coloración grisácea a rojiza, 
de grano fino. Presentan laminación paralela y entrecruzada como estructura primaria, 
marcada por la alternancia de bandas oscuras y claras. También se observaron 
estructuras de laminación convoluta. Están cortadas por numerosas venillas de 
cuarzo, menores a 1 mm de espesor, subparalelas y discordantes con la laminación. 
Posee pátinas de pirita. En otros sectores la roca presenta tonalidades más claras, con 

una laminación dada por la alternancia de colores entre blanco y rosado, con láminas 
del orden de los 5 cm.

En menor medida hay conglomerados con matriz arenosa (dominante) y dastos 
heterolíticos ahusados de hasta 2 cm de largo.

En el extremo norte del área estudiada se observaron niveles de -5-50 m de 
espesor, de escaso recorrido, de rocas de posible origen piroclástico. Poseen 

coloración gris verdosa, y están intercalados entre metapelitas. Los estratos presentan 
laminación sedimentaria. En una muestra (CM71) se observaron al microscopio 
fenocristales de plagioclasa con macla polisintética muy alterados, de hasta 2,5 mm, y 
litodastos más pequeños conformados por cuarzo policristalino. Presenta además 
fragmentos que semejan vidrio recristalizado, y amígdalas rellenas con carbonatas. 
Esta roca sería de composición intermedia.

No se ha podido determinar certeramente aún si estas rocas pertenecen a la 
Formación Lemaire o Yahgán. González Guillot et al. (2005) sugieren que, en base a 
la presencia derrubios de areniscas y conglomerados con dastos de hasta -1 cm de 
metavolcanitas áddas, areniscas y pelitas y matriz limosa sostén (y siguiendo el 
criterio de Olivero y Martinioni (1996a)), podrían pertenecer a la primera unidad. 
Metasedimentitas de esta composición fueron observadas en el Brazo SO del PDM. 
Por otro lado, muchos de los afloramientos del encajante (sector N y NE del PDM) 
muestran un bandeado de coloraciones rojizas y claras, con posibles niveles de chert, 
típico de la Fm. Yahgán observado en otros sectores de TdF. Además, el hecho de 
que no se han reconocido volcanitas leucocráticas en el área, distintivas de la Fm. 
Lemaire, mantiene vigente la alternativa de ser Yahgán el encajante de esta plutonita, 
al menos en el sector septentrional. La presencia de niveles pirodásticos como los 
descriptos precedentemente no ayudan a la discriminación entre ambas unidades, ya 
que son característicos tanto de las Formaciones Yahgán como Lemaire (c.f. Bruhn et 
al., 1978; Caminos, 1980). Una detenida inspección de las imágenes satelitales 
muestran una sutil diferencia en el color de la roca de caja en los dos sectores 
mencionados, sugiriendo que podría deberse a la presencia de una u otra de estas 

dos unidades geológicas en esos dos sectores.
Los contactos entre la roca ígnea y metasedimentaria son netos (fig. 6.15). No 

están expuestos ni el techo ni el piso del plutón. En general las rocas ultramáficas no 
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están en contacto visible con las metasedimentitas, y cuando esto ocurre manifiestan 
los cambios mineralógicos y texturales descriptos en párrafos anteriores. Tampoco las 
monzonitas están en contacto visible con el encajante, excepto las del Mte. Rojo. En 
cambio las dioritas, gabros, monzodioritas y monzogabros del cuerpo principal sí
presentan contacto expuesto con la roca 
metasedimentaria. Es este sector son 
frecuentes los roof pendants 
(denominación de acuerdo a la 
clasificación de Llambías, 2003).

Fig. 6.15. Contacto entre dioritas (al NNO) y 
metasedimentitas (color rojizo, NNE). Extremo NE 
del cuerpo principal.

6.3- GEOQUÍMICA DE ROCA TOTAL

Se han seleccionado un total de 14 muestras de fitologías variadas que cubren 
gran parte del área de afloramientos del PDM, para anáfisis geoquímicos de elementos 
mayoritarios, trazas y tierras raras. Los datos se presentan en la tabla 6.2.

El contenido de SiO2 de las muestras analizadas cubre el espectro desde rocas 

ultrabásicas a intermedias (38 - 59,3% SiO2). Una vena de sienita de textura 
pegmatítica (CM36) cae en el campo de rocas ácidas (65,8% SiO2), pero dada la 
abundancia en feldespato alcalino, su composición es casi idéntica a la de este 
mineral. La característica geoquímica más sobresaliente del PDM es su naturaleza 
medianamente alcalina, como puede verse en un diagrama SiO2 - K2O+Na2O (fig. 
6.16a). Dado que estas rocas contienen solo minerales saturados (piroxenos, 
homblenda, micas y feldespatos, y junto a muy escaso cuarzo en las facies más 
diferenciadas), la tendencia alcalina es saturada en sílice (clasificación de Lameyre, 
1980 y Lameyre y Bowden, 1982). La presencia de Ne normativa (CIPW) en 
homblenditas, y en menor medida en gabros (desde 6,35 a 0,33%), también sugiere 
una tendencia alcalina para estas rocas (González Guillot et al., en prensa).

Otra propiedad importante del PDM es el elevado contenido en K2O, con alta 
relación K2O/Na2O (>0,6 en todos excepto un caso (CM28) y >1 en las rocas más 
evolucionadas, tabla 6.2). En un diagrama SiO2 - K2O (fig. 6.16b), las rocas del PDM 
claramente se ubican en el campo de las series shoshoníticas (González Guillot et al., 
en prensa).

En la figura 6.16 se grafican los óxidos de elementos mayoritarios respecto a SiO2. 
De ellos, CaO, MgO, Fe2O3t, P2O5, TiO2 (además de K2O y suma de álcalis) definen 
tendencias lineales continuas. En particular, P2O5, TiO2 muestran una correlación 
negativa sin quiebres, enfatizando la cristalización temprana de fases tales como 
apatita, ilmenita y titanita, la cual habría ido decreciendo invariablemente a lo largo de
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la historia evolutiva del PDM. Los óxidos MgO y Fe2O3t, en cambio, muestran una 
pendiente más inclinada en el intervalo 38 - ~42% S¡02, lo que evidencia un importante 
fraccionamiento de óxidos de hierro y magnesio y silicatos ferromagnesianos en las 
rocas ultramáficas.
Tabla 6.2. Elementos mayoritarios, trazas y REE del PDM.

sample CM1 CM1-2 CM3 CM4 CM15 CM18 CM28 CM33 CM34 CM36 CM37 CM38 CM39 CM56
Hthol. px-hbt px-hbt gab gab hbt mzd gab* IR Mt m R Mt m aya mzn mzn mzn gab

wt% 
SlOj 37,93 38,33 45,17 44,50 38,55 52,94 41,36 57.25 57,31 65,79 59,26 53,97 52,99 43,11
1102 1,92 1,93 1.13 1.14 1.59 0,67 0.71 0,41 0,42 0,07 0,40 0,75 0,62 1,09
AljOa 10,67 10,34 18,07 17,86 17,12 18,95 21,80 19,56 19,77 18,90 19,27 16,90 19,20 20,02
FejOjt 20,09 18,86 12,59 12,86 13,18 8,52 8,48 4,84 3,93 0,97 4,20 8,44 7,65 12,33
MgO 11,93 12,12 4,95 5,05 9,33 2,88 4,12 1.23 1,00 0,06 1,03 3,64 2,41 5,16
MnO 0,20 0,22 0,25 0,25 0,18 0,19 0,16 0,18 0,14 0,02 0,15 0,17 0,20 0,26
CaO 14,50 15,00 11,46 12,78 13,19 8,16 16,97 6,31 6,01 0,98 3,95 7,13 7,87 12,62
Na/) 1,15 1.22 2,62 2,35 1.61 3,78 1.64 5,25 5,03 4.17 4,70 3,09 3,57 2,41
K/) 0,96 0,95 2,04 1.56 1.84 2,57 0,41 3.14 3,31 8,33 6,12 4,41 4,38 1.12
PA 0,15 0,21 0,82 0,86 1,30 0,50 0,95 0,25 0,26 0,02 0,19 0,46 0,46 0,71
LOI 0,30 0,60 0,70 0,40 2,00 0,70 3,20 1,40 2,20 0,90 0,70 0,60 0,40 0,80
Sum 99,82 99,78 99,81 99,62 99,90 99,87 99,80 99,82 99,38 100,23 99,97 99,56 99,76 99,63
KjO/Na/) 0,83 0,78 0,78 0,66 1.14 0,68 0,25 0,60 0,66 2,00 1,30 1.43 1.23 0,46
ppm
Ba 121,2 128,6 566,6 522,8 389,4 540,4 78,3 922,3 990,0 161,3 622,3 716,5 1072,0 311,1
Hf 1,3 1,3 1.2 1.1 1,8 3.0 1.0 3.4 3.1 0,6 5,1 32 1.5 0,9
Nb 1.0 0.9 2,6 1.9 2,1 2,8 0,8 5.1 5,6 u 6,3 5,1 2.5 2,7
Rb 5.5 5.0 55,2 42,1 24,1 64,0 6,4 72,3 74,8 177,6 144,4 110,0 90,5 18,6
Sr 581,6 583,7 1629,2 1724,9 1122,0 1254,8 2109,4 1480,5 1569,5 441,9 1240,7 1433,9 2194,5 1890,7
Ta 0,1 0,1 02 0,2 0,2 0,3 <0,1 0.6 0,4 0,2 0,7 0,5 02 0,1
Th 0,3 0,3 3,0 1,8 1.1 7,8 1.7 9,6 10,4 8,3 13,2 9,4 8.1 2,3
U <>1 <,1 7,0 0,4 0,3 2,3 0,3 2.5 2,7 1.6 2,4 2.9 1.7 0,6
V 837,0 755,0 377,0 394,0 399,0 213,0 279,0 113,0 139,0 21,0 102,0 238,0 205,0 330,0
Zr 23,6 25,3 34,4 26,1 34,9 107,4 23,4 111,8 113,1 22,5 219,8 107,9 57,9 30,0
Y 18,4 17,2 23,9 25,1 26,2 19,4 16,9 21,6 22,1 2,9 20,9 23,5 19,9 25,3
NI 33,0 30,0 17,0 5,0 10,0 11,0 5,0 5,0 5,0 5,0 5,0 17,0 8,0 15,0
Cr 13,68 61,58 34,21 13,68 20,53 27,37 13,68 13,68 6,84 20,53 20,53 27,37 20,53 41,05

La 4,80 4,60 24,50 21,50 15,50 25,30 13,80 30,40 31,60 8,90 37,40 36,00 31,50 20,90
Ce 16,10 17,30 58,90 50,00 41,90 50,30 37,10 61,40 57,70 12,40 78,30 76,70 70,50 53,30
Pr 2,90 3,22 7,39 6,72 5,98 5,68 5,13 6,83 6,46 1.19 8,64 9,08 8,17 7,10
Nd 18,90 17,90 32,40 33,30 28,20 23,40 23,10 27,00 29,00 4,80 31,80 41,00 34,20 31,10
Sm 5,50 5,55 7,50 7,70 8,20 4,90 5,60 5,50 5,50 0,70 6,40 7,70 7,20 7,40
Eu 1.67 1,50 2,21 2,18 2,50 1,54 1,75 1.56 1.53 0,48 1.52 1.96 2,28 2,15
Gd 5,69 5,28 6,23 7,03 8,00 4,49 4,99 4,63 4,40 0,60 4,85 5,72 5,19 6,16
Tb 0,70 0,79 0,98 0,96 1,04 0,57 0,72 0,68 0,64 0,08 0,68 0,83 0,77 0,95
oy 3,93 3,91 4.91 4,75 5,23 3,49 3,52 3,55 3,48 0,43 3,56 4,16 3,91 4,68
Ho 0,69 0,62 0,84 0,89 0,93 0,67 0,66 0,71 0,68 0,09 0,71 0,82 0,67 0,84
Er 1.65 1.66 2,21 2,30 2,31 1.90 1.54 2,04 2,05 0,24 2,08 2.17 1.80 2,44
Tm 0,22 0,20 0,33 0,33 0,29 0,30 0,22 0,31 0,33 0,06 0,36 0,35 0,32 0,32
Yb 1,45 1,35 2,35 2,14 2,10 1.73 1,45 2,17 2,21 0,32 2,30 2,05 1,95 2,08
Lu 0,19 0,17 0,31 0,29 0,29 0,36 0,19 0,31 0,33 0,04 0,31 0,29 0,25 0,28

Mismas referencias que para tabla 6.1, excepto R Mt m: monzonita del Mte. Rojo. ‘bolsón gábrico en 
homblendita. CM1 y CM1-2, son dos muestras distintas tomadas del mismo afloramiento.

La disposición algo aleatoria de algunos puntos, especialmente de rocas 
ultramáficas, en algunos diagramas Harker (c.f. A12O3 y P2O6), puede deberse al 
carácter cumular de las mismas.

Los elementos Ba, Rb, Zr y relación Sr/Rb también muestran una buena 
correlación con la sílice (fig. 6.17). Los dos primeros tienden a reemplazar al K en el 
feldespato alcalino, de modo que la tendencia lineal positiva en las figuras 6.17a-b 
indica una progresiva cristalización de este mineral, especialmente a partir de ~50% 

SiO2 (también visible en la figura 6.16b).
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Fig. 6.16. Diagramas de variación de óxidos mayoritarios frente a SÍO2. (a) diagrama TAS con línea de 
división de campos alcalino y subalcalino de MacDonald (1968). (b) lineas de división de Rickwood
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(1989). Referencias: 1- homblendita, 2- bolsón gábrico en homblendita, 3- gabro, 4- monzodiorita, 5- 
monzonita, 6- monzonita del Mte. Rojo, 7- sienita.

Los elementos trazas graficados en un diagrama araña (fig 6.18) muestran el típico 
patrón aserrado con enriquecimiento en elementos de bajo potencial iónico (Sr, K, Rb, 
Ba ± Th) respecto a MORB, y picos negativos en Nb y Ta, característicos de magmas 
derivados de subducción (Wilson, 1989). La relación LILE/HFSE es elevada, como así 
lo demuestran los valores Rb/Zr (0,20-1,61). El carácter de arco magmático queda 
también evidenciado en el diagrama discriminatorio de Pearce et al. (1984; fig. 6.19); y 
a su vez, por la presencia de fases hidratadas (homblenda y biotita), entre los 
aspectos petrográficos, mencionadas en la sección previa.

Fig. 6 .17. Diagrama de variación de elementos trazas. Mismas referencias que en figura 6.16.

En el diagrama de tierras raras normalizado a condrito se observa un 
enriquecimiento de los elementos livianos respecto a los pesados (fig. 6.20). Todas las 
muestras poseen un patrón similar, sugiriendo una relación genética entre ellas. Es 
más, puede verse una tendencia cada vez más enriquecida en REE desde gabros a 
monzonitas, lo que sugiere procesos de diferenciación magmática. Se destaca, sin 
embargo, un marcado empobrecimiento de LREE en homblenditas, tendencia que 
disminuye progresivamente hacia las rocas más evolucionadas. Esto puede deberse al 
elevado contenido en homblenda (y en menor medida en dinopiroxeno) de estas
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rocas, ya que este mineral tiende a incorporar MREE y HREE (fig. 6.21), mientras que 
LREE quedan relegadas al líquido resultante del fraccionamiento de la(s) fase(s) 
mencionada(s). Además, la ilmenita, otra fase abundante en las rocas ultramáficas, 
posee coeficientes de partición (Kd) muy contrastantes entre LREE y HREE, 
incorporando a su estructura mucho menos LREE con respecto a HREE, en un factor 
del orden de 6000:1 (Kd 0,000029 para La y 0,17 para Yb en basaltos alcalinos; Zack 
y Brumm, 1998).

Fig. 6.18. Diagrama arafia para elementos trazas normalizados a MORB (Pearce, 1983).

Fig. 6.19. Diagrama discriminatorio de ambiente 
tectónico de Pearce et al. (1984). VAG: granitoides 
de arco, WPG: granitoides de intraplaca, syn- 
COLG: granitoides sin-colisionales, ORG: 
granitoides de dorsal oceánica.

Una observación importante que se 
desprende de la figura 6.20 es la 
ausencia de anomalía en Eu, 
característica de sistemas con 

fraccionamiento de plagioclasa y/o 
feldespato alcalino (e.g. Rollinson, 1993).

Sin embargo, se ha demostrado que este proceso definitivamente ocurre en el PDM. 
Dado que los datos presentados en la tabla 6.2 representan análisis de rocas y no de 
líquidos (como sí lo serían análisis de facies de borde, o de la pasta en rocas 
volcánicas), es de esperar que rocas conteniendo estas fases contemplen anomalías 
positivas en Eu (ver comportamiento de la plagioclasa en figura 6.21). Por lo tanto la 
ausencia de tal anomalía debe reflejar condiciones altamente oxidantes durante la 
cristalización de los magmas. En tales condiciones el Eu solo puede existir con 
valencia +3, y así resulta imposibilitada su participación en la estructura de los 
feldespatos (no hay sustitución Sr+2 - Eu*2; Rollinson, 1993).
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Por otro lado, la ausencia de anomalía en Eu es característica de las series 
shoshoníticas (y series alcalinas en general; Cullers y Graf, 1984).

Fig. 6.20. Diagrama araña de tierras raras, normalizadas a condrito (Nakamura, 1974).

Fig. 6.21. Coeficiente de partición (Kd) de tierras raras para varios minerales. Tomado de Rollinson 
(1993).

6.4- QUÍMICA MINERAL

6.4.a- Características de las principales fases minerales

Se llevaron a cabo análisis de microsonda electrónica en diferentes litologías del 
PDM con el fin de caracterizar todas las fases minerales y estimar los parámetros 
físicos imperantes durante la cristalización de los magmas. En la tabla 6.3 se 
presentan los valores medios de las principales fases analizadas. Los datos completos 
se presentan en las tablas A2-2 - A2-5 (Anexo 2).

De la composición de los feldespatos (fig. 6.22) surgen diversas apreciaciones. En 
primer lugar se observa una modificación en la composición de la plagioclasa desde 
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términos ricos en molécula anortita en rocas poco diferenciadas (An»^ y An81.73, en 
inyecciones de leucogabro y diques sinalagmáticos gábricos en ultramafitas, 
respectivamente) hacia fases ricas en albita en los extremos más diferenciados (An2i. 
u, venas de sienita). Esta observación en parte fue esbozada en base a las 
observaciones petrográficas en la sección anterior, y consiste en una evidencia más a 
favor de la idea de evolución del PDM por diferenciación magmática.

Tabla 6.3. Análisis químicos (promedio) efectuados por microsonda electrónica de las principales fases 
presentes en el PDM.

Plagioclasa Piroxeno
Labal CM7 CM25dl CM36 CM38 CM38 CM41 Ig Labal CM1 CM25 CM25dl CM38 CM41 Ig CM41
obs euh euh euh euh Inst euh
SIO2 52,48 47,44 64,49 57,14 59,78 45,97 SIO2 49,07 51,31 49,44 51,26 50,21 48,46
TiO2 0,01 0,02 0,01 0,02 0,02 0,01 TIO2 0,73 0,20 0,47 0,14 0,49 0,87
AI2O3 20,73 32,30 21,51 26,04 24,70 33,48 A12O3 4,97 1,26 3.14 1,09 3,15 5,27
Fe2O3 0.27 0,34 0,18 0,23 0,22 0,40 Cr2O3 0,03 0,01 0.01 0,02 0,02 0,02
MgO 0,01 0,01 0,01 0,00 0,02 0,00 Fe2O3(c) 5,19 3,72 6,26 3.77 4,55 4,96
CaO 12,64 15,74 2,89 8,21 6,81 17,20 FeO(c) 2,93 3,69 3,30 6,00 4,73 2,13
Na2O 4,30 2,51 9,73 6,22 7,34 1.75 MnO 0,22 0,44 0,69 0,71 0,47 0,22
K2O 0,14 0,05 0,38 0,21 0,21 0,03 MgO 13,33 13,71 12,42 12,69 12,75 13,49
SumOx% 99,57 98,39 99,20 98,08 99,06 98,83 CaO 24,10 24,22 23,74 23,38 23,53 24,38

Na2O 0,33 0,41 0,65 0,45 0,51 0,24
Ab 37,62 22,29 84,02 57,08 65,30 15,48 K2O 0,00 0,02 0,00 0,01 0,00 0,00
An 61,38 77,44 13,80 41,64 33,48 84,33 Sum Ox% 100,92 98,96 100,09 99,50 100,43 100,02
Or 0,80 0,27 2,18 1,27 1,22 0,19

Wo(Ca) 49,42 49,29 48,92 47,80 48,48 50,33
En(Mg) 38,03 38,84 35,60 36,09 36,51 38,72
Fs(Fe2+) 12,55 11,87 15,48 16,11 15,01 10,95
XMg 0,89 0,87 0,87 0,79 0,83 0,92

Anflbol Biotita
Labal CM1 CM7 CM25 CM25 CM25dl CM36 CM38 CM41 Ig Labal CM7 CM38
obe ve
SIO2 39,52 42,97 40,60 41,81 39,11 48,45 45,38 40,22 SIO2 35,99 36,03
T1O2 2,07 1.57 1,97 1,13 2,35 0,58 1,01 1,97 T¡O2 3,53 3,15
A12O3 13,96 9,68 12,09 10,82 13,15 5,05 7,37 12,25 AI2O3 14,7 14,21
Cr2O3 0,02 0,02 0,02 0,05 0,04 0,03 0,03 0,04 Cr2O3 0,01 0,03
Fe2O3(c) 4,30 6,03 4,68 4,25 4,00 4,89 4,26 FeO 19,04 19,24
FeO(c) 8,16 11,87 10,74 16,14* 11,37 10,66 12,08 11,72 MnO 0,43 0,40
MnO 0,17 0,60 0,36 0,41 0,48 1,53 0,55 0,31 MgO 11,12 12,33
MgO 13,14 10,95 11,78 11,66 11,11 13,76 11,95 11,04 CaO 0,11 0,08
CaO 12,46 11,82 12,08 12,02 12,11 11,55 12,04 12,22 Na2O 0,07 0,04
Na2O 1,92 1.26 1.93 1,89 2,00 1,18 1,16 1.58 K2O 8,88 6,71
K2O 1,67 1,28 1.45 2,84 1,67 0,47 0,79 1.45 NIO 0,02 0,00
NIO 0,05 0,01 0,02 0,00 0,01 0,00 0,02 0,02 H2O(c) 3,87 3,88
H2O(c) 2,02 2,00 2,00 1,98 2,01 1,99 Sum Ox% 97,78 98,12
SumOx% 99,45 100,05 99,73 98,76 99,65 97,26 99,28 99,06

#Mg 0,51 0,53
#Mg 0,74 0,62 0,66 0,61 0,64 0,72 0,64 0,63

Nota: #Mg es Mg/fMg+Fe2*), excepto en biotita donde se ha calculado como Mg/(Mg+Fet). Euh e inst 

representan plagioclasa euhedral e intersticial, respectivamente. Los parámetros Wo, En y Fs fueron 
calculados según Morimoto (1989) con fórmula estructural normalizada a 4 cationes.
Lito logias: CM1- homblendita piroxénica, CM7- monzogabro, CM25- bolsón gábrico en homblendita (ve- 
reborde verde azulado), CM25-di- dique sinmagmático gábrico en homblendita, CM36- sienita, CM38- 
monzonita, CM41- piroxenita hombléndica, CM41-lg- leucogabro (relleno de brecha en homblendita).

La figura 6.22 también muestra los dos rangos composicionales de las 
plagiodasas tempranas (euhedrales) y tardías (anhedrales) descriptas en 
monzogabros y monzonitas en la Sección 6.2.a, como asi también la presencia de 
rebordes albíticos en plagiodasas (oligodasa) de las venas de sienita. El amplio
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espectro de composiciones en el campo de los feldespatos alcalinos para sienitas se 
debe a la presencia de pertitas, las cuales pueden haber sido medidas en la interfase 
Or-Ab con el haz de electrones de la microsonda, y por eso dan composiciones 
intermedias.

Fig. 6.22. Clasificación de 
piagiodasas en el triángulo Or-Ab-An 
(ver tablas 6.1-6.3 para más detalle 
en la nomenclatura de las muestras).

La ausencia de zonación 
reversa en las piagiodasas 
sugiere, a priori -dado que 
éstas no han sido estudiadas 

en detalle-, que no ha habido 
adición y completa 
homogenizadón de magmas 

menos diferendados a la 
cámara magmática.

De significativa importancia resulta la composición de los minerales 
ferromagnesianos.

El dinopiroxeno pertenece al grupo de los piroxenos cáldcos (con un pequeño 
excedente en la molécula CaSiO3), y cae en el campo del diópsido para todos los tipos 
litológicos (fig. 6.23). El diópsido es el dinopiroxeno más característico de rocas 
ultrabásicas (Deer et al., 1997a). Boesen (1964), además, menciona que piroxenos 
cáldcos monodinicos caracterizan a muchas intrusiones monzoníticas ricas en potasio 
de ambientes tardi- a post-orogénicos, con composiciones marcadamente constantes 
(e.g. Pirsson, 1905; Larsen et al., 1941). La diferencia entre los diópsidos de las 
ultramafitas del PDM con los de otras rocas ultramáficas es el bajo contenido en Cr2O3 

(hasta 0,07% en una homblendita) de los primeros, en concordancia con los bajos 
tenores de este óxido en roca total.

Fig. 6.23. Clasificación de piroxenos según Morimoto (1989). * incluye bolsón gábrico en homblendita 
(CM25) y dique sinalagmático gábrico en homblendita (CM25di).
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El dinopiroxeno muestra una evolución desde Woso.aEnsajFsn.o (#Mg 0,92) en una 
piroxenita (CM41) a Wo47,8En36,iFs16,i (#Mg 0,79) en una monzonita (CM38) (según la 
dasificadón de Morimoto, 1989, con normalización a 4 cationes), demostrando el 
paulatino empobredmiento en Ca y Mg, asodado a enriquecimiento en Fe del magma 
hada los términos más diferendados, como se antidpó en la Sección 6.3. De todos 

modos, el enriquecimiento en Fe es poco marcado, tal como ocurre en los 
dinopiroxenos de otro complejo monzonítico (Mt. Dromedary; Boesen, 1964) y 
asociaciones shoshoníticas del mundo (Morrison, 1980) (fig. 6.24).

Fig. 6.24. Comparación entre la evolución de los 
dinopiroxenos del PDM (círculos rojos) y de otro 
complejo monzonítico (Mt. Dromedary; Boesen, 
1964; circuios amarillos) y de asodadones 
shoshoníticas (Morrison, 1980; curva sólida). 
También se muestran las evoluciones de 
dinopiroxenos de Skaergaard (Brown y Vincent, 
1963; curva 1) y de la serie basalto-traquita 
alcalinos de Japón (Aoki, 1964; curva 2).

La sílice también muestra un 
incremento en los piroxenos desde 

piroxenitas a monzonitas (48,1-48,9% en CM41 a 50,7-52,0% en CM38). El contenido 
en AI2O3 y Fe^ es particularmente elevado en piroxenos de rocas ultramáficas (4,6- 
5,9% AI2O3 y 4,2-5,6 % Fe^ en piroxenitas (CM41), y 4,0-5,9% AI2O3 y 4,4-5,7% 
Fe2O3 en homblenditas (CM1)). Los piroxenos de estas rocas (junto con los de un 
dique sinmagmático gábrico y leucogabro de brecha) se ubican en el campo de las 

rocas alcalinas sin feldespatoides de Kushiro (1960; fig. 6.25a). Los piroxenos de 
monzonitas, sin embargo, se ubican en el campo toleítico (aunque muy próximos al 
campo alcalino) en este gráfico.

De todos modos, el contenido de Na2O de los piroxenos del PDM (Na^ entre 0,2- 
0,4% en ultramáficas y 0,4-0,6% en monzonitas) está en el rango indicado para 
diópsidos de otras rocas alcalinas (ver compilación de análisis en Deer et al., 1997a). 
Todos los análisis ploteados en el diagrama Na+Ca vs Ti de Leterrier et al. (1982; fig. 
6.25b) caen en el campo de basaltos alcalinos. El K2O del piroxeno, por otro lado, no 
supera el 0,02% en todas las rocas.

La figura 6.26 muestra algunos de los comentarios expresados precedentemente. 
El contenido de SiO2 y FeOt de los dinopiroxenos aumenta desde las rocas menos a 
más diferenciadas, es decir, desde piroxenitas a monzonitas, pasando por 
homblenditas y gabros. El índice de diferenciación en los piroxenos está expresado 
por la disminución en el #Mg (Mg/(Mg+Fe2*)). El T1O2, por el contrario, muestra 

contenidos progresivamente menores con la disminución del #Mg. La suma de álcalis, 
por otro lado, muestra una tendencia un poco menos clara, pero se aprecia, no 
obstante, un incremento en el contenido de estos óxidos en los piroxenos de rocas 
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más evolucionadas. Estas tendencias, excepto la del FeOt, reflejan las variaciones de 
estos mismos óxidos en la roca total (comparar con figura 6.16). En el caso particular 
del FeOt, la tendencia opuesta en los clinopiroxenos respecto a la del magma indica 
que esta fase mineral no ha tenido participación significativa en el empobrecimiento en 
FeOt del mismo. La disminución en el contenido de este óxido con la evolución del 
magma que dio origen a las rocas del PDM estaría dada entonces principalmente por 
fraccionamiento de magnetita-ilmenita.

Fig. 6.25. (a) Variación del Si con respecto al Al del dinopiroxeno del PDM. La mayoría de los puntos caen 
en el campo de rocas alcalinas sin feldespatoides de Kushiro (1960). (b) Diagrama de Ca + Na vs Ti para 
dinopiroxenos de basaltos alcalinos (A) y subalcalinos (SA) de Letenier et al. (1982). Todas las muestras 
con el mismo símbolo. Nota: la composición de los piroxenos ploteados en las figuras fue calculada a 4 
cationes, si bien para la figura (b) se exige el cálculo sobre la base de 6 oxígenos (Leterrier et al., 1982). 
De todos modos, al graflcar los datos de esta última manera los puntos se desplazan ligeramente más 
hacia la derecha, es decir más hada el campo alcalino (figura no mostrada), por lo tanto no se considera 
necesario el recálculo de la composición mineral a 6 oxígenos en este caso, para mostrar la afinidad
alcalina de las rocas.

Fig. 6.26. Variación de S¡O2, TÍO2, FeOt (FeO+Fe2O3*0,8998) y suma de álcalis con respecto a #Mg 
(100*Mg/(Mg+Fe2+) en el dinopiroxeno. Mismas referencias que en figura 6.25a.

La ausencia de valores intermedios entre los clinopiroxenos de rocas ultramáficas 
y monzonitas corresponde simplemente a la falta de datos en rocas intermedias entre
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estos extremos (gabros, dioritas, monzogabros y monzodioritas). Este gap queda 
parcialmente ocupado, sin embargo, por gabros no típicos, como lo son un leucogabro 
que brecha a una piroxenita (CM41), un bolsón gábrico en homblendita (CM25) y un 
dique sinalagmático melagábrico alojado en esta misma homblendita.

El anfíbol corresponde al grupo de las homblendas, y dentro de éstas se han 
identificado dos grupos composicionales diferentes en las rocas menos y más 
diferenciadas (González Guillot et al., en prensa). De acuerdo a la clasificación de 
Leake et al. (1997), las homblendas de homblenditas, gabros, dioritas y monzogabros 
caen en el campo de magnesiohastingsita, mientras que las homblendas de 

monzonitas y sienitas lo hacen en el campo de la magnesiohomblenda (fig. 6.27).
Lo más destacable de la composición del anfíbol es su elevado contenido en K2O, 

(González Guillot et al., en prensa; tabla 6.3; ver también Capítulo 12). En rocas del 
intervalo ultramafitas - monzogabros / monzodioritas, este óxido varía de 1,67% a 
1,45%, y disminuye en monzonitas y sienitas (0,79-0,47%). Valores elevados en K2O 
como los citados son comunes en magnesiohastingsitas (ver tablas en Deer et al., 
1997b). El Na^ acompaña este comportamiento (figs. 6.28a-b). La disminución en el 
contenido de álcalis, y de IVAI, denota el progresivo descenso de la temperatura a la 

cual cristalizó el anfíbol (Kostyuk y Sobolev, 1969). En homblenditas y piroxenitas 
suelen observarse cristales de homblenda verde-castaño (magnesiohastingsita) con 
rebordes de anfíbol verde azulado, los cuales presentan los valores máximos de K2O, 
aunque su química sigue siendo la de anfíboles cáldcos (figs. 6.27; tabla 6.3). Este 
reborde es posible que represente reacdones subsólidas. Acevedo (1996) menciona 
anfíboles similares en homblenditas de la Homblendita Ushuaia. En el Batolito de la 
Costa de Perú, rebordes como los indicados aquí se deben a una disminución en el 
contenido de TiO2 del anfíbol (Masón, 1985). Este autor expresa que el anfíbol varía su 
coloración desde marrón a verde-marrón a verde y hasta verde azulado, con el 
aumento del índice de diferendadón de la roca hospedante (y cristalización de 
cristales individuales), de acuerdo con la progresiva disminución del contenido de TiO2 
del mineral. Esta misma transidón es observada en el PDM, induso los rebordes 
verde-azulados mencionados arriba presentan valores muy bajos en HO2, comparados 
con el anfíbol al que rodean (1,13% y 1,97%, respectivamente; tabla 6.3 y fig. 6.28c).

Helz (1973) y Spear (1981) demostraron que el contenido de Ti de anfíboles 
cáldcos aumenta con el incremento de la temperatura (independientemente de la 
presión) y/o por una disminudón en la fugaddad de oxígeno. Si bien esto último puede 
haber ocurrido localmente, las variaciones observadas en este elemento deben reflejar 
simplemente el descenso de la temperatura progresiva con la cristalización.

A diferencia de los piroxenos, el #Mg de los anfíboles no se correlaciona con la 
diferendadón que muestran las rocas hospedantes en base a su moda (no se utiliza el 
contenido de SiO2 de la roca como indicador de diferendadón dado que la mayoría de 
las muestras analizadas con microsonda electrónica carecen de análisis químico de 
roca total). Sin embargo, el contenido de SiO2 del anfíbol sí aumenta progresivamente 
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desde las rocas ultramáficas hasta sienitas, por lo tanto este óxido es utilizado como 
Indice de comparación con los demás óxidos en las figuras 6.28a-c.

Fig. 6.27. Diagramas de clasificación de anflboles de Leake et al. (1997). Mismas referencias que en 
figuras 6.22 y 6.25a. Los cuadrados con relleno diagonal corresponden a rebordes verde-azulado 
(CM25ve) en magnesiohastingsitas verde-castaño (CM25).
Fig. 6.26. Variación del contenido de K2O (a), hla2O (b) y TÍO2 (c) en función de SIO2 en el anflbol. Mismas 
referencias que figura 6.27.

Todos los anfíboles analizados son de origen Ígneo (fig. 6.29 Leake, 1965).

Fig. 6.29. Campos para los anfíboles Igneos (área 
rayada) y metamórficos (punteado) en el diagrama Si vs 
71Al de Leake (1965). Los anfíboles del PDM caen en el 
campo de las rocas ígneas (mismas referencias que en 
figura 6.27).

Las biotitas solo fueron analizadas en un 
monzogabro (CM7) y una monzonita (CM38). 
En ambos casos, los filosilicatos muestran 
tenores altos en MgO (11,1-13,6%) con 
Fet/(Fet+Mg) cercano a 0,5, intermedio entre 
las series flogopita-eastonita y annita- 
siderofilita (fig. 6.30). El contenido de TÍO2 es 

moderado a ligeramente alto, de 3,5% en el

91



Capítulo 6. Plutón Diorítico Moat M González Guillot

monzogabro y de 3,0-3,3% en la monzonita.

Fig. 6.30. Clasificación de biotitas (mismas referencias que en figura 6.27).

6.4.b- Parámetros físicos de la cristalización (T, P y fch)

En esta sección se presentan, como preludio a los cálculos barométricos y 
termométricos puntuales del PDM, los diferentes métodos de mayor aplicabilidad en el 
MPF, con el correspondiente marco teórico referente a cada técnica. En los capítulos 
siguientes se presentan los resultados propios a cada sector en forma directa, es 
decir, sin la introducción teórica implícita en cada barómetro-termómetro, con el fin de 

ahorrar en redundancia.

6.4.b.1- Presión

Existen diversas maneras de determinar las presiones de cristalización de las 
rocas ígneas, ya sea de manera indirecta (condiciones del metamorfismo de contacto 
y/o regional, asociación con rocas volcánicas, velocidad de denudación y edad de los 
plutones, etc.), o directa (presencia de fases minerales indicadoras en la plutonita, 
textura y granuiometría, cálculos analíticos en base a composición mineral).

De los métodos analíticos quizá el más difundido es el de Hammarstrom y Zen 
(1986) basado en el contenido de aluminio total (AIT) en la homblenda (total de 

cationes por fórmula unidad, calculada en 23 oxígenos).

Marco teórico

Hammarstrom y Zen (1986) establecen que la composición de la homblenda en 
plutones calco-alcalinos varía en función de la composición global, la presión, 
temperatura y fugacidad de oxígeno, pero el contenido de AIT varía exclusivamente 

con la presión. Esto puede expresarse mediante la reacción de intercambio tipo 
tschermakítico (tk), la cual es dependiente de la presión, y viene expresada por: 
2cuarzo + 2anortita + biotita = ortosa + Tschermak (Hollister et al., 1987), la cual 
modifica la composición del anfíbol según el vector Si + R2+ = Al17 + (Na + K)A.

La relación que vincula el AIT y la presión (en kbar) viene dada por la ecuación P (± 
3 kbar) = -3,92 + 5.03AI7, r2 = 0,8. Para la elaboración de esta fórmula emplearon
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numerosas mediciones de homblenda por microsonda electrónica tanto de muestras 
naturales como sintéticas. En todos los casos se trata de plutones calco-alcalinos en 
donde la homblenda ha cristalizado en equilibrio con plagioclasa (An2S3s), feldespato 
potásico, biotita, titanita, cuarzo, apatita, magnetita o ilmenita, fundido y una fase 
vapor. Esta paragénesis mineral regula el intercambio tschermakítico en la homblenda.

Una premisa para el empleo del geobarómetro es que la temperatura de 
cristalización de la homblenda haya sido cercana al solidus saturado en agua, dado 

que este mineral alcanza el equilibrio si existe una fase fundida, y porque el feldespato 
potásico solo es estable en estas condiciones. Además porque el solidus de un líquido 
tonalítico saturado en agua es independiente de la temperatura en un rango de 2 a 15 
kbar (Hollister et al., 1987), eliminándose así una variable termodinámica. Dado que 
los cristales de homblenda utilizados para la estimación de presión deben mostrar 
evidencias texturales de haber cristalizado en equilibrio con cuarzo, son óptimos los 
bordes de granos en contacto con este mineral, o así mismo los núcleos si se 

demuestra que la homblenda cristalizó a partir de un magma sobresaturado en sílice 
(como ser presencia de inclusiones de cuarzo en cristales de homblenda, o una 
paragénesis donde cuarzo es una fase abundante). Cawthom (1976), entre otros, ha 
mostrado que el contenido de SÍO2 en anfíboles aumenta a medida que se incrementa 
el contenido de esta molécula en los magmas de donde cristalizan. De todos modos, 
una vez que comienza a cristalizar cuarzo, la actividad de sílice (asea) = 1. y la 
subsiguiente cristalización de anfíbol no se verá afectada por cambios en la proporción 
de sílice del magma residual. Si se asume que Al tetraédrico (Al17) = 8 - Si (fórmula 
estructural de homblenda basada en 23 oxígenos), entonces el contenido de Al17 en 

homblenda tampoco debería verse afectado por cambios en la composición global en 
magmas sobresaturados. A su vez, Hammarstrom y Zen (1986) proponen una relación 
lineal entre AIT y Al17 (dada por al ecuación Al17 = 0,15 + 0,69AIT, r2 = 0,97), por lo tanto, 

en magmas sobresaturados en sílice, la composición global no afecta al contenido de 
A1t  en la homblenda, demostrando así la importancia de la paragénesis mencionada 

más arriba como requisito para el empleo de este geobarómetro. El efecto buffer que 
produce esta asociación mineral con el cambio de la composición del magma conduce 
a modificaciones en la proporción modal de los componentes más que a cambios 
químicos en las fases individuales. En magmas en los que la homblenda no cristalizó 
en equilibrio con cuarzo, el contenido en AIT puede ser mayor al esperado, dando 

estimaciones de presión sobreestimadas (Hammarstrom y Zen, 1986; Johnson y 
Rutherford, 1989). El mismo efecto se observa en rocas carentes de feldespato 
alcalino (actividad ortosa menor a 1; Hollister et al., 1987).

El geobarómetro basado en el AIT en la homblenda es aplicable al rango de 

presiones de 2 a 8 kbar (Hollister et al., 1987). Por debajo de los 2 kbar, el efecto de la 
temperatura en el AIT de la homblenda de magmas calco-alcalinos puede ser 

excesivamente grande y por lo tanto el Al en la homblenda dejaría de ser una variable 
dependiente exclusivamente de la presión (Hollister et al., 1987). Por su parte, 
Hammarstrom y Zen (1986) encuentran que anfíboles cristalizados a moderadamente 
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altas presiones (más de 10 kbar) también pueden dar errores significativos al aplicar la 
fórmula. En este sentido, Schmidt (1992) afirma que por encima de 13 kbar el 
equilibrio entre biotita y ortosa se rompe, y deja de tener efecto el buffer dado por la 
paragénesis mencionada más amba en la composición de la homblenda.

Hammarstrom y Zen (1986) postulan que alteraciones póstumas (probablemente 
cercanas al solidus) por oxidación provocan crecimiento de homblenda más 
magnesiana que alumínica, y por lo tanto, contrariamente a lo que ocurre con 
homblendas en no-equilibrio con cuarzo, darán presiones erróneamente más bajas al 
utilizar este geobarómetro. De todos modos, más tarde Schmidt (1992) minimiza el 
efecto que provocan estas reacciones subsólidas en el contenido de Al en la 
homblenda.

Posteriores trabajos han resultado en un mejor ajuste de la ecuación de 
Hammarstrom y Zen (1986). Así, Hollister et al. (1987) obtienen la ecuación P (kbar) = 
-4,76 + 5,64AIt , con un error de ± 1 kbar. Por su parte, Johnson y Rutherford (1989), 

mediante técnicas experimentales con muestras naturales, encuentran que el 
contenido de Al en homblendas en equilibrio con la paragénesis requerida, 
especialmente en el rango 5-8 kbar, es algo mayor de lo que se creía previamente. 
Ellos reducen el error a ± 0,5 kbar, con la ecuación P (kbar) = -3,46 + 4,23AIT. Estudios 

experimentales más recientes llevados a cabo por Schmidt (1992) establecen una 
dependencia de la presión con el AIT en la homblenda dada por la ecuación P(kbar) = - 
3,01 + 4,76AIt , con un error de ± 0,6 kbar. El rango de presión utilizado por este autor 

para la calibración del método es de 2,5 a 13 kbar, con temperaturas de 15 a 20 °C por 
encima del solidus.

Efectos de la temperatura y fugacidad de oxígeno en el geobarómetro

Como se dijo previamente, los experimentos realizados para la calibración del 
geobarómetro fueron conducidos a temperaturas cercanas al solidus saturado en 
agua, ya que en estas condiciones este factor se mantiene constante para el rango de 
presión -2-15 kbar (Hollister et al., 1987). Así, Johnson y Rutherford (1989) emplearon 
temperaturas en el rango de 740-780 °C (con fluidos conteniendo una mezcla de COz- 
H2O para estabilizar la paragénesis), mientras que Schmidt (1992) empleó el rango 
655-700 °C (utilizando solo H2O como fase fluida). Ahora bien, muchos plutones 
muestran temperaturas de cristalización muy por encima del solidus saturado en agua 
próximo a 650 °C, debido quizá a presencia de mezcla de fluidos o subsaturación en 
esta fase. Anderson y Smith (1995) presentan correcciones a las fórmulas de Johnson 
y Rutherford (1989) y Schmidt (1992) teniendo en cuenta el factor temperatura. En 
condiciones muy elevadas por encima del solidus saturado en agua, en la composición 
de la homblenda interviene una sustitución de tipo edenítica, que depende de la 
temperatura, y viene expresada por albita + tremolita = 4cuarzo + edenita, y el 
intercambio en el anfíbol es: Si + aA = Al17 + (Na + K)A (donde □ significa vacante). De 
este modo, la temperatura puede causar incrementos significativos de Al17 en la 
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homblenda, conduciendo a estimaciones de presión superiores a las reales (hasta 2 
kbar por cada 100 °C, dependiendo de la abundancia de Al; Anderson y Smith, 1995).

En cuanto a la fugacidad de oxígeno, varios autores sugieren que ésta muestra un 
efecto despreciable en la composición de la homblenda (Helz, 1973; Spear, 1981; 
Hammarstrom y Zen, 1986; Johnson y Rutherford, 1989), y por lo tanto no afecta a 

geobarómetro. Sin embargo, Anderson y Smith (1995) mantienen que en condiciones 
de baja fugacidad de oxígeno (igual o por debajo del buffer QFM) como en series 
ilmeníticas de plutones anorogénicos, las homblendas muestran contenidos en A1T 
inusualmente altos, debido a una sustitución de tipo Fe3* - Al*1, lo cual conduciría a 

sobreestimación en el cálculo de la presión por un factor de 2 o más (Anderson y 
Smith, 1995). El hecho de que una roca pertenezca a la serie magnetítica no es 
suficiente para estimar una alta fÓ2, ya que granitos con magnetita pueden formarse 
también en condiciones en donde este factor no es elevado. Por lo tanto, una 
restricción más es asignada al geobarómetro de Al en homblenda, ya que no fue 
calibrado para homblendas con relación Fe/(Fe + Mg) superior a 0,65 (típicas de 
granitoides formados a bajas fb2, por debajo de QFM).

La nueva ecuación (que incorpora el efecto de la temperatura) que proponen 
Anderson y Smith (1995) es: P (kbar) = 4,76AIt  - 3,01 - {[r(°C) - 675]/85} x (0,53AIT + 

0,005294[T(°C) - 675]}, con un error de ± 0,6 kbar. Si bien esta nueva ecuación es 

potencialmente aplicable a cualquier rango de temperaturas, sus creadores no 
recomiendan su empleo en plutones de mas de 800 °C, dado que tales condiciones 
están demasiado lejos de los valores experimentales utilizados en la calibración, y por 
lo tanto la paragénesis completa requerida para regular el contenido de Al en la 
homblenda puede no ser estable.

Cálculos geobarométricos

Teniendo en cuenta todos estos requisitos, muy pocas muestras de las analizadas 
en el PDM pueden utilizarse para cálculos geobarométricos según este método. 
Principalmente, la falencia reside en que no en todos los casos se tiene la paragénesis 
completa requerida, aunque las muestras CM7, CM38 y CM36 sí se acercan 
favorablemente a las condiciones indicadas precedentemente. No obstante este 
incumplimiento de los requisitos, se han efectuado los cálculos a todas las muestras 
disponibles, y los resultados, como se verá también más adelante, no parecen ilógicos.

En la tabla 6.4 se dan los valores promedio de presiones para cada muestra según 
las diferentes fórmulas empleadas. Los resultados muestran que los datos obtenidos 
según la fórmula de Anderson y Smith (1995), a 850 °C, tienen poco significado 
geológico, no así los calculados utilizando una temperatura de 750 °C. De todos 
modos, esta temperatura es demasiado baja para las temperaturas de cristalización 
esperadas para las rocas en cuestión (mayor de 850 °C, dado que esta es la 
temperatura máxima concebida para magmas graníticos; e.g. Whitney y Stormer, 
1985, ver además la sección siguiente).
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Tabla 6.4. Cálculos geobarométricos según el método AIT en homblenda.

Label Lithol.
1 

kbar
2 

kbar
3 

kbar
4

kbar
5 

kbar(750)
5 

kbar(850)
CM1 hbt px 6.9 8,6 9,0 8.4 7,1 4,1
CM7 mzg 3.8 5,2 5.0 4,8 4,0 1.4
CM25 hbt bsn 7.0 8,8 9.2 8,5 7,3 4,2
CM25d¡ gab 6,0 7,7 7,9 7,3 6,3 3.3
CM36 sie 0.5 1.5 0.5 0,8 0,7 -1.5
CM38 mzn 2,2 3,4 2,8 2,8 2,4 0,0
CM41lg gab 5.9 7.5 7,7 7,2 6,1 3.2

Las abreviaturas de litologlas son las mismas que en casos anteriores. 1) Johnson y Rutherford, 1989 
(error ±0,5 kbar); 2) Schmidt, 1992 (error 10,6 kbar); 3) Hollister et al., 1987 (error ±1 kbar); 4) 
Hammarstrom y Zen, 1986 (error ±3 kbar); 5) Anderson y Smith, 1995 (error ±0,6 kbar) para 750 °C y 850 
°C. Los datos representan valores promedio de las distintas mediciones efectuadas en cada muestra.

Los datos obtenidos con otras fórmulas en las que la temperatura no es tenida en 
cuenta, también indican presiones en rangos geológicos aceptables. En particular, los 

resultados obtenidos según el método de Johnson y Rutherford (1989) son muy 
similares a los obtenidos según Anderson y Smith (1995) con 750 °C.

Lo más destacable de todos estos resultados, es que el PDM muestra una 
disminución progresiva de la presión de cristalización con la diferenciación de las 

rocas (González Guillot et al., en prensa). Si bien las homblendas de las rocas menos 
diferenciadas pueden arrojar valores absolutos algo sobreestimados por carecer de 
cuarzo y/o feldespato alcalino entre sus minerales paragenéticos, el hecho de que 
hayan cristalizado a presiones mayores que las rocas más evolucionadas parece ser 
válido, ya que las muestras que sí cumplen este requisito muestran esta disminución 
de presión con la evolución.

Además, la presencia de epidoto primario en homblenditas sugiere cristalización a 
elevada presión (Zen y Hammarstrom, 1984). Estos autores indican una presión 
superior a 6-8 kbar para granitoides calco-alcalinos conteniendo esta fase mineral. 
Schmidt y Poli (2004) sostienen que no hay evidencias que indiquen que el epidoto 
deba ser menos estable en dioritas o basaltos que en tonalitas. Si bien la temperatura 
de formación de homblenditas (ver más adelante) excede el límite de estabilidad del 
epidoto (-750 °C; Schmidt y Poli, 2004), esta fase es la última en cristalizar, en 
consecuencia, en condiciones de menor temperatura que las fases precedentes. Bruce 
et al. (1989) obtienen un rango de presión semejante al observado en las rocas menos 
diferenciadas del PDM (de 10-8 kbar; recalculado con el método de Schmidt, 1992) en 
gabros / dioritas del BPA con epidoto primario.

Por otro lado, Nimis (1995), encuentra que el AIT en el piroxeno aumenta con la 

presión en magmas basálticos. En la tabla A2-3 (Anexo 2) puede verse que el 
contenido de AIT en piroxenos disminuye progresivamentede en las rocas analizadas, 

desde las menos a más diferenciadas (salvo un valor excepcionalmente bajo en 
CM25). Esto demuestra que la disminución de la presión de cristalización con la 
diferenciación de las rocas sería correcta.
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Utilizando los resultados según la ecuación de Schmidt (1992), los cuales 

representan valores intermedios según las distintas fórmulas (y error pequeño), los 
rangos de presión encontrados van desde 8,9-7,5 kbar para piroxenitas, homblenditas, 
gabros, dioritas (incluidos diques sinmagmáticos y brechas de leucogabro); 5,6-4,9 
kbar para monzogabros y de 3,6-3 kbar para monzonitas. Una vena de sienita da 
valores en el rango 1,5-1,4 kbar. Este gradiente sugiere levantamiento cortical y 
erosión concomitante con la cristalización. Esto es posible dado que todas las rocas 
del PDM se encuentran expuestas en el mismo nivel cortical. Un proceso semejante 
encuentran Bruce et al. (1989) para las rocas máficas a félsicas del BPA a los 53°S. 
Consideran, además, que la profundidad de emplazamiento es una función de la 
composición del magma.

Como se indicó al principio de este capítulo y en el Capítulo 4, la roca encajante 
del PDM son metasedimentitas en grado de metamorfismo regional muy bajo (en 
facies de prehnita-pumpellyita; Katz y Wattere, 1966; Caminos. 1980; Caminos et al., 
1981), indicando que estas rocas no han alcanzado profundidades importantes dentro 
de la corteza terrestre. Por otro lado, el efecto térmico de la intrusión ha provocado en 
esta roca una aureola de contacto con una paragénesis que indica presiones no 
superiores a los 2-3 kbar (ver Sección 6.6). Estas presiones son similares a las 
condiciones de cristalización de las facies más diferenciadas del plutón (monzonitas y 
sienitas). Por lo tanto, los valores obtenidos en las rocas menos diferenciadas de hasta 
-9 kbar implican, además de ascenso tectónico y denudación, ascenso de magmas 
parcialmente cristalizados desde reservónos localizados en sectores profundos de la 

corteza (ver también Sección 12.2).

6.4.b.2- Temperatura

De los diversos métodos analíticos para cálculos de temperatura existentes, el de 
mayor aplicabilidad en el PDM es el que considera al par homblenda-plagioclasa 

(Blundy y Holland, 1990; Holland y Blundy, 1994), principalmente porque las rocas de 
este intrusivo son portadoras de ambas fases, en la mayoría de los casos en equilibrio, 
y por el contrario, carecen de ortopiroxeno y olivina, utilizados en otros 
geotermómetros. La solución sólida magnetita-ilmenita en equilibrio también puede ser 
utilizada como geotermómetro (y como indicador de fugacidad de oxígeno). 
Buddington et al. (1955) reconocen que el contenido de TÍO2 de la magnetita es 
función de la temperatura, y además de la /c>2 (Verhoogen, 1962). Este método es 
aplicable a rocas volcánicas donde el equilibrio entre el par de óxidos cúbico-rómbico 
es comúnmente conservado, no así en rocas de enfriamiento lento, donde ocurren 
fenómenos de intensiva desmezda entre estas fases, tal como ha sucedido en el PDM 
(ver Capítulo 11).

Holland y Blundy (1994) presentan dos geotermómetros A y B. El primero 
(modificado de Blundy y Holland, 1990), se basa en el intercambio edenítico (NaAl) (□ 
Si)_i, expresado por la reacción:
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NaCa2Mg5Si4(AIS¡3X)22(OH)2 + 4SÍO2 = Ca2Mg5SiaO22(OH)2 + NaAISijOo 

edenita cuarzo tremolita albita

Este termómetro es aplicable a sistemas saturados en sílice, para temperaturas en 
el rango 400-900 °C, y homblendas con Na^O.02 pfü, AJVI<1,8 pfu, y Si en el rango 

6,0-7,7 pfu, y plagiodasas con XAn<0,90. De las muestras analizadas, todas cumplen 
estos requisitos, excepto un dique gábrico (CM25di) y un leucogabro (CM41lg). Estas 
dos últimas muestras no presentan cuarzo en su paragénesis (aSiC^I) y por lo tanto 
el contenido en Si es < 6.0 pfü (CM25d¡) o apenas por encima de este valor (CM41lg; 
ver tabla A2-4, Anexo 2).

El termómetro B, a diferencia del anterior, no requiere la presenda de cuarzo en la 
paragénesis, y por lo tanto puede ser aplicado también a sistemas subsaturados.

Viene expresado por la ecuadón:

NaCa2Mg5SÍ4(A)S¡3)O22(OH)2 + NaAJSi3O8 = Na(CaNa)MgsSi8O22(OH)2 + CaAlzSizOs 

edenita albita richterita anortita

Este termómetro es más confiable si se aplica en sistemas de alta temperatura con 
predominanda de feldespatos ricos en molécula de anortita, o en condiciones de baja 
actividad de sílice. El rango de temperaturas sugerido por Holland y Blundy (1994) 
para la aplicación de este método es de 500 °C a 900 °C. Además, el Xah  en las 
plagiodasas debe variar entre 0,1 y 0,9; y los anfíboles deben poseer NaB>0,03, 
AIVI<1,8 pfu, y Si en el rango 6,0-7,7 pfu. Las muestras analizadas que cumplen con 

estos requisitos son las mismas que en el caso anterior, a las que puede sumarse el 
leucogabro, ya que este método es aplicable a rocas sin cuarzo.

En ninguno de los dos casos (A y B), deben utilizarse para los cálculos anfíboles 
ricos en Ti (kaersutitas o richteritas titaníferas; Holland y Blundy, 1994).

En la tabla 6.5 se presentan los datos obtenidos según las ecuaciones de Blundy y 

Holland (1990; columna 1) y Holland y Blundy (1994; columnas 2 y 3). Dado que estas 
ecuaciones son dependientes de la presión, se han utilizado los resultados obtenidos 
con la ecuadón de Schmidt (1992, columna 6) en la sección anterior. La columna 1 
solo se muestra a modo comparativo, dado que la ecuación utilizada ha sido superada 
por el termómetro de la columna 2. Estos resultados caen dentro del espectro de 
temperaturas de homogenización esperado (Krauskopf y Bird indican que magmas 
basálticos hidratados cristalizan en el rango 850 0 - 1100 °C), siendo máxima en el 
relleno de brecha leucogábrico (904 °C) y mínimo en venas de sienita (735-654 °C, 
según el método). Es de esperar temperaturas mayores a los 900 °C en las rocas 
ultrabásicas, que por las limitaciones de este método no pueden ser calculadas (ver 
más adelante).

Helz (1973) propone un termómetro basado en la composición de la homblenda e 
independiente de la composición global del magma a partir del cual cristalizó. En este 
sentido, este método es de considerable mayor aplicabilidad en rocas plutónicas 
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comparado con otro termómetro de esta autora en el que combina el intercambio de 
álcalis entre este mineral y el fundido (Helz, 1979).

Tabla 6.5. Cálculos de temperatura.

1 2 3 4 5 6
Label Lithol. T (°C) T (°C) T (°C) T (°C) T (°C) P (kbar)

CM1 hbtpx 824 923
CM7 mzg 892 859 828 5,2
CM25 di gab 866 673
CM36 sie 675 735 654 1.5
CM38 mzn 766 807 759 512 3.4
CM41 pxthb 939
CM41 Ig gab 904 815 702 7,5

Mismas referencias litológicas que en casos anteriores. 1) Blundy y Holland, 1990 (error ± 75 °C); Holland 
y Blundy, 1994 (termómetro A, error 140 °C); 3) Holland y Blundy, 1994 (termómetro B, error ± 40 °C); 4) 
Helz (1973); 5) Lindsley (1983, error ±50 °C); 6) presión según Schmidt (1992).

El termómetro de Helz (1973) considera el contenido de Ti de la homblenda, dado 
que este catión es mucho más abundante cuanto mayor es la temperatura de 
cristalización. A su vez, es independiente de la composición de la roca. Los 
experimentos de Helz (1973) fueron realizados en homblendas obtenidas a partir de 
tres magmas basálticos diferentes, a 5 kbar de presión y en el rango de 700-1000 °C. 
Como requisito para la utilización del termómetro, debe certificarse la presencia de 
ilmenita en la roca, así se garantiza el exceso de TI en el fundido, y por lo tanto el 
contenido de este elemento en la homblenda será independiente de la composición 
del magma. Además, la fugacidad de oxígeno durante la cristalización debe ser 
cercana al buffer QFM, de modo que influya mínimamente en el contenido de Ti de la 

homblenda (cristalización en medios más oxidantes que el buffer QFM disminuyen 
esta concentración). En muchos magmas basálticos la fugacidad de oxígeno es 
cercana a QFM (c.f. Haggerty, 1976; Morse, 1980), y este mismo buffer parece haber 
controlado la cristalización del PDM (ver sección siguiente).

La relación entre Ti y temperatura que encuentra Helz (1973) comprende dos 
segmentos:

T>970 °C, T(°C) = 273 x Ti + 877
T<970°C, T(°C)= 1204 x Ti + 545

donde Ti es el número de cationes Ti por fórmula unidad calculada en base a 23 
oxígenos.

La ilmenita sólo ha sido estudiada en las rocas ultramáficas, y observada además 
en un gabro (CM4), por lo tanto, sólo en este tipo de rocas tendría aplicación el 
termómetro indicado en último término (tabla 6.5, columna 4). Para una homblendita 
piroxénica (CM1), un relleno de brecha leucogábrico en piroxenita (CM41lg) y un dique 
sinalagmático gábrico en homblendita (CM25di), las temperaturas obtenidas fueron 
824 °C, 815 °C y 866 °C, respectivamente, las cuales parecen ser demasiado bajas
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(para CM41lg, incluso -90 °C más baja que con par homblenda-plagiodasa, comparar 
con columna 3). Por lo tanto, el método de Helz (1973) no es aplicable al PDM.

Lindsley (1983) y Lindsley y Andersen (1983), por otra parte, presentan un método 
gráfico para estimaciones de temperatura, basado en el intercambio de Ca entre 
piroxenos ricos y pobres en calcio. Considera los pares augita-ortopiroxeno, augita- 
pigeonita y (aunque en menor medida) pigeonita-ortopiroxeno, o bien los tres 
piroxenos en conjunto. En el PDM no han sido identificados ni pigeonita ni 
ortopiroxeno, no obstante, este autor sostiene que puede estimarse una temperatura 
mínima utilizando el contenido de Ca de un solo piroxeno. Una condición para la 

utilización de este termómetro es que los piroxenos no tengan más de 10% de 
componentes no incluidos en el cuadrilátero (En-Fs-Dp-Ed), requisito que cumplen los 
clinopiroxenos del PDM, ya que el valor más bajo de la suma Wo+En+Fs es de 94,9% 
(en el dique sinmagmático gábrico). Tampoco se han identificado exsoluciones en los 
piroxenos del PDM (tal como es de esperar en piroxenos con elevados contenidos de 
Ca (Wo cercano a 50%), que no justifiquen la utilización del termómetro.

En la figura 6.31 se han superpuesto la composición de los piroxenos (los 
parámetros Wo, En, Fs calculados según Lindsley, 1983) a las isotermas de Lindsley y 
Andersen (1983), para 10 kbar. Este autor afirma que la presión tiene un efecto menor 
en la estimación de la temperatura, e incluso presenta una fórmula para corregir la 

influencia de este parámetro. Para el piroxeno rico en Ca:

T(P) = T + (P - P°) x [1,63 - 2,104 x X + T x (0,0027 + 0,0013 x X)]

donde Tpjes la temperatura corregida para la presión P, T es la temperatura aparente 
observada a la presión P° (la indicada en la figura 6.31) y X es la relación Fe27(Mg + 

Fe2+) del piroxeno. La exactitud del termómetro es de ± 50 °C.

Fig. 6.31. Composidón de dinopiroxenos 
según parámetros Wo-En-Fs, obtenidos 
de acuerdo a Lindsley (1983), 
superpuestos a las isotermas calculadas 
por Lindsley y Andersen (1983), para 10 
kbar. Celeste: piroxenita hombléndica 
(CM41), amarillo: homblendita piroxénica 
(CM1), verde: leucogabro (CM41 Ig), 
naranja: dique sinmagmático gábrico 
(CM25 di), rosa: monzonita (CM38).

Los resultados obtenidos se presentan en la tabla 6.5 (columna 5). Para las 
correcciones de presión, se utilizaron nuevamente los valores calculados con el 
método de Schmidt (1992, columna 6). Las temperaturas obtenidas con esta técnica, 
dan un rango de valores desde 939 0 y 923 °C en piroxenitas y homblenditas a 512 °C 

en monzonitas. Este último resultado y el obtenido para el leucogabro (702 °C) están 
en el orden de 200-250 °C más bajos que los obtenidos por el termómetro de Holland 
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y Blundy (1994), lo cual era de esperar, ya que el método gráfico basado en la 
composición de un solo piroxeno arroja resultados mínimos. Con esto se deduce que 
las temperaturas de cristalización en las ultramafitas habrían superado los 1000 °C.

A modo de ejemplo, pueden citarse las temperaturas obtenidas por Tibaldi y 
Otamendi (2008) en gabros con una paragénesis similar a gabros del PDM, excepto 
por la presencia de augita y ortopiroxeno, de la siena de Comechingones, Córdoba. 
Entre ellos emplean los métodos de Holland y Blundy (1994) y Lindsley (1983), 
descriptos más arriba. Estos autores obtienen un rango de 850-750 °C con el primer 
método (con excepciones de hasta 1065 °C), y de 900-500 °C con el segundo. Ambos 
grupos de temperaturas son comparables a las obtenidas aquí, incluso con una 
diferencia significativa entre ambos termómetros, aunque un poco menos notoria para 
los gabros de Comechingones, de hasta 250 °C. Por otro lado, las temperaturas que 
ellos obtienen mediante pares opx-cpx es de 1150-950 °C (métodos de Wells, 1977 y 
Kretz, 1982).

6.4.b.3- Fugacidad de oxígeno (foí)

La distribución del Fe3* y Fe2* en fases ferromagnesianas y óxidos de hierro 

permiten estimar el estado redox de los magmas a partir del cual cristalizaron (e.g. 
Wones y Eugster, 1965; Speer, 1984). Existen varias reacciones redox modelo 
(buffers) que controlan la fugacidad de oxígeno en los magmas, controlados 
principalmente por la temperatura. Estas son denominadas HM (hematita-magnetita), 
NNO (níquel-óxido de níquel; no ocurre en magmas naturales pero es comúnmente 
usada como referencia), QFM (cuarzo-fayalita-magnetita), MW (magnetita-wüstita), MI 
(magnetita-hierro), QFI (cuarzo-fayalita-hierro) y Wl (wüstita-hierro).

Las curvas definidas por los buffers HM y MW encierran los campos de estabilidad 
de magnetita, en particular, entre HM y QFM para sistemas con cuarzo libre y entre 
QFM y MW para sistemas saturados a subsaturados en sílice. La curva de 

enfriamiento de un magma en equilibrio, en el espacio T- fc>2, es paralela a las curvas 
que definen estos buffers, es decir, con fugacidades de oxígeno decrecientes.

La presión no tiene efecto significativo sobre la £>2 en sistemas cerrados (Kress y 
Carmichael, 1991). El agua disuelta en los magmas, en cambio, sí afecta al estado 
redox de un magma, siendo más oxidantes cuanta mayor proporción de agua 
contengan.

Buddington y Lindsley (1964) demostraron que la composición química de óxidos 
que coexisten en el sistema FeO-Fe2O3-TiO2 determina las condiciones de fch y 
temperatura del magma del cual cristalizaron. De todos modos, es difícil estimar la /02 
de los magmas primarios a partir del estudio de granitoides, dado que la magnetita 
comúnmente exsuelve su contenido de Ti durante condiciones de enfriamiento lento, y 
la ilmenita sufre uno o más estadios de oxidación y exsolución (Haggerty, 1976). De 
todos modos, pueden hacerse algunas inferencias en cuanto al estado de oxidación de 
los magmas usando la paragénesis mineral de las rocas y la composición química de 
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las fases. Por ejemplo, silicatos ferromagnesianos ricos en Mg sugieren magmas 

relativamente oxidantes, como así también lo sugiere la aparición temprana de titanita 
y magnetita en rocas félsicas (Enami et al., 1993). Además, la titanita es inestable a 
fugacidades de oxígeno iguales o inferiores al buffer NNO (Czamanske y Wones, 
1973).

La presencia de abundante magnetita junto a silicatos ferromagnesianos con 
relación Fe/(Fe+Mg) relativamente baja en el PDM (cpx 0,1-0,2, hbl 0,3-0,4, bt 0,47) 
sugiere condiciones oxidantes durante la cristalización. Esto mismo fue sugerido en la 
sección anterior al no observarse anomalía positiva en Eu en las rocas portadoras de 
plagioclasa. Los valores de #Fe de la homblenda del PDM son incluso menores a los 
sugeridos por Anderson y Smith (1995; #Fe entre 0,4-0,61) como indicadores de 
granitoides cristalizados con alta fot (series con magnetita), caracterizados por 
anomalías aeromagnéticas muy marcadas y abundancia de magnetita. La paragénesis 
cuarzo + magnetita define un límite inferior para la cercana al buffer QFM, y si se 
suma titanita a estas fases (como ocurre en dioritas y rocas más diferenciadas del 
PDM), la fo2 requerida se encuentra levemente por encima de este buffer (Czamanske 
y Wones, 1973; Wones, 1989; Enami et al., 1993). Por lo tanto, parece que tuvo que 
haber habido un pequeño salto desde condiciones controladas por debajo de la línea 
QFM al principio de la evolución (rocas sin cuarzo ni titanita -ultramáficas-) a 
condiciones por encima de esta en los estadios siguientes (dioritas-gabros en 
adelante). Este fenómeno de pasaje de un buffer a otro durante la cristalización del 
magma puede ocurrir si minerales con Fe3* en su estructura son reemplazados por 

otros (también portadores del mismo catión; Schmidt y Poli, 2004), como puede ser 
magnetita por epidoto. Otra causa responsable de la variación de la fch durante etapas 
finales de la cristalización es la modificación de la composición de la fase fluida, ya sea 
por fenómenos físicos (por separación de fases), o químicos (por reacciones de tipo C- 
O-S-H). Ambos fenómenos han tenido lugar en el PDM, dado que cada grupo litológico 

descripto representa una fracción de magma (y su fase fluida) separado de los pulsos 
previamente cristalizados durante su diferenciación. El fenómeno químico tuvo lugar a 
raíz de la incorporación de material cortical durante este último proceso (ver Capítulo 
12).

Por otro lado, la presencia de ilmenita define un límite superior de oxidación por 
debajo del buffer MIR (magnetita-ilmenita-rutilo; e.g. Hammarstrom y Zen, 1992).

El hecho de que el cociente anteriormente indicado (= 1-#Mg) en los minerales 
ferromagnesianos aumenta progresivamente con la diferenciación de la roca 
hospedante, sugiere, por otra parte, que la cristalización de los magmas tuvo lugar con 
una progresiva disminución en la fugacidad de oxígeno, a medida que descendía la 
temperatura (como es de esperar si se mantuvo el equilibrio), esto es, según una 
trayectoria aparentemente controlada por QFM.
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6.5- GEOQUÍMICA ISOTÓPICA

En la tabla 6.6 se presentan datos isotópicos de Sm y Nd del PDM, tomados de 

González Guillot et al. (en prensa). Allí puede verse que el rango de valores eNd(110) 
abarca desde +4,23 a -1,38, con un promedio de sNd(110) = +1,14. Los valores más 

altos corresponden a gabros y homblenditas, mientras que los más bajos pertenecen a 
las rocas más diferenciadas analizadas (monzogabro y monzonita), como así también 
a un grupo de homblenditas con bolsones pegmatíticos ricos en plagioclasa 
sericitizada. El valor +1,14 queda comprendido en el rango recientemente presentado 
por Hervé et al. (2006) para el BPA. Según estos autores, los plutones del BPA 

muestran valores de eNd(t) cada vez más altos con el decrecimiento de la edad. Los 

valores para los plutones de finales del Cretácico inferior y del Cretácico superior (122- 
77 Ma, rango de edad que comprende al PDM) son de +0,3 y +2,3, respectivamente, y 
Hervé et al. (2006) asumen una ausencia en el aporte cortical en plutones desde esta 
edad en adelante (hasta el Neógeno).

Tabla 6.6. Isótopos de Sm y Nd del PDM.
Sample Lithol. Sm(ppm) Nd(ppm) "WSld ’«Nd/1wNd ± 2SE 6(0) 4tiio) Tdm(Gs )

CM1 pxhbt 5.38 17.26 0.1885 0.512794 ±11 3.04 3.16 1.11
CM4 gab 7.3 33.155 0.1331 0.512809 ±11 3.34 4.23 0,47
CM7 mzg 8.89 36.89 0.1456 0.51264 ±11 0.03 0.76 0,83
CM13 gab* 1.554 7.588 0.1238 0.512531 ±18 -2.09 -1.06 0,82
CM 15 hbt 7.774 27.972 0.168 0.512744 ±20 2.07 2.47 0,87
CM28 gab* 5.558 22.728 0.1478 0.512532 ±8 -2.06 -1.38 1,05
CM 38 mzn 7.738 38.51 0.1215 0.512574 ±12 -1.24 -0.19 0,74

Mismas referencias que en tablas 6.2 y 6.3. Para los parámetros utilizados en los

cálculos de £ y Tdm ver Capítulo 3.

Los datos de isótopos de Nd presentan una correlación bien establecida con otros 
elementos mayoritarios y trazas indicadores de diferenciación magmática. El descenso 
progresivo en los valores de eNd(110) (y por ende de 143Nd/144Nd) desde rocas menos 

a más diferenciadas es acompañado, por ejemplo, por el incremento en la relación 
K2O/Na2O y (La/Yjw, como así también en el contenido de Rb, Zr y Ce, entre otros. 
Dado que la relación 143Nd/144Nd no varía durante el proceso de diferenciación 

magmática (Rollinson, 1993), la variación de esta relación enunciada arriba (en un 

factor >2o) predice que el proceso de diferenciación magmática asumido para el PDM 
no ocurrió en un sistema cerrado. Por lo tanto, tuvo que haber ocurrido posiblemente 
cierto grado de asimilación de material cortical paralela a la cristalización fraccionada 
(González Guillot et al., en prensa). Según esta interpretación, las rocas más 
evolucionadas contendrían la mayor proporción de material asimilado (Capítulo 12).

Todas las muestras analizadas (excepto CM4) dan edades Tdm proterozoicas, por 
lo tanto, si se asume un origen en el manto, no refleja la edad en la que los pulsos de 
magma fueron extraídos de su fuente. Entonces, las edades modelo pueden implicar 
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que el magma que dio origen al PDM se formó por fusión parcial de manto o corteza 
inferior máfica-ultramáfica antigua, posiblemente de edad Grenvilliana; o bien, y más 

probable, que éste se haya contaminado con corteza continental proterozoica. Hervé 
et al. (2003b) indican la presencia de zircones mesoproterozoicos en rocas 
metasedimentarias en varios complejos de los Andes Patagónicos, los cuales 
constituyen un material potencial (vía asimilación) para otorgar ese carácter "antiguo” 
a las rocas del PDM. Granitoides jurásicos de Coedillera Darwin, península Antártica e 
islas Georgias del Sur dan edades Tdm semejantes al PDM, entre 1,02 y 1,15 Ga 
(Storey y Alabaster, 1991; utilizando los mismos valores para el manto deprimido y 

constante de decaimiento). Edades Tdm  similares también son reportadas por Calderón 
et al. (2007) para granitoides de 102 Ma en el batolito Patagónico a los 49°S.

El único dato de 87Sr/e8Sr inicial (Sri) obtenido hasta ahora en un bolsón gábrico del 

PDM da un valor de 0,703906, demostrando la nula participación de material cortical 
en el magma del cual deriva (ver más detalles en Capítulo 12).

6.6- METAMORFISMO DE CONTACTO

La roca de caja no ha sido intensamente estudiada y las observaciones sólo se 
restringen al contacto con el intrusivo (no más de unas pocas decenas de metros 
desde el contacto) (Sección 6.2.c). Por lo tanto, se desconocen las dimensiones y 
geometría de la aureola de contacto.

El encajante presenta una impronta de metamorfismo térmico con desaparición en 

grado variable de la estructura sedimentaria y metamórfica regional, con desarrollo de 
fractura concoide en las fades más finas.

La paragénesis del metamorfismo de contacto observada inmediatamente 
alrededor del cuerpo intrusivo consiste en recristalización de cuarzo + plagiodasa ± 

feldespato potásico, con bordes poligonales (granos de ~100-400 pm) y desarrollo de 
cordierita + biotita ± muscovita (fig. 6.32a). Las micas crecen sin orientadón 
preferendal, según una textura decusada. La abundancia de biotita le otorga a las 
rocas una coloradón rojiza. En el extremo norte (donde se presume que la Fm. 
Yahgán representa el encajante), aparecen, además de la paragénesis anterior, 
escasos granos de granate o estaurolita (?) ± fibrolita (sin muscovita). Esta 
paragénesis se restringe a una aureola de no más de 10 m de espesor.

Hada afuera de la aureola anterior, aparecen niveles más finos (tamaño limo fino), 
con una paragénesis metamórfica de menor grado consistente en cristales de 
cordierita muy poiquilítica (cristales moteados) + biotita. Los primeros están rotados y 
estirados, y envueltos por la matriz, indicando credmiento pre- a sin-dnemático (fig. 
6.32b). Las láminas de biotita en parte rodean a estos granos y en parte están 
induidos en ellos. Más tarde aparece andalucita, de credmiento post-dnemático (fig. 
6.32c).
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La presencia de cordierita y biotita pre- a sin-cinemática y crecimiento luego de 
andalucita post-cinemática es mencionado también por Suárez et al. (1982), en la 
aureola del plutón Santa Rosa, NO de la isla Navarino.

Fig. 6.32. Paragénesis del metamorfismo de 
contacto, (a) cordierita con macla cíclica (círculo), 
junto a plagioclasa, cuarzo, feldespato alcalino, 
biotita y muscovita. Nicoles cruzados, (b) pizarra 
con motas de cordierita poiquilítica y rotadas. 
Nicoles cruzados, (c) cristales de andalucita 
(quiastolita, color blanco) subhédricos 
discordantes con la matriz (misma muestra que 
(b). Nicoles paralelos. La barra en las tres figuras 

representa 200 jim.

Aparentemente, la presencia de granate, muy típico en la aureola de Ea. Túnel 
(ver Capítulo 7) y estaurolita (?) reflejan diferencias en la composición del protolito, y 
no en las condiciones del metamorfismo. La presencia de componentes tales como 
MnO y CaO en las metapelitas (componentes extras al sistema KFMASH3 que definen 

las series de facies) permiten la estabilización de granate (e.g. Pattison y Tracy, 1991). 
En este caso, el granate debería ser rico en MnO, diferente a granates generados 
exclusivamente por efectos de presión (Mn/(Fe+Mg+Ca+Mn) £0,1).

La escasa información presentada aquí permite interpretar, provisoriamente, que la 
facies del metamorfismo de contacto en el PDM se ubica dentro de la Serie de facies 
1, tal como la describen Pattison y Tracy (1991), equivalente a la batozona 1 y límite 
con la batozona 2 de Carmichael (1978). Esta serie se caracteriza por la presencia de 
andalucita y cordierita en paragénesis de bajo y mediano grado, y la coexistencia de 
andalucita y feldespato alcalino o estos dos más sillimanita a mayor grado 
metamórfico. Dentro de esta serie, la subserie 1a (de menor presión), podría ser la 
correspondiente a la aureola del PDM, caracerizada por la ausencia de granate en la 
asociación de mayor grado, si se acepta que la aparición de esta fase en las pizarras 
del contacto norte se deben a la presencia de componentes favorables para su 
estabilización (CaO y MnO) y no a la presión de formación. Lamentablemente no se 

3 K2O - FeO - MgO - AI2O3 - S¡O2 - H2O.
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dispone de análisis químico de granates que puedan favorecer o desestimar esta 
hipótesis.

Las paragénesis observadas corresponden a presiones de no más de 2-3 kbar y 
temperaturas inferiores a -600 °C (Pattison y Tracy, 1991), o ligeramente superior en 
el contacto directo con el cuerpo ígneo, demostrado por la presencia de sillimanita (fig. 
6.33). Este valor de presión coincide con el estimado en la Sección 6.4 (tabla 6.4), 
para los pulsos finales de la cristalización del PDM.

Fig. 6.33. Diagrama P-T-fases idealizado para metapelitas, mostrando las batozonas de Carmichaei 
(1978). En rojo se ha delimitado el grado metamórfico posiblemente alcanzado en la aureola del PDM. 
Abreviaciones de minerales según Kretz (1983). Modificado de Pattison y Tracy (1991).
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7. SECTOR ESTANCIA TÚNEL Y PENÍNSULA USHUAIA

7.1-INTRODUCCIÓN

En este sector aflora uno de los cuerpos más grandes dentro del Magmatismo 
Potásico Fueguino (MPF), con casi 14 km2 (el segundo después del Plutón Diorítico 

Moat (PDM)); y uno de los más conocidos, por su fácil acceso. Acevedo (1996) asigna 
a este cuerpo el nombre de Homblendita Ushuaia (HU).

Sus afloramientos se reparten en dos sectores debido a discontinuidades 
tectónicas: inmediaciones de estancia Túnel y península Ushuaia. En ambos casos el 
encajante es la Fm. Yahgán. El primero de estos afloramientos es el de mayores 

dimensiones, mientras que en la península los asomos son muy reducidos, y sus 
principales exposiciones se deben a obras de cantereo realizadas durante la 
construcción del nuevo aeropuerto de la ciudad, a principios de la década del 80.

Este último afloramiento, a pesar de sus escasas dimensiones, ofrece una gran 
diversidad litológica. En este sentido, se han podido reconocer dos suites intrusivas 
diferentes, en base a características petrológicas y geoquímicas, una de ellas 

perteneciente a las series medianamente alcalinas, rica en K2O (MPF) y la otra a las 
calco-alcalinas, e intruye (al menos sus términos finales) a la primera. Este hecho 
permite asegurar que sólo dentro de la primera de estas suites puede incluirse 
entonces la unidad denominada Homblendita Ushuaia, mientras que la otra quedaría 
excluida de ésta. Esta diferenciación de unidades no ha sido establecida en trabajos 
previos (Acevedo, 1990, 1996; Acevedo et al., 2002; Elztein, 2004), habiéndose 
agrupado todo el conjunto litológico dentro de la Homblendita Ushuaia. En Ea. Túnel 
afloran también escasas manifestaciones de la suite calco-alcalina.

A esta última suite se le asigna el nombre informal en este trabajo de Suite de la 
Península Ushuaia (SPU).

El intrusivo está ubicado sobre la costa norte del canal Beagle. El cuerpo de Ea. 
Túnel aflora en un cordón de escasa altura (< 400 msnm) que bordea el faldeo austral 
de la sierra de Sorondo, a unos 8 km del centro de la ciudad de Ushuaia (fig. 7.1). Está 
limitado por las rutas provinciales 30 (al Sur) y 35 (al Norte). A lo largo de la primera de 

estas vías, los afloramientos comienzan a divisarse unos 900 m antes de llegar a la 
baliza Escarpados (actual límite oriental de la ruta 30).

El mapa aeromagnético de la provincia de TdF (Hoja 5569-II, SEGEMAR, 1998) 
muestra una gran anomalía positiva (70 km2) sobre la ciudad de Ushuaia, con 

máximos superiores a los 1200 nT (fig. 3.1). Presenta una geometría subcircular, con 
su eje mayor en dirección NO, de unos 10 km de largo. Abarca los sectores de Ea. 
Túnel y el extremo oriental de la península Ushuaia. La distribución de anomalías es 
asimétrica, con los valores máximos de unidades nT sobre el cuerpo de Ea. Túnel, 
donde predominan las rocas ultramáficas con abundantes cumulatos de magnetita- 
ilmenita. La escala regional de este mapa (1:250000) no permite ver las 
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discontinuidades que se observan en superficie. En base a datos de anomalía 

magnética y de susceptibilidad magnética medidos en el terreno, Tassone et al. (2005) 
sugieren que ambos afloramientos pertenecen a un único cuerpo continuo. Es de 

esperar entonces que las dimensiones del intrusivo sean mucho mayores en subsuelo.

Fig. 7.1. Imagen Landsat (bandas 731) de las cercanías de Ushuaía. Las rocas plutónicas se han 
marcado con transparencia rosa. La Homblendita Ushuaía tiene sus dos manifestaciones en el sector de 
Ea. Túnel y península Ushuaia. El circulo amarillo marca la anomalía magnética causada por al HU (curva 
de 0 nT, ver también fig. 3.1). En isla Navarino (Chile) afloran otros cuerpos piutónicos calco-alcalinos 
(Santa Rosa (SR) y Castores), pertenecientes al Batoírto Patagónico Austral (BPA; Suárez et al., 1985d), 
con características semejantes a la suite calco-alcalina de la península Ushuaía. En isla Hoste (Chile) 
también hay afloramientos del BPA. En la imagen se ve además la ubicación del Co. Trapecio, descrlpto 
más adelante.

En el NO de la isla Navarino, Chile, afloran dos plutones (Castores y Santa Rosa) 
de características en parte semejantes al intrusivo de Ea. Túnel y península Ushuaia 
(Suárez et al., 1982, 1985d, 1987). El plutón Santa Rosa se ubica sobre la costa del 
canal Beagle, frente a los afloramientos de los alrededores de Ushuaia. Sólo su 
porción austral se conserva. El plutón Castores se ubica al sur del anterior, separado 
por un septo metapelítico (Fm. Yahgán) de -600 m de espesor (Suárez et al., 1987) 
(fig. 7.1). La composición de estos cuerpos, en orden temporal de emplazamiento, 
consiste en (/) gabros y homblenditas muy variadas texturalmente, (//) dioritas y gabros 

de grano fino, (///) tonalitas, granodioritas y monzodioritas cuarzosas, con foliación 
magmática (la fitología dominante), (rv) diques basálticos y andesíticos sinplutónicos y 
(v) cuerpos menores y diques tonalíticos y granodioriticos (Suárez et al., 1985d). Estos 
mismos autores obtienen un rango de edades desde 92 a 81 Ma (K-Ar, biotita y 
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homblenda, respectivamente) para estos plutones. Suárez et al. (1985d, 1987) indican 

que el emplazamiento del plutón Castores ha sido en forma diapírica. Por su parte, 
Hervé et al. (1984) ubican a estos intrusivos dentro del Complejo de Gabros (gabros y 
homblenditas) y del Grupo Plutónico Canal Beagle, dentro del BPA (ver Capítulo 5).

7.2- ANTECEDENTES

La primera mención sobre el intrusivo fue presentada en un trabajo de arqueología 
(Orquera et al., 1977) sobre el yacimiento arqueológico Lancha Packewaia, ubicado 
aproximadamente a mitad de camino entre baliza Escarpados y Ea. Túnel. Allí 
mencionan la presencia de plutonitas negras de grano grueso, de tipo gabro, con 
muchos piroxenos y anfíboles, inyectadas por fluidos cuarzosos. Otra mención, 
carente de valor petrográfico, fue realizada posteriormente por Bruhn (1979). Este 
autor muestra en su mapa a escala 1:500000 la presencia de rocas plutónicas 
pertenecientes al Batolito Patagónico, inmediatamente al este de Ushuaia.

Caminos (1980) y Caminos et al. (1981) mencionan diques de pórfido 
posiblemente sienítico de aproximadamente 0,5 m de potencia en la península 
Ushuaia, intruidos en la Fm. Yahgán.

A partir de aquí comienza una serie de controversias en cuanto al origen de las 
ultramafitas de Ea. Túnel. En este sentido, y contrariamente a la interpretación de 
Bruhn (1979), Caminos et al. (1981) asignan a estas rocas, tentativamente, al 
complejo ofiolítico de la cuenca marginal (Rocas Verdes). Lo mismo postulan Haller y 
Delpino (1989), indicando que representan parte de una columna ofiolítica 
desmembrada. Un punto de vista semejante al de Bruhn (1979) lo proponen Quartino 
et al. (1989), vinculando a estas rocas con el Batolito Patagónico, incluidas las de 
península Ushuaia. Ninguno de estos autores ha presentado fundamentos 
geoquímicos ni estructurales que avalen las diversas hipótesis. Los primeros 
argumentos geoquímicos en favor de un origen batolítioo y no ofiolítico los presenta 
Acevedo (1992).

La primera descripción petrográfica detallada para el intrusivo de Ea. Túnel es 
realizada por Acevedo et al. (1989). Estos autores describen tres tipos litológicos: 
homblenditas y piroxenitas, venas sieníticas, y un tercer tipo litológico, híbrido entre 

estos dos, generado por reacción de ambos extremos. También aportan los primeros 
datos geoquímicos (elementos mayoritarios) y describen, además, la presencia de 
biotita y granate en las metapelitas de la Fm. Yahgán como producto del 
metamorfismo de contacto.

Acevedo (1990) describe los afloramientos de la península Ushuaia, luego de ser 
expuestos por las obras de cantereo. Allí menciona rocas ultramáficas homologables a 
las de Ea. Túnel, y filones dacíticos que cortan a las anteriores. Propone un 
emplazamiento de tipo “diapirico forzado* para estas plutonitas, ya que se observa un 
arqueamiento anticlinal, siguiendo además una propuesta similar de Suárez et al. 
(1985d, 1987) para los plutones Castores y Santa Rosa.
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Acevedo et al. (1992) y Acevedo (1996) aportan datos geobarométricos para el 
sector Ea. Túnel y península Ushuaia.

Acevedo et al. (2002) proponen, para los magmas de la HU, un origen por fusión 
parcial del manto en un ambiente de subducdón. Según estos autores, la diversidad 
litológica, incluyendo a los filones dacíticos, se debe a procesos de cristalizadón 
fraccionada. Pese a que la geoquímica de la HU (exceptuando a las dacitas) sigue una 
tendencia medianamente alcalina en un diagrama TAS (ver también Cerrado et al., 
2000), Acevedo et al. (2002) asumen tal alcalinidad a enriquecimiento en K por 
contaminación cortical durante el ascenso del magma hada el nivel de emplazamiento, 
y por presenda de venillas de carbonato (producto de un metamorfismo retrógrado), 
las cuales provocan una disminución en la proporción relativa de SÍO2. De esta manera 
proponen una naturaleza calco-alcalina para el magma original.

En cuanto a la edad, sólo hay disponibles escasos datos K/Ar (roca total) de 

península Ushuaia. Allí, una homblendita dio 113 Ma (Acevedo et al., 2002). Un 
ensayo sobre un filón dacítico arrojó un valor de 100 Ma (Acevedo et al., 2002). Por su 

parte, Ramos et al. (1986) obtuvieron un valor de 77 Ma para diques graníticos del 
extremo SO de la península Ushuaia, encajado en la Fm. Yahgán (las obras del 
aeropuerto nuevo han sepultado los afloramientos de este sector de la península, por 
lo que no se ha podido determinar si tales diques son realmente graníticos o dacíticos / 
granodioriticos como se describen más adelante).

Posteriormente, Elztein (2004) realiza una descripción petrográfica detallada de los 
afloramientos de la península Ushuaia y de las mineralizaciones asociadas. Aporta, 
asimismo, nuevos datos geocronológicos (K/Ar, roca total), con valores de 91 Ma 
(diorita) y 87 y 88 Ma (diques lamprofíricos). Lamentablemente, no se tiene certeza de 
si la diorita analizada pertenece a la HU o a la SPU, por lo tanto este valor no será 
tenido en cuenta en este trabajo.

Rapalini et al. (2005) establecen que no se observan fábricas deformactonales en 
los filones dacíticos (SPU), en base a mediciones magnéticas de campo, en 

concordancia con las edades post-tectónicas de estos cuerpos. Con datos de la misma 
naturaleza, Menichetti et al. (2007) indican que el intrusivo tiene forma de gota 
invertida, con una profundidad de 3,4 km.

7.3- GEOLOGÍA DE LOS PLUTONES

7.3.a- Sector Ea. Túnel

Este sector está dominado por afloramientos de la HU (MPF), aunque existen 
manifestaciones menores de la suite calco-alcalina (SPU).

El cuerpo intrusivo (HU) abarca una superficie de 4,7 km de largo por 2,9 km de 
ancho en su parte más ancha, con una orientación NO-SE (fig. 7.2). Está emplazado 
en metasedimentitas de la Fm. Yahgán (limolitas, areniscas finas y tobas de 
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composición intermedia de bajo grado metamórfico regional) transformadas a homfels 

en las inmediaciones del cuerpo ígneo.
El plutón consiste principalmente en rocas de coloración blanquecina de 

composición desde diorita / gabro a monzodiorita, que afloran hacia el extremo NO 
principalmente; y rocas oscuras conformadas por homblenditas y piroxenitas de grano 

grueso de color verde oscuro que afloran en el extremo SE. La distribución de estas 
rocas define una estructura zonada en planta. Hacia el SO, muy cerca del contacto 
entre dioritas-gabros y el encajante, aflora un pequeño cuerpo tonalítico, con biotita y 
granate. Venas leucocráticas cortan a todas estas rocas (excepto a las tonalitas -al 
menos no se ha detectado que esto ocurra-). La composición modal de estas venas es 
de monzonita (fig. 7.3, tabla 7.1), aunque Acevedo et al. (1989) las describen como 

sienita, y los datos geoquímicos aportados por ellos caen en el campo de sienitas de 
Cox et al. (1979). Todas estas unidades pertenecen al MPF.

Finalmente, las rocas menos representadas consisten en delgados diques (de 
hasta 20 cm de potencia) de lamprófiro, alojados en homblenditas, dioritas / gabros, 
monzodioritas, e incluso en la Fm. Yahgán, en la periferia del intrusivo.

Dentro de la suite calco-alcalina, se han reconocido, de manera aislada, dos 
filones fenoandesíticos de un metro de potencia, a pocas centenas de metros de los 
límites E y O del plutón, alojados en las metasedimentitas y concordantemente con la 
esquistosidad. Además, dentro del perímetro de la HU, se han identificado una 
meladiorita (MT23) y monzodiorita / monzogabro cuarzoso (MT32-A) cuyas 
propiedades petrográficas indican que estas rocas podrían ser equivalentes a rocas de 
la SPU. No se pudo determinar aquí la relación que guardan estas facies con la HU. 
Incluso fue necesario el análisis petrográfico para su ubicación dentro de la suite de la 
península mencionada. Entre las características referidas, se pueden indicar la 

presencia de abundante cuarzo, y cristales de circón y especialmente allanita entre los 
accesorios de MT32-A (tabla 7.1). Además, esta muestra contiene enclaves de una 
meladiorita / melagabro comparable a los de la península (ver sección 
correspondiente). La meladiorita MT23, por su parte, contiene plagioclasa de 
crecimiento intersticial respecto a homblenda, característico de aquel sector. Otra 
particularidad, aunque no es exclusivo de estas rocas, es la ausencia de piroxeno en 
estas dos muestras. En la fig. 7.2 se da la ubicación de las muestras analizadas.

Gran parte del cuerpo se encuentra cubierto por depósitos morénicos y 
vegetación, lo que dificulta notablemente la interpretación de las relaciones entre los 
distintos tipos litológicos. Así, en el mapa (fig. 7.2) se ha marcado el límite entre 
dioritas / gabros y monzodioritas de manera tentativa.

7.3.a. 1- Descripción litológica y petrográfica

PIROXENITAS. Conforman una pequeña porción del plutón, en el extremo SE del 
mismo, con una superficie de 1,1 x 0,7 km2, alargado en dirección NO-SE, en la misma 

dirección que el plutón en su totalidad.
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Fig. 12. Mapa geológico de la Homblendita Ushuaia, sector Ea. Túnel. Se da la ubicación de las muestras 
referidas en la tabla 7.1 y/o en el texto. MT8 corresponde a un filón feno-andesítico (SPU). También se da 
la ubicación de los perfiles presentados más adelante. No se han podido graficar, por cuestiones de 
escala, las venas de monzonita-sienita ni los filones fenoandesfticos y de lamprófiro.
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Son rocas de color verde oscuro con textura cumular, conformada por cristales de 

dinopiroxeno (diópsido) y homblenda de 2-3 cm de tamaño de grano (fig. 7.4a). La 
proporción relativa de cristales de homblenda es abundante, por lo tanto clasifican 
dentro del campo de piroxenitas hombléndicas (fig. 7.3). No se ha observado olivina, 
pero sí ocasionalmente escasa plagioclasa, por lo que les cabría el adjetivo de 
plagiodasíferas. Otro mineral presente en escasa proporción es biotita, junto con 
apatita (ésta puede ser muy abundante, en una muestra (MT61) con hasta 18% en 
volumen de la roca; fig. 7.4b) y epidoto primario intersticial (tabla 7.1). Junto a estos 

minerales aparece, y en concentraciones importantes (hasta 10-20% en volumen) 
cúmulos de magnetita - ilmenita de forma irregular, de aproximadamente 1 cm de 
largo, pero que pueden alcanzar hasta los 5 cm (fig 7.4c). Éstos, piroxenos y apatita 

forman las foses cumulares, mientras que la homblenda la intercumular.

Tabla 7.1. Análisis modal de la HU.
Muestra Lito Kfo Pl Qtz Hbl Cpz Bt Spn *p Opq Zm ER Otros* TOT M% Q A P

MTF1 hbt - - - 68,8 - - 0.6 7,7 - 0.4 22,5 100,0 100 0 0 0
MTF2 mzn(v) 42,1 56,7 0,4 0,2 0,4 tr 02 100,0 1 0 42 57
MT9-J ton 4,0 46.1 20,7 14,0 tr 0.5 4.8 100,0 19 37 6 57
MT13 hbt 2,1 95.2 0,0 1.8 100,0 96 0 0 0
MT23 dio 3,5 35,0 22 57,7 02 03 0,4 100,0 58 5 6 86
MT26 hbt 60,1 0,2 02 0.2 7,4 1.3 0,2 0,5 100,0 100 0 0 0
MT30 mzd 19,4 51,2 33 18,6 1.6 0,8 Ir 4.7 100,0 26 5 26 69
MT32-A mzd/mzg qz 15,7 56,6 10,8 15,2 0,7 0,2 0,5 0.2 tr 0,1 100,0 17 13 19 68
MT36-A mzd/mzg qz 10,5 40,1 4,4 23,0 1.4 0,9 0,9 0,1 0,1 0.7 100,0 27 6 27 67
MT42 dio 3.0 60,5 1.5 31,0 1.0 0,3 0,8 tr 100,0 34 2 6 92
MT45 melado 0,4 66,0 2,6 5,3 15,8 1.2 5,0 2,7 100,0 30 4 1 96
MT48-A mznqz(v) 33,2 55,8 10,0 0,6 - 0,1 tr 0,5 tr 100,0 1 10 34 56
MTB1 podhb 20,7 35,0 18,2 17,1 100,0 100 0 0 0
MT70 mzd/mzg 7,8 56,1 3.8 26,1 2,7 0,7 0,8 0,3 1.6 100,0 32 6 12 83
MTB7 mzd 18,3 60.4 13,7 4.2 0.8 0,4 2,1 0.1 100,0 21 0 23 77
MTB9 mzd 11,0 51,3 1,3 31.0 1.3 0,5 1,4 0,6 0,6 - - - 100,0 36 2 17 81
• A no ser que m especifique, otros representa minerales máficos alterados irreconocibles
pit hb: piroxenltB hombléndlca, hbt homblendita, dio: dlorita, mzg/mzd (qz): rnonzogabra/monzodlorita (cuarzoso), mzn (qz): monzonita (cuarzosa), 
ton: tonalila, (v): vena/venRIa
MT9-J: Otros incluye 1,2% Grt y 0,1% Me
MT32-A: Otros es Aln. Ésta y MT23 contienen Indicadores que sugieren afinidad con rocas de Península Ushuaia

El piroxeno es subhedral y la homblenda aparece reemplazando al piroxeno o en 
agregados subhedrales. La apatita aparece generalmente en agregados entre los 
mafitos, o como inclusiones en éstos. La biotita se presenta como reemplazo de 
cristales de homblenda, hada los bordes cristalinos.

Estas rocas, al igual que las ultrabasitas del PDM, presentan diques 
sinmagmáticos meladioríticos, generalmente discontinuos y de contornos irregulares 
de escaso espesor, de 3 a 20 cm. Son desde completamente afoníticos a porfíricos, 
con fenocristales de homblenda de hasta 2 mm de largo, inmersos en pasta afanítica 
constituida por cristales félsicos (no identificados), homblenda, piroxeno y biotita 

inferior a 100 pm. Los cristales están orientados paralelamente a las paredes de las 

venas, conformando un fino laminado de capas más y menos máficas. Como 
accesorios presenta circón, apatita y opacos.

Otra similitud con homblenditas y piroxenitas de Moat, es la presencia de bolsones 
anortosíticos / leucogábricos irregulares constituidos por plagioclasa cáldca, 
generalmente muy alterada, y proporciones menores de minerales máficos, 
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euhedrales, y que suelen desarrollar mayor tamaño que en la piroxenita-homblendita 
en la que se alojan. A su vez, este líquido leucogábrico produce brechamiento de su 
encajante.

Fig. 7.3. Diagrama QAP y de rocas gabroides de muestras de Ea. Túnel. Los circuios grises y negros 
corresponden a la HU (en negro venas y venillas póstumas), los círculos verdes a rocas con afinidad a la 
suite calco-alcalina de península Ushuaia, y en naranja la tonalita de biotita y granate. Los cuadrados 
representan rocas de la península mencionada (en las cuatro muestras que caen en el campo de basalto / 
andesita se midieron solo los fenocristales).

HORNBLENDITAS. Afloran en un área más extensa que las piroxenitas. Son rocas 
de coloración verde algo más oscuro que aquel grupo y con una textura semejante 
dada por cristales de homblenda, dispuestos al azar y de hasta varios centímetros de 
largo (fig. 7.4d). La principal diferencia radica en la escasez o ausencia de piroxenos. 
Además, muestran una disminución en el tamaño y proporción de opacos y biotita, y 
pueden alcanzar una granulometría mucho más gruesa, con cristales de homblenda 
de hasta 7 cm. Plagioclasa, apatita, titanita y epidoto (pistacita) primario son 

constituyentes menores (tabla 7.1). Los cristales de homblenda están generalmente 
zonados.

Las homblenditas presentan a menudo los mismos diques sinmagmáticos 
descriptos para las piroxenitas.

DIORITAS / GABROS. Son rocas de grano medio de color gris. El contenido en 
minerales máficos no es uniforme, dando lugar en ocasiones a variedades 
melanocráticas, compuestas principalmente por homblenda y plagioclasa. Al igual que 
en el PDM, se ha observado una alternancia de bandas 5-10 cm de espesor más y 
menos ricas en mafitos y en feldespatos, y con una ligera variación en la granulometría 
(fig. 7.5a), acompañado por una foliación ígnea dada por orientación de cristales (fig. 
7.5b). Presentan autolitos de homblendita desde centimétricos hasta escasos metros 
de longitud, con bordes irregulares y angulosos.

Al microscopio estas rocas presentan una textura granuda hipidiomórfica, con 
tamaño de grano del orden de los 2-5 mm.
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Fig. 7.4. Texturas de piroxenitas y homblenditas. (a) piroxenita con textura adcumulado. Cristales de 
homblenda anhedral (intercúmulo) se disponen entre cristales de piroxeno subhedral y opacos, formando 
en partes texturas poiquilfticas (la distribución de hbl y cpx no es homogénea en esta muestra (MT61), 
Np). (b) misma muestra que en (a) pero una porción de granulometría más fina y con abundante apatita 
(Np). (c) piroxenita de grano grueso con cúmulos de minerales opacos >1 cm (flechas, MT19=MT59). (d) 
homblendita con epidoto primario intersticial entre granos de homblenda. A la izquierda se observa 
epidoto secundario, producto de alteración de homblenda (MTF1, Nx). En (a), (b) y (d) la barra representa 
1 mm.

Las escasas mediciones de la composición de la plagiodasa (por métodos ópticos 
y microsonda electrónica) sólo han permitido identificar rocas de composición diorítica. 
La ausencia de gabros, sin embargo, puede reflejar simplemente la falta de datos 
suficientes. No seria ilógico pensar en la presencia de esta fitología aquí, ya que estas 
rocas aparecen en las demás localidades estudiadas del MPF. Por lo tanto se 
mantiene la denominadón diorita / gabro para referirse en términos generales a rocas 

con 0 a 5% de cuarzo y menos del 10% de feldespato alcalino.
Las piagiodasas son de composición andesina y presentan macla polisintética y 

zonación múltiple. Son cristales euhedrales a subhedrales y entre ellos se disponen 
los mafitos de menor tamaño de grano. La homblenda también presenta mada y 
zonación, con coloración castaña en el centro y verde hada el borde. Generalmente 
son cristales subhedrales a anhedrales. El piroxeno (diópsido), biotita, feldespato 
alcalino y cuarzo pueden o no estar presentes, los dos últimos son más frecuentes en 
monzodioritas.

Entre los minerales accesorios, están presentes apatita, titanita, opacos y circón.

115



Capítulo 7. Sector Estancia Túnel y península Ushuaia M González Guillot

El orden de cristalización es el mismo que el establecido para las dioritas de Moat. 
Los cristales de plagioclasa y piroxeno (cuando está presente) son los primeros en 
cristalizar. La cristalización sigue, en algunos casos, con plagioclasa de grano más fino 
junto a homblenda euhedral. Finalmente homblenda anhedral crece conformando 
texturas poiquilíticas. La apatita aparece durante toda la etapa de cristalización, 
mientras que la titanita cristaliza con posterioridad a la plagioclasa.

Como ocurre también en homblenditas, los cristales de piroxeno suelen estar 
reemplazados parcialmente por homblenda, y ésta, aunque poco frecuente, por biotita.

MONZODIORITAS. Afloran principalmente en el extremo NO del plutón (fig. 7.2), 
aunque existen pequeños asomos de monzodioritas intercalados entre las dioritas / 
gabros. Consisten en rocas de textura granuda, con granos del orden de los 3-5 mm 
(granulometría media). La mineralogía es similar a la de las dioritas, aunque, como es 
de esperar, con mayor proporción de plagioclasa y feldespato alcalino intersticiales. 
Los minerales máficos no superan el 35% en volumen (tabla 7.1). Estas rocas también 
muestran foliación magmática dada por la orientación de minerales (fig. 7.5c)

Presentan autolitos redondeados de diorita enriquecidos en mafitos y de 
homblendita un poco más angulosos, así como también de la roca de caja.

Las plagiodasas de generación temprana, de mayor tamaño, son euhedrales. En 
una muestra analizada con microsonda electrónica (MT89), se midieron núcleos de 
composición Ans^. Estos cristales están zonados con bordes más sódicos (Arta^; 
una composición similar se obtuvo en otra muestra (MT87) por métodos ópticos). Los 
cristales euhédricos más chicos ya tienen esta última composición. Finalmente 

aparece una fase tardía anhedral y sin mada ni zonadón que crece de manera 
intersticial y reemplaza a la plagioclasa primaria, con desarrollo de texturas 
mirmequíticas sobre ésta (fig. 7.5d). Se trata de feldespato alcalino micropertltico, 
plagioclasa aún más sódica (An^s) y escaso cuarzo. El feldespato alcalino conforma 
además texturas poiquilíticas, englobando cristales de plagioclasa euhédricos. En 
algunos casos estas texturas indican que el cuarzo pudo formarse a raíz de la 
disolución localizada de la plagioclasa y su posterior precipitación. Este proceso difiere 

del mecanismo tradicional de formación de mirmequitas, y ha sido mencionado en 
otros plutones (e.g. Batolito de la Costa, Perú, Masón, 1985). Collins (1997) estudia 

este fenómeno, en el cual la plagioclasa es reemplazada de por feldespato alcalino 
volúmen x volúmen y no masa x masa (como se indica para el origen tradicional de 
mirmequitas, según la ecuación inversa: 3kfs + Ca** + Na* —> Ab + An + 4qtz + 3K*). 
En el tipo de sustituciones sugeridas por Collins (1997), la entrada de K a la estructura 
de la plagioclasa genera canales de escape para el Ca, Na y Ai, pero de todos modos, 
la salida de estos cationes no siempre es exitosa, y quedará un remanente de ellos, 
respecto a un exceso de Si en la estructura, en proporciones no adecuadas para 
recristalizar como plagioclasa, formando en su lugar vermes de cuarzo a partir de ese 
excedente de Si. El tamaño de los vermes es proporcional al contenido de Ca de la 
plagioclasa, constituyendo granos en lugar de vermes en algunos casos.
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El mineral máfico más abundante es la homblenda. Ésta es anhedral y de 

granulometría similar a las piagiodasas, y se presenta en forma intersticial respecto a 
éstas. El piroxeno y biotita pueden o no estar presentes, y siempre de menor tamaño y 
en concentraciones inferiores a la homblenda, aunque el piroxeno suele ser más 
abundante en estas rocas que en las dioritas (tabla 7.1; fenómeno que también se da 
en Co. Jeu-Jepén). Otras foses presentes son opacos, titanita, apatita y epidoto de 
origen primario (pistadta).

Fig. 7.5. Estructuras y texturas en dioritas / gabros y monzodioritas. (a) bandeado ígneo en diorita / gabro 
dado por la alternancia de capas de diferente maficidad y granulometría, desplazadas por fallas de 
pequeña magnitud, (b) foliación magmática en diorita / gabro con orientación preferencial de cristales de 
pl y hbl (barra 1 mm, Nx; muestra ET27). (c) foliación magmática en monzodiorita con orientación 
preferencial de cristales de cpx y pl. Se observa además hbl poiquilitica que incluye a cpx y pl, 
reemplazándolos parcialmente (flecha; muestra MT87; barra 1 mm, Nx). (d) cristales de pl con reabsorción 

por kfs intersticial, con desarrollo de mirmequitas (flechas) sobre pl (MT87; barra 250 jim, Nx).

VENAS DE MONZONITA-SIENITA. Los líquidos más diferenciados se presentan a 
modo de delgadas venas (desde milimétricas hasta algunos metros de espesor) 
discontinuas y en ocasiones anastomosadas, o de impregnaciones. Están alojadas en 
todos los tipos litológicos descriptos precedentemente, pero es en las homblenditas y 
piroxenitas donde parecen ser más abundantes. En éstas forman además cuerpos 
macizos más o menos equidimensionales (plugs) de aproximadamente 15 m de 
diámetro. Las impregnaciones pueden ser de limites más o menos definidos, en el 
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caso de homblenditas (fig. 7.6a) o de límites difusos (en monzodioritas) en donde la 
monzonita-sienita produce reemplazos locales de los componentes originales de la 
monzodiorita encajante (fig. 7.6b).

Es importante aclarar que las muestras analizadas modalmente aquí poseen una 
composición monzonítica (fig. 7.3 y tabla 7.1, más otras dos muestras no incluidas en 
la tabla), aunque Acevedo tí al. (1989, 2002) indican una composición sienítica para 

estas venas (ver fig. 7.19a, más adelante). Considerando, además, que todo el 
extremo NO del plutón está compuesto principalmente por monzodioritas, es de 
esperar que el líquido residual (asumiendo una evolución por cristalización fraccionada 
o AFC, ver Capítulo 12) sea monzonítico y no sienítico. Sin embargo, en escasas 
ocasiones se ha observado una zonación en las venas con monzonita en el centro y 
megacristales de feldespato alcalino en los bordes (fig. 7.6c). La composición 
monzonítica de las venas finales marca una diferencia significativa con el resto del 
MPF, en donde los líquidos más diferenciados son de composición sienítica e incluso 
sienítica alcalifeldespática (ver Sección 12-6).

Otro modo de presentación de este líquido final es como relleno de brechas en 
homblenditas (fig. 7.6d, ver también fig. 7.7).

Las venas de monzonita están constituidas por plagioclasa y feldespato alcalino 
anhedrales. Las plagiodasas (de composición en tí límite entre oligodasa y andesina, 
según métodos ópticos) forman cristales prismáticos subhedrales a anhedrales y 
presentan macla polisintética. El feldespato alcalino es anhedral y micropertítico, y 
crece en forma intersticial, junto a escaso cuarzo. Engloba a los cristales de 
plagiodasa más chicos. El cuarzo está generalmente presente, y en ocasiones en 
proporciones mayores al 5% (monzonitas cuarzosas; fig. 7.3). Los mafitos son 
escasos, éstos representados por un anfíbol con pleocroísmo desde verde amarillento 
a verde azulado, como ocurre en sienitas de otras localidades del área, y diferente de 
los anfíboles de las rocas menos diferenciadas. Como accesorios hay apatita y titanita.

Estas venas muestran signos de fuerte deformación. Así lo demuestran el 
desarrollo de mortero, subgranos y neoblastos (ver Hibbard, 1995; p. 115 y 213) 
alrededor o en fracturas dentro de granos mayores de feldespato y plagioclasa. Los 
cristales mayores a su vez exhiben extinción ondulante, hasta cornijamiento y 
fracturadón de algunos granos (fig. 7.6e). Esto se observa también en las venas 
finales de los demás afloramientos de rocas plutónicas en Tierra del Fuego (Cerro Jeu- 
Jepén, Mte. Kranck y PDM). Estas características son indicadoras de deformación en 
régimen dúctil a frágil-dúctil (Hibbard, 1995). Los cálculos geobarométricos para 
sienitas dan resultados de -1,5 kbar en el PDM (Sección 6.4.b) (un valor más alto (7,8 
kbar) se obtuvo en una sienita de la MJJ, pero este dato debe desestimarse (ver 
Sección 8.5.b)), este valor indica condiciones muy someras para un comportamiento 
dúctil o frágil-dúctil. No obstante, la presencia de una fase fluida (como se infiere 
estaba presente en todas las fades del plutón), incluso en cantidades tan bajas como 
0,01% (Chopra & Paterson, 1984; Tullís & Yund, 1989) puede reducir el esfuerzo 
oblicuo (deviatoric stress) y temperatura necesarios para causar deformación, así
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facilitando un medio más próximo al campo frágil-dúctil. Por otro lado, la presencia de 

brechas causadas por líquidos sieníticos sólo en rocas máficas y ultramáficas, es 
indicadora de deformación frágil. Este tipo de estructura, sin embargo, podría 
explicarse teniendo en cuenta el mayor intervalo temporal que separa a estas litologías 
extremas. Es de suponer entonces que al momento del emplazamiento de los líquidos 
extremadamente diferenciados (monzonítico-sieníticos), el hospedante ultramáfico- 
máfico se encontraba frío, facilitando su deformación frágil. Esto no ocurrió en rocas 
más jóvenes, y por ende, aún calientes.

Fig. 7.6. Estructura y textura de venas 
monzonlticas. (a) impregnaciones de monzonita 
en homblendita, con limites más o menos 
definidos (muestras MTF2 y MTF1, 
respectivamente), (b) impregnaciones de 
monzonita (sectores blancos carentes de 
minerales máficos) en monzodiorita, con limites 
difusos (barra 3 cm). (c) zonación en una 
impregnación monzonítica con monzonita (mzn) 
en el centro y megacristales de kfs en tos bordes 
(barra 10 cm). (d) homblendita brechada con 
relleno monzonítico. (e) desarrollo de subgranos, 
mortero y combamiento de cristales de 
plagioclasa (flecha). Hay epidoto secundario 
asociado al mortero (MTF2; barra 1 mm, Nx).
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LAMPRÓFIROS. Los lamprófiros están, al igual que las rocas anteriores, muy 

poco representados en esta localidad. Son diques de color verde oscuro, delgados, de 
hasta 20 cm de espesor y escaso recorrido. Se los ha observado cortando a 
homblenditas y monzodioritas. Se han medido rumbos en dos ocasiones, siendo éstos 
N130° y N160° que coinciden con planos de diadasas, concordantes a su vez con las 
estructuras regionales.

Aparentemente estos lamprófiros son algo más leucocráticos que los de otras 
localidades (cf. Península Ushuaia, Co. Jeu-Jepén y PDM). Tienen aproximadamente 
un 20% de fenocristales, de los cuales la mayoría son de homblenda. En menor 
proporción hay dinopiroxeno, como núcleos en cristales de homblenda, y muy escasa 
plagiodasa. La textura es típica de los lamprófiros de las otras localidades citadas: 
fenocristales de homblenda euhedrales, zonados, de hábito acicular y seudo- 
orientados, paralelos a las paredes del dique. La pasta es básicamente leucocrática, 
conformada principalmente por plagioclasa, escaso anfíbol y apatita.

TONALITAS BIOTlTICO-GRANATlFERAS. Estas rocas de caraderísticas 

particulares afloran en un pequeño sector al SO del cuerpo intrusivo. Están 
emplazadas muy cerca del contado con la roca sedimentaria. Son cuatro apófisis, de 
hasta algunas decenas de metros de ancho, separadas por septos de roca 
metasedimentaria y diorita (fig. 7.7).

Como rasgo distintivo, estas rocas poseen una mineralogía muy contrastante al 
resto del plutón. Se caracterizan por la presencia de cuarzo, biotita y granate, y 
escasos cristales de fibrolita (?) y rutilo (?) (tabla 7.1 y fig. 7.8a-b). Otra característica 

importante es la abundancia de enclaves de roca metasedimentaria que presentan (fig. 
7.7). Estos enclaves son dedmétricos, ahusados, sugiriendo que se han comportado 
plásticamente. Además, la distribución de la biotita en la roca ígnea es heterogénea, 
formando aglomeraciones o bandas irregulares y difusas. Alrededor de muchos de los 
enclaves, con límites poco definidos, se da una mayor concentración de láminas de 
biotita y que disminuye progresivamente con la distancia a éstos en unos pocos 
centímetros (fig. 7.8a). A escala de afloramiento ocurre algo similar hada el este 
desaparecen gradualmente la biotita, el granate, la fibrolita (?) y rutilo (?), así como 
también el contenido de cuarzo, lo que provoca el pasaje hada el campo de las 
dioritas en el diagrama QAP (fig. 7.3). A expensas de éstos, va aumentando 
gradualmente el contenido de homblenda, la cual aparece parcialmente reemplazada 
por biotita, y ambos alterados a clorita. Esta homblenda presenta un pleocroísmo entre 
castaño y amarillo, que difiere del pleocroísmo verde-castaño de homblendas del resto 
del plutón. Estos cambios quedan ejemplificados en las muestras MT9-F, MT9-J, 
MT45 y MT46 (ver ubicación en figura 5.26). La primera de ellas contiene toda la 
paragénesis enumerada más arriba. En MT9-J ya no se observan titanita, ni fibrolita 
(?) ni rutilo (?). MT46 presenta cantidades más o menos semejantes de homblenda y 
biotita (doritizada), junto a plagioclasa zonada, cuarzo y feldespato alcalino (fig. 7.9).
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MT45 (tomada unas decenas de metros hacia el norte, fuera del plano del perfil) posee 

características semejantes.

Fig. 7.7. Perfil A-B de la HU, camino hacia baliza Escarpados. Se da la ubicación de algunas muestras 
analizadas y de figuras citadas en el texto.
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Fig. 7.8. Tona lita de biotita y granate, (a) fotografía y esquema de una muestra de tonalita con enclave 
metasedimentario, y un halo de bordes difusos enriquecido en láminas de bt ± grt (muestra MT9-J). (b) 
fotomicrografía de la muestra anterior donde se observan cristales de grt y bt junto a pl zonada (con 
núcleos alterados) y qtz intersticial (Np).

Fig. 7.9. Diorita (MT46) con características 
petrográficas transidonales entre tonalitas de bt- 
grt y dioritas normales. Se destacan la presencia 
de abundante biotita (doritizada: Cl) junto a 
homblenda (hbl), como mafitos principales 
(compárese con fig. 7.5 de dioritas y monzodioritas 
normales). Se observan también cristales de 
plagioclasa (pl) subhédricos y cuarzo (qtz) 
intersticial. Algunos cristales de hbl están incluidos 
dentro de cristales de pl (baña 0,5 mm, Np).

Estas rocas también presentan enclaves de homblendita.
En detalle, la composición mineralógica está dada por cristales de plagioclasa 

prismáticos subhedrales (andesina, determinada ópticamente) con zonación oscilatoria 
y macla, e intersticialmente crecen cuarzo y feldespato alcalino (en partes pertítico) 
anhedrales. Los mafitos conforman cerca del 20% de la roca, representados por biotita 
y granate, además del anfíbol mencionado en las fades sin granate. La biotita es 
subhédrica e intersticial respecto a las plagiodasas. Otras fiases son titanita (con 
inclusiones de rutilo (?)), drcón, escasa muscovita y apatita (de hábito prismático y 
acicular). Además, hay presente en baja proporción una fose fibrosa difícil de 
determinar sin la ayuda de técnicas sofisticadas (¿Se trata de fibrolita?). Dentro de los 
opacos predomina la pirrotina, junto con escasa calcopirita e ilmenita. Es común 
encontrar a estos opacos induidos en granos de biotita y granate. Ninguna de estas 
rocas presenta piroxeno.

Estas tonalitas de biotita y granate parecen ser un caso extremo de las variaciones 
litológicas que ocurren en los contactos con el encajante metasedimentario, como se 
expresaran en una sección del Capítulo 6. En este caso, es necesario aclarar que la 
mineralogía neoformada del homfels en Ea. Túnel, muy próximo al cuerpo ígneo 
(induidos los endaves metasedimentarios), consiste en biotita, granate y fibrolita. 
además de andalucita (ver Sección 7-6). Más adelante se retoma el tema de las 
tonalitas granatíferas.
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FENO-ANDESITAS (suite calco-alcalina). A unos 200 m al Oeste del contacto 
entre dioritas-gabros y las metasedimentitas. sobre la ruta que llega a Baliza 
Escarpados, aflora un filón capa de un metro de potencia de composición feno- 
andesítica (fig. 7.10). Es concordante con el bandeado y esquistosidad de la Fm. 
Yahgán, a quien intruye, con un Rbz de N32O/150 y una corrida de unos 20 m. Se ha 
observado además otro filón similar aflorando en el extremo E del plutón, encajado 
también en las metapelitas. Este tipo litológico es el que domina en el cercano 
afloramiento de península Ushuaia, intimamente vinculado a las rocas de Ea. Túnel, 
que se describe en los próximos párrafos.

Fig. 7.10. Filón feno-andesitico en el extremo SO del plutón, encajado en metasedimentitas de la Fm. 
Yahgán.

Los filones en el sector Ea. Túnel presentan un importante grado de alteración, no 
obstante, es posible determinar que tanto modal como texturalmente son 
homologables a los de la península mencionada.

7.3.b-  Sector península Ushuaia

Las rocas ígneas en la península Ushuaia se exponen principalmente en dos 
frentes de cantera, uno al Norte y el otro al Sur, muy próximos al aeropuerto de la 
cuidad (fig. 7.11). Se ha trabajado sólo sobre el primero de estos frentes, pero en 
ambos casos la geología es idéntica.

La cantera Norte consiste en tres bancos, inferior, medio y superior, con una 
longitud máxima de -300 m (banco medio) y altura de frente máxima de -10 m (banco 
superior). Fuera de las canteras se han encontrado escasos afloramientos de roca 
ígnea. Muy próximo al margen oriental de la cantera norte aflora, cubierto por 
vegetación, un dique lamprofírico de 20 cm de espesor y unos 2 m de recorrido. Más 
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hada el SE, en la península Dos Lomos, aflora un filón feno-andesítico de unos 10 m 
de potencia y una comda inferior a 100 m (fig. 7.11, ver también fig. 7.14b-e, más 
adelante). Caminos (1980) y Caminos et al. (1981) mencionan un filón de 'pórfido 
sienítico’ (¿Serla el hallado en península Dos Lomos?). Otro dique "granítico” 
menciona Ramos et al. (1986) para el SO de la península Ushuaia.

Fig. 7.11. Vista aérea del extremo SE de la 
península Ushuaia. La flecha en península Dos 
Lomos indica afloramientos de feno-andesitas 
(figuras 7.14b-e). CN y CS son cantera Norte y Sur, 
respectivamente. Se ve también un extremo de la 
pista de aterrizaje del aeropuerto nuevo.

En este sector están presentes las dos 
suites magmáticas reconocidas en esta 

Tesis: la suite medianamente alcalina 
(MPF) y la suite calco-alcalina (SPU). La 
primera de ellas está muy poco 
representada en esta localidad, pero la segunda muestra aquí la mayor diversidad 
litológica de todo el sector argentino de la Isla Grande, por lo que se puede considerar 
a la península Ushuaia como la localidad tipo de esta suite. De todos modos los 
afloramientos son muy escasos.

Las facies propias de esta localidad están constituidas por filones dacíticos- 
andesíticos (la roca dominante, mencionados por primera vez por Acevedo 1990), 
melagabros cuarzosos y diques granodioríticos (estas dos últimas unidades no han 
sido descriptos en la bibliografía previamente). Dos filones feno-andesíticos fueron 
mencionados también aflorando en Ea. Túnel, inmediatamente al E y O del plutón, y 
es la roca que domina también en el Cerro Trapecio. Otros posibles equivalentes a las 
rocas de la península fueron observadas en dos ocasiones en Túnel (MT23 y MT32-A, 
tabla 7.1).

7.3.b.1-  Homblendita Ushuaia (MPF)

Los representantes de esta suite son homblenditas y dioritas que se exponen en el 
nivel superior de la cantera (fig. 7.12). Las homblenditas conforman una apófisis de 
unos 8 m de largo rodeada por dioritas, y además como enclaves en dadtas-andesitas 
y lamprófiros. Textural y composidonalmente son idénticas a sus equivalentes de Ea. 
Túnel. Están constituidas por cristales de homblenda de hasta 1 cm anhedrales y 
poiquilíticos, englobando cristales menores de plagioclasa euhedral, totalmente 
alterados a seridta y arcillas, y dinopiroxeno. Las dioritas son texturalmente 
semejantes a la roca anterior, sólo con mayor contenido de plagioclasa y piroxeno 
respecto a anfíbol (posee 60% de minerales leucocráticos y un 40% de mafitos). La 
plagiodasa forma cristales euhédricos, muy alterados (por lo tanto no es posible 
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determinar si se trata de diorita o gabro), los piroxenos (diópsido según sus 
propiedades ópticas) aparecen con reborde de homblenda. Ambas fades contienen 
apatita como mineral accesorio.

7.3.b.2-  La Suite de la Península Ushuaia (SPU)

MELAGABROS CUARZOSOS. Conforman diques o pequeñas apófisis en los 
bancos medio y superior (fig. 7.12). La presencia de denubio proveniente de las 
voladuras al pie de los bancos no permite ver claramente la geometría de los 
afloramientos. Son rocas oscuras cuya característica más sobresaliente es una textura 
porfiroide constituida por fenocristales de homblenda zonada, plagioclasa de menor 
tamaño y una fose tardía intersticial integrada por cristales anhedrales de cuarzo y 
feldespatos (fig. 7.13a-b). El contenido de mafitos es variable, en general por encima 
del 50%. Los fenocristales de homblenda son euhedrales, con zonación concéntrica 
(presentan un reborde verde más oscuro) y macla. En muy pocos casos se observaron 
núcleos de dinopiroxeno en éstos. Las homblendas están rodeadas por una fracción 
de menor tamaño constituida por la misma fose y plagioclasa subhedral totalmente 
alterada. En algunos granos se alcanza a ver maclado polisintético y zonación 

osdlatoria. Intersticialmente se dispone una fracdón más fina aún (<200 pm), 
conformada por cuarzo, feldespato alcalino micropertítico y plagioclasa (?), anhedrales 
y carentes de macla y alteración. Como fase accesoria aparece apatita.

Los cristales de anfíbol carecen, en general, de alteración. Sólo algunos granos 
presentan alteración parcial a tremolita. Por el contrario, las plagiodasas subhédricas 

están totalmente alteradas a seridta y argilominerales, especialmente en los núcleos, 
conservando unos pocos granos sus bordes inalterados. Esta alteración impide aquí 
también determinar si la roca se trata de diorita o gabro (aunque el único análisis 
químico disponible (muestra P34) cae en el campo de los gabros de Cox et al., 1979; 
ver Sección 7.4).

GRANODIORITAS. Esta fitología está representada por delgados diques en el 
banco medio, y como relleno de brechas en el melagabro. Es una roca clara, con 
variaciones locales en el contenido de minerales máficos. Posee microendaves de 
homblenditas.

Son rocas porfiroides dominadas por fenocristales subhedrales de plagioclasa y 
homblenda de 1-2 mm de largo (fig. 7.13c). Los cristales de homblenda presentan la 
misma zonación y madado que en el melagabro. La plagioclasa también presenta 
macla y zonación osdlatoria. Subordinados, aparecen escasos, y más pequeños, 
fenocristales de biotita. La matriz está constituida por un agregado interstidal >200 pm 

de cuarzo y escasos feldespato potásico y plagiodasa (?), con contactos mutuos 
poligonales o suturados. Esta fose intersticial produce engolfamientos hada los 
fenocristales de plagioclasa (fig. 7.13d).
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Fig. 7.12. Perfiles geológicos de los frentes de cantera con afloramientos de las dos suites magmáticas 
identificadas (cantera Norte). Se indica la ubicación de las muestras mencionadas en el texto. La 
esquistosidad de la Fm. Yahgán es paralela al bandeamiento sedimentario.

126



Capítulo 7. Sector Estancia Túnel y península Ushuaia M. González Guillot

Fig. 7.13. Aspecto mesoscópico y microscópico de melagabros y granodioritas. (a) muestra de mano de 
melagabro cuarzoso (P34). Puede apreciarse el aspecto porfiroide con abundancia de fenocristales de 
homblenda (regla con divisiones de 1 cm). (b) sección delgada de la muestra anterior. Se observa la 
zonación y forma euhedral-subhedral de fenocristales de homblenda, rodeados de una fracción más fina 
conformada por homblenda, cuarzo y plagioclasa argilizada (barra 1 mm, Np). (c) fotomicrografía de 
granodiorita (P23) con fenocristales de homblenda y plagioclasa (argilizada) rodeados de cuarzo de 
menor granulometría (barra 1 mm, Nx). (d) fenocristal de plagioclasa parcialmente reabsorbido por fases 
intersticiales (qtz y kfs; P23; barra 250 pm, Nx).

Como accesorios están presentes apatita de hábito prismático y acicular, titanita 
subhedral, circón y allanita (tabla 7.2). Este último mineral es una fase que sólo ha 
sido detectada en este grupo litológico y en las dacitas-andesitas que se describen a 
continuación (y con dudas en los melagabros cuarzosos), y constituye uno de los 
criterios para diferenciar estas rocas del Magmatismo Potásico Fueguino. Está 
presente también en rocas del BPA (e.g. Suárez et al., 1985a; Weaver et al., 1990). La 
allanita se presenta aquí en cristales euhédricos a subhédricos, parcialmente alterados 
a epidoto (pistacita).

Tanto anfíboles como biotita están reemplazados parcialmente por dorita y 
tremolita. Los fenocristales de plagioclasa están alterados a sericita y argilominerales.

DACITAS-ANDESITAS. Constituyen el tipo litológico más abundante del intrusivo 
de la península Ushuaia. Conforman diques y filones de espesor variable, desde unos 
pocos milímetros hasta 15 metros. Intruyen tanto a la Fm. Yahgán como al resto de 
rocas intrusivas. Además contienen abundantes enclaves de homblenditas. La 
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característica más sobresaliente de estas rocas es su textura subvolcánica. Su 
emplazamiento provoca en ciertos casos arqueamiento anticlinal de la roca 
metasedimentaria, junto a fallas de alivio (fig. 7.12 y 7.14a; ver también Elztein, 2004), 
lo que sugiere un emplazamiento a modo de lacolitos. En un sector localizado, en la 
península Dos Lomos, un dique feno-andesítico produce brechamiento en la pared 
colgante de la roca de caja. Esta brecha consiste en una faja de 1 m de espesor, de 
recorrido discontinuo, y está formada por fragmentos de tamaño milimétrico a 
centimétrico de la Fm. Yahgán, más fragmentos redondeados del intrusivo (fig. 7.14b- 
d). Además, el contacto con el encajante aquí es complicado, de contornos cuspados 

(fig. 7.14e). Contactos irregulares con el encajante metasedimentario como estos 
también fueron observados en la cantera. En la base de la cantera se ha observado un 
bloque de feno-andesita con textura de autobrecha, conformado por dastos de la roca 
porfírica inmersos en escasa matriz de la misma composición (fig. 7.14f). También 
presenta pequeñas geodas tapizadas con cuarzo drusiforme.

Tabla 7.2. Análisis modal de la suite calco-alcalina de la península Ushuaia.
Museta Uto Kto Pt Ote HW Cf» Bt Spn *p Op<l Zm Ato Otros* TOT M% Q A p

P23 grd 14,1 44,9 22,7 11.3 0,3 0,1 0.3 1.5 - 0.1 4,7 100,0 18 28 17 55
P32 grd 1W 48,5 173 21,0 0,1 0,5 03 0,5 to 0,5 tr 1.1 100,0 23 23 15 62

0 0 0
Muaka' Uto rato Pl Qtz t« Cp« Bt Spn *P Opq Zm «p Ato Panto TOT FsnoK Q A P

P11 tonoand/ba - 27.0 - 83 0,4 03 0,7 Ir 0,1 84,6 100.0 34 0 0 100
P25 tonoend/bas 03 39,6 3.1 03 0,4 0.6 0,1 ai 56,6 100,0 43 0 1 99
P30 tonos nd/bas 35,2 - 83 0,5 2,4 tr 0,4 0.1 52,9 100,0 44 0 0 100
P36 tonos nd/bss - 20,1 0.5 93 - - - 0,1 03 Ir - - 893 100,0 30 2 0 96
• A no ser que se especifique, atrae represente minerales máficos aüaradoe hieconodbtee 
grd: (pnnodtorita. tonoend/bas: tonos ndesitMennhnielfri
P32: Otras es mineral máfico primario no Identificado
1: no ce analizó la pasta, salvo minaretes accesorios.

La coloración es, en general, clara, debido a la escasez de minerales máficos. 
Éstos se encuentran con una abundancia variable de entre 5-20%. Estas rocas 

presentan al microscopio texturas que varían desde porfíricas a microgranuda (fig. 
7.14g). En el primer caso, los fenocristales, presentes en un 30-44% (tabla 7.2), 
consisten en granos euhedrales a subhedrales de plagioclasa, homblenda y en menor 
proporción biotita. La plagioclasa presenta marcada zonación múltiple y maclado 
polisintético, y forma cristales de hasta 5 mm. La composición según métodos ópticos 
es oligodasa. Los cristales de homblenda también presentan zonación y maclado, y el 
tamaño de grano es algo menor al de la plagioclasa (hasta 1,5 mm). Algunos 
fenocristales se presentan agrupados dando texturas glomeroporfíricas. La pasta es 

afanítica (<100 pm) de color verde a gris. Está compuesta por cristales anhedrales de 
cuarzo y feldespato alcalino con escasas plagioclasa y homblenda, que definen una 
textura felsítica. Algunas muestras presentan baja proporción de un tercer grupo 

granulométrico, intermedio entre fenocristales y pasta (50-200pm), compuesto por los 

mismos componentes de la matriz. En las muestras en que este componente 
intermedio está ausente, la matriz es de granulometría más fina, y los fenocristales de 
plagioclasa presentan engollamientos ocupados ahora por la matriz. Cuando este 
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grupo granukxnétrico intermedio es más abundante, la roca presenta una textura 
seriada a microgranuda, con disminución del tamaño de los fenocristales.

Como accesorios, estas rocas presentan cristalitos euhédricos de allanita, apatita, 
titanita y circón (tabla 7.2). En una muestra se observó además la presencia de 
epidoto (pistadta) magmático. La allanita desarrolla cristales de hasta 2,5 mm con 

zonación concéntrica (fig. 7.14h).
Los fenocristales de plagioclasa presentan en la mayoría de los casos una intensa 

alteración a sericita y argilominerales, que comienza generalmente desde el núcleo. 
En pocas muestras aparecen carbonates, además de sericita, entre los productos de 
alteración. Los fenocristales de homblenda, rara vez están alterados, al igual que la 
pasta. Los productos de reemplazo de los minerales máficos son dorita, tremolita y 
epidoto.

Como se verá en la Sección 7.4, tres análisis geoquímicos de esta fitología 

provenientes de la cantera Norte se ubican en los campos de andesites y dacitas de 
Cox et al. (1979). No obstante, ante la imposibilidad de determinar ópticamente la 
composición de la pasta, puede utilizarse también el término de feno-andesitas para 
referirse a ellas, especialmente en aquellos sectores en los que se carece de análisis 
geoquímico (i.e. Co. Trapecio, Ea. Túnel, etc.).

LAMPRÓFIROS. El último pulso consiste en diques máficos de 10 a 30 cm de 

espesor y corrida discontinua. Contienen enclaves de homblenditas y de metapelitas, y 

cortan a los filones feno-andesíticos, demostrando así su aparición tardía en la 
secuencia. Sus características son semejantes a las de los demás lamprúfiros de otras 
localidades. Presentan una coloración gris verdosa oscura, debido a la abundancia de 
minerales máficos. Están compuestos por ~ 20% de fenocristales de homblenda de 1 
a 3 mm de largo (y hasta de 1 cm) inmersos en una pasta afanítica de textura 
intergranular compuesta principalmente por el mismo anfíbol y minerales leuoocráticos. 
La composición mineralógica corresponde con los lamprúfiros calco-alcalinos 
(espesartitas).

El espectro litológico de la península culmina con venas de calcita, epidoto y 
cuarzo, de algunos milímetros a centímetros de espesor, alojadas en diadasas (tanto 
en el intrusivo como en su encajante), portadoras de mineralizadón de pirita y escasas 
pirrotina, calcopirita, esfalerita y galena. Un pulso mineralizador previo, caracterizado 
por los mismos sulfuras, afecta también a todo el conjunto litológico (incluido el 
encajante) pero de distribución diseminada (Elztein, 2004).

7.3. c- Relaciones entre los distintos tipos litológicos

7.3. c.1-Ea. Túnel

La Homblendita Ushuaia, en el sector Ea. Túnel, presenta una estructura zonada 
en planta, desde rocas menos diferenciadas en el extremo SE a más diferenciadas en
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Fig. 7.14. Estructuras y texturas de dacitas-andesitas. (a) esquistosidad y bandeado de la Fm. Yahgán 
arqueado por el emplazamiento de dacita-andesita. Esta estructura es característica del emplazamiento 
de lacolitos (ver también fig. 7.12). (b) dique dadtico (d) en península Dos Lomos. En la base de la 
fotografía se observa el bandeado de la Fm. Yahgán (Y) dado por alternancia de capas verdoso claro
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(pirodástico) y negro (pelitas-grauvacas). Por encima de estos bancos y entre las apófisis dacíticas hay 
una zona de brecha (br) donde se destruye el bandeado sedimentario, con dastos prindpalmente del 
encajante pero también del cuerpo Igneo. Abajo a la derecha (flecha) ocurre una zona de mezcla de 
sedimentita y dadta. (c) ampliación de un sector de la brecha donde se ve un dasto dadtico redondeado, 
(d) ídem anterior. Se observa en detalle el contacto muy irregular entre el intrusivo y el encajante. Las 
flechas marcan un enclave sedimentario en la dadta (arriba) y un dasto de esta última en la brecha 
(abajo). También puede verse un fragmento de nivel pirodástico en la brecha (t). (e) otro detalle del 
contacto dadta-sedimentita, en este caso se ve la geometría cuspada (flecha) y anguloso (abajo a la izq., 
barra 10 cm) del mismo, (f) textura de autobrecha en un bloque caldo de dadta en la cantera, las flechas 
muestran autodastos (nivel inferior, baña 5 cm). (g) textura porflrica con fenocristales de plagioclasa 
zonada y homblenda y pasta afenftica en dadta. Algunos cristales de plagioclasa con fuerte alteración en 
núcleos. Los cristales de homblenda también presentan alteración (muestra P25; barra 1 mm, Nx). (h) 
fenocristal de allanita zonado en dadta (P30; barra 100 pm, Nx).

el extremo NO y N. En este sentido, se pasa desde piroxenitas hombléndicas y 
homblenditas piroxénicas, a homblenditas con contenido en piroxeno y óxidos cada 
vez menores, pasando luego a dioritas / gabros hasta finalmente monzodioritas (fig. 
7.2). En este sentido recuerda a los complejos tipo alaska (ver Capitulo 11).

La geometría del afloramiento en parte está también controlada por el sistema de 

fallas transcurrentes que han operado desde -90-65 Ma en el canal Beagle (y quizá 
desde los 100 Ma para un sector de la cordillera Darwin (Cunningham, 1995), ver 
Capítulo 4), vinculado a la generación de la placa de Scotia. Estas fallas han 
reactivado las estructuras generadas durante el régimen compresivo de la parte media 
del Cretácico. Poseen un régimen transtensivo, con una orientación ONO e inclinación 
al S, y sentido de desplazamiento levógiro. Los desplazamientos tanto laterales como 
verticales a lo largo de las estructuras que cortan el plutón han sido de escasa 
magnitud. Las edades radimétricas obtenidas en la HU, junto con las observaciones de 
campo, sugieren que el emplazamiento de este y otros plutones del MPF habría sido 
con anterioridad al desarrollo de este sistema transcurrente, quizá durante las etapas 
finales de la tese compresiva Andica (ver Capítulo 12).

Si se considera la forma en planta del intrusivo y una evolución por diferenciación 
magmática (Capítulo 12), con acumulación de minerales ferromagnesianos en el fondo 
de la cámara para dar piroxenitas, homblenditas y gabros / dioritas, y hada los niveles 
superiores las rocas más félsicas (como también ocurre en PDM), podría interpretarse 
entonces que la parte más alta de la cámara magmática aflorante se encuentra en el 
extremo NO del plutón. Esto implica, posiblemente, que la cámara ha sufrido derto 
basculamiento de su techo en este sentido. A la misma condusión llegan Tassone et 
al. (2005) en base a estudios geofísicos de campo.

La figura 7.15 muestra un perfil esquemático (C-D-E) de la HU en Ea. Túnel. 
Puede verse allí que parte de los afloramientos de roca intrusiva están cubiertos por 
roca de caja, k) que indica posiblemente que el nivel de erosión en este sector estaría 
próximo al techo de la cámara magmática. Una idea así sostienen también Acevedo et 
al. (1989), teniendo en cuenta la abundanda de venas leucocráticas que cortan a las 
fades menos diferenciadas, y al amplio desarrollo de la aureola metamórfica de 
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contacto. El esquema más generalizado en la parte inferior de la figura 7.15 es un 

modelo numérico en base a datos de magnetización remanente y susceptibilidad 
magnética de la HU (Peroni, 2006) que muestra, en una sección de orientación similar 
a la anterior, la geometría en forma de gota del intrusivo.

Fig. 7.15. (Arriba) perfil esquemático C-D-E (ver fig. 7.2 para ubicación). El rechazo vertical de las fallas 
no ha sido importante, dado que los paquetes de metasedimentitas que cubren la homblendita presentan 
metamorfismo de contacto, lo que indica que la roca Ignea por debajo se encuentra a escasa profundidad. 
1) Fm. Yahgán, 2) homblendita, 3) diorita / gabro, 4) monzodiorita, 5) filón feno-andesltico, 6) depósitos Qt 
y suelo. Se indica también la ubicación de las rutas provinciales 30 y 35. (Abajo) modelo numérico en 
base a datos de magnetización remanente y susceptibilidad magnética de la HU (Peroni, 2006); SCB: 
sistema de fallas del canal Beagle; 1) basamento, 2) Fm. Lemaire, 3) Fm. Yahgán, 4) homblendita, 5) 
monzonita (tomado de Menichetti et al., 2007).

Debido a la espesa cubierta vegetal y depósitos morénicos, no fue posible 
observar los contactos entre las distintas litologías en la mayoría de los casos. De 
todos modos se puede destacar que en ambos extremos del plutón las rocas 
presentes son muy uniformes en su composición modal. Es decir, en un extremo se 
tiene dominancia casi absoluta de piroxenitas y homblenditas piroxénicas y en el otro 
de monzodioritas. En cambio, en la parte central, hacia los bordes septentrional y 
austral, se ha observado una asociación litológica más compleja. Dicha complejidad 
está dada por una aparente alternancia de dioritas / gabros y homblenditas, mejor 
observada en el perfil de la ruta que llega hasta la baliza Escarpados (fig. 7.7) y desde 
allí un poco más hada el este, en la parte sur del plutón. Este pasaje de un tipo 
litológico a otro ocurre en decenas a pocas centenas de metros, pero la escasa 
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exposición de los afloramientos no ha permitido ver con claridad cómo suceden tales 
cambios. Por esto, en el mapa (fig. 7.2) los asomos de diorita-gabro de esta región se 
han simplificado, habiéndose dibujado muchos de ellos como circuios o elipses, pero 
en ningún caso puede certificarse que dichos afloramientos tengan realmente esta 
geometría.

Según las relaciones de corte observadas en el campo y la presencia de autolitos, 
el orden temporal de emplazamiento de las rocas de la Homblendita Ushuaia sería el 
mismo que el observado en PDM: piroxenitas y homblenditas —► dioritas / gabros -* 
monzodioritas —» venas de monzonita —► lamprófiros, desde las más antiguas a las 
más nuevas. Tampoco se vio en Túnel una relación de corte entre filones feno- 
andesíticos y el resto del plutón, pero en península Ushuaia, puede verse que éstos 

son previos a los diques de lamprófiro y posteriores a las homblenditas.
Si bien no se han encontrado aqui evidencias claras de estratificación ígnea como 

las observadas en el PDM, se cree que este tipo de estructuras están también 
presentes. Como ejemplo de esto, ya se mencionó la repetición caótica de 
afloramientos de diorita-homblendita en la parte central del plutón, que quizá pudieran 
corresponderse con estas estructuras, y el bandeado centimétríco observados en 
ciertos afloramientos de dioritas / gabros (fig. 7.5a). Otra posible estructura de 
estratificación ígnea puede verse en el sector denominado wpt 165 (ver figura 7.2 para 
ubicación). Allí aflora entre la vegetación un pequeño asomo, el cual se interpretó 
como un estrato de diorita / gabro de unos 2 m de potencia intercalado entre 
homblenditas piroxénicas (fig. 7.16). Dentro de este estrato también se observa una 
faja de unos 20 cm de ancho más rica en anfíboles y paralela al contacto con la 
homblendita. Esta última, y al igual que las piroxenitas aledañas, poseen autolitos de 
la diorita / gabro deformados, con bordes sinuosos, en ocasiones con extremos 
ahusados, y coronados por cristales de homblenda.

Fig. 7.16. Perfil esquemático del wpt 165. Posible estrato de diorita en homblenditas piroxénicas, con un 
nivel enriquecido en mafitos paralelo al contacto (bandeado Igneo). También un enclave de diorita 
deformado en la homblendita y diques de lamprófiro. Los puntos negros representan cristales de anfibol 
euhedrales.
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Fig. 7.17. Porción de enclave de diorita- 
gabro en homblendita piroxénica. Muestra 
de mano MT52. Compárese con fig. 6.12.

En detalle, los autolitos de diorita / gabro muestran, en ocasiones, una zonación 
mineral como la que se muestra en la figura 7.17 (también observado en PDM, ver fig. 
6.12).

Esta figura de una muestra de mano tomada 
a unos 400 m al Noroeste del wpt 165, muestra 
el contacto entre un enclave de diorita / gabro en 
homblendita piroxénica, el cual posee una 
delgada lámina constituida únicamente por 
homblenda (esta lámina está presente en ambos 
lados del enclave, no dibujado en este ejemplo). 
La zonación mineral en la banda clara es muy 
marcada (presente solo en enclaves con los dos 
mafitos: homblenda y piroxeno), y se da por la 
distribución de los mafitos, con predominancia de 

homblenda hacia el contacto con la homblendita y de piroxeno hacia el centro. En la 
homblendita piroxénica se da el caso opuesto, aunque este ordenamiento de cristales 

no es tan notorio y el límite entre un dominio y otro es algo más difuso.
La Homblendita Ushuaia también muestra evidencias de mezcla de magmas. La 

forma y textura de los enclaves gábricos descriptos en el párrafo anterior son 
semejantes a las descriptas para enclaves de igual composición en el PDM (comparar 
con fig. 6.12 y discusión para aquel sector). Por otro lado, la disposición caótica de 
afloramientos de homblenditas y gabros mencionada más arriba podría igualmente 
interpretarse como bolsones de magma gábrico dentro del hombíendítico. A escala 
más reducida, esto se ve claramente en el perfil A-B (fig. 7.7) y en la figura 7.18a-d. 
Todas estas estructuras han permitido concluir en el PDM que en algún momento 
temprano de la evolución de los magmas del MPF tuvieron lugar fenómenos de mezcla 
heterogénea entre líquidos homblendíticos y gábricos, y por semejanza, esta 
conclusión puede hacerse extensiva a la HU.

7.3.C.2- Península Ushuaia

En el sector península Ushuaia, se ha separado el conjunto litológico en dos suites 
diferentes, en base a composición mineralógica, textura, y, como se verá luego, en su 
quimismo (Sección 7.4). Un grupo comprende a las rocas pertenecientes al 
Magmatismo Potásico Fueguino, donde se incluyen homblenditas, dioritas y escasas 
venas monzoníticas. El otro grupo (SPU) incluye a los melagabros cuarzosos, 
granodioritas y feno-andesitas. Las características modales y texturales que 
diferencian a este grupo litológico del MPF son (i) la presencia de cuarzo y allanita, (//) 
la ausencia de piroxeno, (iii) la textura porfiroide a porfírica, con fenocristales de 
homblenda y plagioclasa euhedrales (a subhedrales) y zonados (muy marcada en 
plagiodasas de feno-andesitas). Los anfíboles en las rocas del MPF aparecen por lo 
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general como fases subhédricas-anhédricas, poiquilíticas, de cristalización tardía 
respecto a piagiodasas, mientras que en el melagabro cuarzoso de la península y 
algunas granodioritas, los fenocristales de anfíbol y plagiodasa son coetáneos.

Fig. 7.18. Estructuras relacionadas con mezcla heterogénea de magmas, (a) contacto entre homblendita 
(Izq) y diorita / gabro (der) dado por una franja de -25 cm de ancho de bordes irregulares (línea de 
puntos) de composición híbrida entre ambos extremos, (b) esta franja híbrida se compone de numerosos 
enclaves de forma Irregular incluidos en la diorita / gabro (flecha amarilla en a), (c) enclaves de 
homblendita (oscuro) en el cuerpo diorítico / gábrico fuera de la franja marginal (flecha naranja en a), (d) 
otro afloramiento de homblendita cercano muestra numerosas inclusiones de diorita / gabro de forma 
Irregular y extremos ahusados.

Las relaciones de corte (presencia de venas, diques y enclaves) en la península 
indican el siguiente orden temporal de emplazamiento para la suite calco-alcalina: 
melagabros cuarzosos —► granodioritas —> dacitas-andesitas. Finalmente los 
lamprófiros cortan a toda esta serie. Las homblenditas y dioritas del MPF serían 
previas a las granodioritas y diques de dadta-andesita, ya que estos últimos contienen 
enclaves de aquellas, pero no fue posible determinar el orden relativo con los 
melagabros cuarzosos. Es más, en ciertos sectores estos últimos presentan texturas 
híbridas entre las propias de melagabros cuarzosos y de homblenditas del MPF 
(especialmente aquellas en que la fase leucocrática intersticial desaparece y los 
cristales de homblenda cristalizan en contacto entre sí, con formas anhedrales). 
Teniendo en cuenta además que la muestra de melagabro cuarzoso analizada 

135



Capítulo 7. Sector Estancia Túnel y península Ushuaia M González Guillot

geoquímicamente (P34) (ver sección 7.4) presenta características intermedias entre 

ambas suites, no es posible dar certeza de si estas rocas representan las facies 
menos diferenciadas de la suite calco-alcalina, o si son en realidad variaciones 
texturales y composidonales de las homblenditas del MPF.

La composición modal y en parte textural (y en parte también geoquímica, ver 
Sección 7.4 y Capítulo 12) de la Suite de la Península Ushuaia es similar a la de los 

plutones calco-alcalinos del BPA. Dentro de estos aspectos puede indicarse la 
presencia de allanita, y el hábito prismático y forma euhedral de los cristales de 
homblenda (ver sección 5.2), especialmente en el melagabro cuarzoso. De particular 
interés resultan los plutones Castores y Santa Rosa (pertenecientes al BPA) por su 
proximidad a los afloramientos de Ushuaia (ver fig. 7.1). De todos modos, si bien la 
correlación con el BPA es válida, suponer que los afloramientos de la península 
Ushuaia y Santa Rosa fueron en algún momento un único cuerpo, separados ahora 
tectónicamente, es una cuestión poco probable. Este último se ubica en la misma 

posición longitudinal que la HU, a -10 km de ésta, canal Beagle de por medio, el cual 
consiste en una depresión dominada por follas transtensivas (levógiras) asociadas al 
sistema transcurrente Magallanes-Fagnano (SFMF). En este sector la componente 
dominante de estas follas es extensional, y a diferencia del SFMF en el límite entre las 
placas Sudamericana y Scotia, se desconoce la magnitud del desplazamiento (M. 
Menichetti, com. pers.). Teniendo en cuenta el mapa aeromagnétioo de la provincia de 
TdF (fig. 3.1), puede verse que las anomalías magnéticas que circundan a la HU y 
plutones Santa Rosa y Castores están desconectadas entre sí, y presentan, además, 
geometrías diferentes. Mientras que la anomalía de la HU es de forma circular, 
sugiriendo que no ha sido afectada de manera significativa por procesos tectónicos, la 
anomalía para los plutones de Navarino es rectilínea en su porción septentrional (solo 
este extremo de la anomalía se visualiza en la fig. 3.1), posiblemente afectada por 
follamiento, en concordancia con los afloramientos (Suárez et al., 1985d). Por lo tanto, 
si se espera encontrar la continuidad del plutón Santa Rosa en la margen norte del 
canal, seria a algunos kilómetros al Oeste de los afloramientos de la HU (considerando 
la tectónica levógira), ya en territorio chileno (una alternativa podrían ser los 
granitoides de 65-90 Ma (Halpem, 1973) que afloran en el faldeo meridional de la 
cordillera Darwin). Por otro lado, las edades radimétricas indican disparidad entre 
ambos cuerpos. Mientras una dadta de la SPU dio una edad de 100 ±6 Ma (Acevedo 
et al., 2002), los plutones Santa Rosa y Castores cristalizaron en el lapso 92-81 Ma 
(Suárez et al, 1985d). De este modo, las rocas calco-alcalinas de la península Ushuaia 
serían más antiguas que estos cuerpos de isla Navarino.

Como se expresara previamente, las dacitas-andesitas poseen proporciones de 
fenocristales que varían desde 30% a 44%. En las rocas más pobres en fenocristales, 
la matriz es más fina, y desaparece el grupo granulométrico intermedio (ver 
descripción de dacitas-andesitas). Estas facies son las que desarrollan las intrusiones 
más delgadas, incluso conforman diques de escasos milímetros de espesor y hasta 1- 
2 m de recorrido, demostrando una menor viscosidad del magma original. En cambio 
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las fades más ricas en fenocristales, y con textura seriada a microgranuda, conforman 
los cuerpos más voluminosos y son los que provocan el arqueamiento de la roca de 
caja suprayacente, asodado a fallamiento extensional (fig. 7.12 y 7.14a). Esto se debe 
a una mayor viscosidad del magma a partir del cual cristalizaron, cuya resistencia al 
movimiento favorece el desarrollo de esfuerzos propios del magma, constituyendo en 
estos casos cuerpos lacolíticos (o prototacolrticos, por poseer espesores intermedios 

entre verdaderos lacolitos y filones capa; según Corry, 1988). Llambías (2003) indica 
que pasajes transidonales entre filones capa y lacolitos pueden darse en una misma 
provincia magmática, debido a pequeñas diferencias en la temperatura del magma y/o 
en el porcentaje de cristalización. Este mismo autor establece que lacolitos de escaso 
desarrollo solo provocan deformación de la roca de caja del techo si la intrusión tuvo 
lugar a escasa profundidad, de modo que la presión intema sea suficiente para 
superar al peso de la columna de roca suprayacente.

El bloque de feno-andesita con textura de autobrecha, observado en la base de la 
cantera de península Ushuaia (fig. 7.14f), probablemente represente el borde, más 
frío, de uno de estos cuerpos de mayor viscosidad, en el que el flujo intemo del 
conducto habría provocado el brechamiento de las paredes, aunque no se han 
observado texturas de flujo en estas rocas.

El tipo de emplazamiento de la suite calco-alcalina de la península Ushuaia 
(filones, diques, brechas, lacolitos), con sus típicas texturas porfíricas a porfiroides, 
sugieren una intrusión en un nivel cortical más somero que la HU, y además en 
condiciones poco profundas, de modo que fuera posible el abovedamiento de la roca 
de caja suprayacente. El hecho de que ambas suites se encuentren actualmente en un 
mismo nivel estructural indica que con posterioridad al emplazamiento de la HU debió 
haber habido un evento de levantamiento cortical, y así permitir que las nuevas 
inyecciones de magma calco-alcalino se emplazaran en condiciones más someras (ver 
más adelante).

Por otro lado, se ha propuesto un emplazamiento de tipo diapírico para la SPU 
(Acevedo, 1990), en base a la deformación del encajante, como fue descripto 
precedentemente, y siguiendo, además, las interpretaciones de Suárez et al. (1985d) 
sobre la cercana intrusión del plutón Castores, en isla Navarino.

Existen dos modelos diferentes que explican el transporte de magma granítico 
desde la base de la corteza hasta el nivel de emplazamiento en la porción superior de 
ésta. Uno de estos modelos implica el transporte por diapirismo (Ramberg, 1972; 
Mahon et al., 1988; Miller et al., 1988). Los modelos numéricos indican que las 

velocidades de transporte de magmas que ascienden por diapirismo son lentas, desde 
-0,3 m/a hasta ca. ¿50 m/a, y el tiempo involucrado en el ascenso oscila entre 104 a 

105 años (Mahon et al., 1988; Weinberg y Podladchikov, 1994). El segundo modelo 

postula el transporte por medio de propagación de fracturas y enjambre de diques. Las 
velocidades de transporte estimadas según este proceso son de hasta 105 veces 

mayores a las velocidades del diapirismo (Clemens y Mawer, 1992; Petfbrd et al., 
1993; Petford, 1995).
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Brandon et al. (1996) estudiaron experimentalmente la estabilidad del epidoto en 
magmas granodioríticos hidratados, en condiciones por debajo y encima del campo de 
estabilidad de este mineral. Ellos determinaron que a temperaturas típicas de magmas 

graníticos (700-800 °C) los cristales de epidoto de tamaños normales (0,2-0,7 mm) en 
contacto con magma granítico se disolverán en el lapso de 3 a 200 años. Ninguno de 
los granos de allanita observados en las feno-andesitas de la península Ushuaia 
presenta signos de reacción, o bien es mínima. Por lo tanto, teniendo en cuenta que 
esta fase proviene de profundidades mucho mayores (> 21 km, de acuerdo a Zen y 
Hammarstrom, 1984; Schmidt, 1992) a las que predicen las propiedades texturales de 
su roca hospedante, las condiciones de ascenso del magma portador de estas 
allanitas debió ser suficientemente rápido para evitar su descomposición por reacción 

con el magma circundante. Claramente, las velocidades de transporte estimadas para 
el modelo de ascenso por propagación de fracturas son favorables para la 
preservación de estos granos de allanita. Además, y por sobre todo, el modo de 
emplazamiento de las feno-andesitas consiste, en sí mismo, en diques y filones (y 
protolacolitos), enfatizando la propagación de fracturas como mecanismo de transporte 
del magma.

7.4- GEOQUÍMICA DE ROCA TOTAL

Los datos geoquímicos de roca total se presentan en la tabla 7.3. Se han 
analizado un total de 13 muestras, correspondientes a la Homblendita Ushuaia (HU) 
en Ea. Túnel (6 análisis), y a la suite calco-alcalina (SPU) en la península Ushuaia (5 
análisis). También se ha obtenido un dato de una monzodiorita / monzogabro cuarzoso 
(MT32-A) de Túnel, posiblemente perteneciente a la SPU, y de un lamprófiro de la 

península (P13). En la tabla 7.3 se agregan además datos de Acevedo et al. (1989, 
2002) que complementan la información analítica de estos dos sectores. Para estos 
últimos datos se indica la unidad a la que pertenecen y la localidad de muestreo (no 
indicados en Acevedo et al., 1989; 2002). De los datos presentados por Acevedo et al. 
(2002) se han excluido en la tabla 7.3 aquellos de las rocas ultramáficas y máficas de 
la península Ushuaia (U30 y U31), ya que no se cuenta con control geográfico de los 
mismos (es decir, no pueden ser ubicados en los perfiles de la figura 7.12), y por lo 

tanto se desconoce a cuál de las suites (SPU o MPF) pertenecen estas muestras.
La HU, al igual que el PDM, muestra la extrema variabilidad en el contenido de 

sílice, con valores desde 38,3% a 64,0% S1O2, abarcando los campos de rocas 
ultrabásicas hasta ácidas.

Claramente se notan las dos tendencias: de alcalinidad media (típico del MPF) y 
subalcalina entre la HU y SPU, respectivamente, en el diagrama TAS (fig. 7.19a). Las 
rocas menos diferenciadas de la HU (homblenditas y gabros / dioritas) contienen 
además, Ne normativa (CIPW: entre 5% y 1%). Al igual que en el PDM, la presencia 

exclusiva de fases saturadas y escaso cuarzo modal en algunas muestras indica que 
la tendencia alcalina es saturada en sílice.
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Varias observaciones pueden hacerse, además, a partir de la figura 7.19a. En 
primer lugar, las venas leucocráticas finales, cuya moda corresponde a monzonitas 
según las muestras analizadas en este trabajo (muestras MTF2 y MT48-a; tabla 7.1), 
se ubican en el campo de sienitas, según los datos de Acevedo et al. (1989) (muestras 
ET6 y ET7). Segundo, los filones feno-andesíticos de península Ushuaia se 
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corresponden, según la clasificación de Cox et al. (1979), con andesitas y dadtas; por 
ello la conveniencia de llamarlos feno-andesitas en términos generales, para aquellos 
afloramientos en los cuales no se dispone de análisis químicos. En tercer lugar, puede 
observarse el desplazamiento notorio hada el campo subalcalino de la tonalita de 
biotita y granate del sector Ea. Túnel.

Tabla 7.3. Continuación.

sample MT3 MT9J MT14 ET27 RET27 MT32-A MT70 MT87 P13 P14 P15 P25 P32 P34
ppm 
La 28,00 24,40 11,50 30,80 29,00 30,9 28,8 35,7 26,00 35,50 29,10 50,80 23,90 15,7

Ce 66,60 59,20 30,00 81,00 77,30 70,3 61,6 862 53,40 67,30 52,70 94,10 50,50 37,8

Pr 8,39 5,97 4,29 10,90 1027 8,27 7,51 10,46 5.77 6,61 5,33 8,53 524 4,78
Nd 34,70 23,70 20,20 47,40 45,20 34,4 30,8 42,4 20,80 23,60 17,40 26,00 18,50 20

Sm 7,30 5,40 5,30 9,90 9,80 6,48 6,31 8,37 420 420 3,10 4,00 3,50 42

Eu 2,33 1,39 1.56 2.75 2,58 1,65 1.6 2,13 1.39 1.19 0,88 1.13 1.14 1,17

Gd 5,86 4,94 4.19 8,69 8,34 5.11 4,99 8,59 3,67 3,18 2,13 2,49 2,94 3,74

Ib 0,76 0,87 0,67 1,38 1,30 0,81 0,76 1.04 0,63 0,45 0,37 0,35 0,51 0,6

Dy 3,92 5,30 3,56 7,36 7,04 4,22 3,62 4,91 3,33 228 1.94 1.86 2.44 2,92

Ho 0,66 1.05 0,60 1.38 128 0,78 0,66 0,9 0,65 0,45 0,34 0,38 0,50 0,52

Er 1.66 3,09 1,56 4,08 3,72 2,42 2,04 2,77 1,80 125 1,09 1,10 1.45 1.62

Tm 025 0,53 023 0,65 0,56 0,35 027 0,38 0,28 025 020 0,19 025 022

Yb 1.49 3.24 1,36 3,65 3,65 2,47 1.98 2,64 1,73 1,36 126 1,34 1.59 1.42

Lu 023 0,50 0,19 0,54 0,51 0,37 0.3 0,38 0,29 0,24 020 022 024 0,21

En el diagrama de SÍO2-K2O (fig. 7.19b) se observa la tendencia rica en K2O de la 
HU (campo de las rocas shoshoníticas), con relación K2O/Na2O mayor a 0,5 en la 
mayoría de los casos (tabla 7.3). Las rocas de la SPU, aunque no tan enriquecidas en 
este óxido, muestran asimismo una tendencia calco-alcalina de alto K. La relación 
K2O/Na2O en esta suite es inferior a 0,5 en la mayoría de los casos (tabla 7.3).

En las figuras 7.19a-b puede verse, además, que el melagabro cuarzoso (P34) 
presenta características intermedias entre la HU y SPU (también observable en el 
comportamiento de los demás óxidos), con lo cual, a pesar de sus notorias diferencias 
texturales con homblenditas y/o gabros de la HU, resulta algo dudosa la asignación de 
esta roca a la unidad calco-alcalina. Este inconveniente se ve magnificado por la no 
observación de relaciones de intrusión en el campo. De todos modos, como se verá 
más adelante en esta misma sección y en la siguiente, existen otros parámetros que 
sugieren que esta facies puede ser incluida en la suite de la península Ushuaia.

El resto de los diagramas de variación de elementos mayoritarios se muestran en 
las figuras 7.19c-h. Es muy notoria la divergencia entre las rocas de la HU y SPU en el 
diagrama AI2O3 - SÍO2. Mientras que la primera unidad muestra una ligera pendiente 
negativa (con cierta heterogeneidad en la distribución de los puntos correspondientes 
a rocas ultramáficas-máficas debido quizá a su carácter cumular, o bien a la 
abundancia de dinopiroxeno, apatita y magnetita y escasez de plagioclasa que hacen 
disminuir los tenores de Al), la SPU muestra un incremento significativo de AI2O3 con 
el incremento de SÍO2. Hada el final de la diferenciación, ambas suites siguen una 
tendencia similar, de pendiente nula.
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Fig. 7.19. Diagramas de variación de óxidos mayoritarios frente a S1O2. (a) diagrama TAS con linea de 
división de campos alcalino y subalcalino de MacDonald (1968) y clasificación de rocas volcánicas (y 
algunos equivalentes plutónicos entre paréntesis) de Cox et al. (1979). (b) lineas de división de Rickwood 
(1989). Referencias: 1- homblendita, 2- gabro / diorita, 3- dique sinmagmático gábrico en homblendita, 4-
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monzodiorita-monzogabro, 5- sienita, 6- melagabro cuarzoso, 7- granodiorita, 8 andesita-dadia, 9- 
meladiorita / melagabro cuarzoso (MT32-A), 10- tonalita de biotita y granate (MT9J), 11- lamprúfiro (P13).

El CaO, FezOat y T1O2, por otro lado, muestran un decrecimiento continuo con el 
incremento de SiO2, con todos los puntos muy bien alineados y sin quiebres (lo mismo 
se observa con los álcalis, aunque éstos aumentan en ese sentido). La presencia de 
algunos gaps dentro de las dos series de puntos (HU y SPU) denota simplemente la 
falta de representatividad en el muestreo, dado que no todas las litologías han sido 
analizadas (especialmente el gap observable entre monzodioritas y sienitas en la HU, 
y entre el melagabro y granodioritas en la SPU), y no una discontinuidad genética 
dentro de ellos. Con respecto a los tres óxidos mencionados arriba (a excepción quizá 
del hierro), sumados a MgO y P2O5 (figs. 7.19c, e, f, g, h), el tren de datos de la 
península Ushuaia muestra una sutil separación del tren de la HU, con contenidos algo 
mayores en todos ellos para un valor de SÍO2 determinado. Esta separación resulta 
aún más evidente cuando se combinan estos elementos de acuerdo a Debon y Le Fort 
(1988). En este gráfico (fig. 7.20a), quedan bien definidas las tendencias magnesífera 
de la SPU y ferrífera de la HU (y del resto del MPF); y se ve claramente, además, 
cómo el melagabro cuarzoso (P34) se ubica en el tren magnesífero de la primera.

Fig. 7.20a. División entre series magnesfferas, ferríferas y normales (a lo largo de la linea punteada) de 
Debon y Le Fort (1988). Las rocas de la SPU siguen una tendencia magnesífera, mientras que la HU y el 
resto del MPF (área rayada) siguen una tendencia ferrífera. Mismas referencias que en figura 7.19.

La diferente tendencia de ambas suites también queda demostrada en otro 
diagrama (AB) de Debon y Le Fort (1988) que combina el mismo parámetro B de la 
figura anterior con un índice de aluminosidad (A). En este diagrama (fig. 7.20b) las 
rocas de la SPU se ubican en el campo IV (rocas con biotita + anfibol 1 piroxeno), 
mientras que la HU (y el resto del MPF) lo hace en el campo V (rocas con 
dinopiroxeno ± anfibol ± biotita), situación que coincide con las observaciones 
petrográficas enumeradas en la sección anterior (ver tablas 7.1 y 7.2). Puede verse 
además en la figura 7.20b la ubicación de la tonalita de biotita y granate en el campo 
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de las rocas peraluminosas (valores de A positivos), en el límite entre los campos II y 

III (con biotita ± muscovita ± granate ± anfibol).

Fig. 7.20b. Diagrama AB de Debon y Le Fort 
(1988). Los campos I, II, y III corresponden a 
rocas peraluminosas, mientras que los campos 
IV, V y VI a las metaluminosas. Mismas 
referencias que en figura 7.19. Se indica además 
el resto del MPF con área rayada.

El P2O5, por su parte, muestra un 
comportamiento particular para la HU. 
Hasta aproximadamente 51% SiO2, 
aquel óxido presenta una tendencia 
horizontal, evidenciando una 
cristalización de apatita constante en

homblenditas y gabros-dioritas; mientras que a partir de ese valor de sílice, el 
contenido de P2OS empieza a disminuir, mostrando que la apatita es cada vez menos
abundante en las rocas más diferenciadas (desde monzogabros-monzodioritas en 

adelante, también visible en la moda, tabla 7.1).
Dado que el TÍO2 muestra una excelente correlación con la sílice, se ha empleado 

este óxido para graficarlo frente a los álcalis (de este modo se pueden incluir todos los 
datos de la tabla 7.3; fig. 7.21). Allí se ve el déficit de álcalis que muestran las rocas de
la suite calco-alcalina.

Fig. 7.21. TÍO2 frente a suma de álcalis. Mismas 
referencias que en figura 7.19.

En el diagrama A/CNK - A/NK de 
Shand (1943) todas las muestras (HU y 
SPU) caen en el campo metaluminoso, 
excepto, como se anticipó en la figura 

7.20b, la tonalita de biotita y granate la 
cual se ubica en el campo peraluminoso.

Se observa una correlación positiva entre el índice de diferenciación y el contenido 
de sílice para la HU y SPU, aunque los dos grupos de rocas no siguen las mismas 
trayectorias: la SPU tiende hada contenidos mayores en SÍO2, demostrando su 
carácter sobresaturado (fig. 7.22). Esto enfatiza, por un lado, la relación genética 
existente dentro de cada grupo, y la desvinculación, por otro, de las rocas de Ea. Túnel
y península Ushuaia.

La escasez de datos de elementos trazas no permite ver claras tendencias en 
ninguna de las dos suites cuando se los compara con SiO2. En un diagrama SiO2 vs 
Rb (fig. 7.23a), puede verse, no obstante, una correladón positiva entre ambos en las 
dos suites, pero las rocas de la SPU con tenores siempre inferiores en Rb para un
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valor dado de S¡O2. El diagrama Zr - Y muestra, asimismo, una separación entre los 
datos de la HU y SPU (fig. 7.23b). Dado que el Zr es utilizado como indicador de 
diferenciación en algunas rocas basálticas (y de hecho muestra correlación positiva 
con la sílice en las dos suites aquí analizadas), se lo ha utilizado en esta figura para 
incluir las muestras sin datos de sílice de la tabla 7.3. Las rocas de la SPU muestran 
valores más bajos de Y respecto a la HU, para un valor determinado de Zr, y a su vez, 
más o menos constantes con la diferenciación. Esta observación puede reflejar 
simplemente la menor abundancia de titanita y apatita en la SPU, fases que incorporan 
Y (Wilson, 1989); de hecho la muestra con mayor contenido de Y en esta suite (MT32- 
A) es la de mayor contenido en titanita (ver tablas 7.1 y 7.2). O bien puede indicar una 
fuente (más) retentiva de Y (el cual tiene un comportamiento semejante al Yb) para las 
rocas de la península, lo cual implica que podría ser portadora de granate.

Fig. 722. Indice de diferenciación (ID = Q + Ab + 
Or + Ne normativos (CIPW)) vs S1O2. Los 
triángulos amarillos corresponden a un lamprófiro 
(P13) y a una tonalita con biotita y granate (MT9- 
J). Modificado de Acevedo et al. (2002).

Los elementos trazas graficados en 
un diagrama araña (fig. 7.24) muestran el 
típico patrón aserrado con 

enriquecimiento en elementos de bajo potencial iónico (Sr, K, Rb, Ba ± Th) respecto a 
MORB, y picos negativos en Nb y Ta, característicos de magmas derivados de 
subducdón (Wilson, 1989), también visible en los diagramas discriminatorios de 
ambiente tectónico (ver Capítulo 12). Si bien la HU y la SPU tienen patrones 
semejantes, algunas diferencias pueden destacarse también en la figura 7.24 entre 
ambas suites. En general, la SPU muestra contenidos en (Th, Ta y Nb)n algo mayores 
y en (Ti, Y e Yb)w menores que la HU. La concentración de elementos HFS (como ser 
los seis mencionados) está controlada por al composición de la fuente y por los 
procesos cristal-líquido que actuaron durante la evolución de la roca (Rollinson, 1993). 
Por lo tanto, si bien no es inequívoco, esta diferencia observada en la concentración 
de elementos de alto potencial iónico puede ser una evidencia más a favor de un 
origen no común para estas suites, en fuentes diferentes (ver Capítulo 12).

Los contenidos en Cr y Ni son bajos en ambas suites, aunque la HU muestra los 
tenores más bajos, comparables a los del PDM. Los valores oscilan entre 7-200 ppm 
Cr y 5-102 ppm Ni en la HU, y 14-411 ppm Cr y 5-105 ppm Ni en la SPU, siendo 
mayores en las rocas más básicas.

Las tierras raras (normalizadas a condrito) muestran, asimismo, algunas 
diferencias entre las dos suites en cuestión (fig. 7.25). Si bien los comportamientos de 
ambos grupos siguen patrones similares, las rocas de la HU muestran un 
enriquecimiento en MREE y HREE, y empobrecimiento en LREE respecto a la SPU. 
Las curvas que define la primera suite son idénticas a las del PDM (comparar con 
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figura 6.20), por lo tanto los procesos que explican tal comportamiento serian los 
mismos. De este modo, el empobrecimiento en LREE, más marcado en las rocas más 
básicas, y enriquecimiento en MREE, se debe a la elevada concentración de 
homblenda y en menor medida a dinopiroxeno e ilmenita. Por otro lado, el 
enriquecimiento en La y Ce de la SPU, está reflejando la presencia de allanita, 
especialmente en las andesitas y dacitas.

Fig. 7.24. Diagrama arana para elementos trazas normalizados a MORB (Pearce. 1983).
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En general, la SPU define un patrón algo cóncavo hacia arriba, para las MREE y 

HREE, mientras que la HU presenta una tendencia plana en el sector de HREE del 
diagrama. La primera de estas suites muestra un enriquecimiento de LREE respecto a 

HREE mucho más marcado que la HU ((La/Ybfo 7,4-25,4 y 5,3-12,6, respectivamente; 
factores de normalización de Nakamura, 1974). Este hecho sugiere, una vez más, la 
posibilidad de una fuente portadora de granate para los magmas generadores de la 
SPU.

Fig. 7.25. Diagrama arafia de tierras raras, normalizadas a condrito (Nakamura (1974). La muestra MT32 
A no fue considerada para delimitar las áreas sombreadas en ambas figuras.

Nuevamente, no se observa anomalía en Eu, o bien es muy sutil y negativa en la 
SPU. Este fenómeno se explica de la misma manera que en el PDM, invocando 
condiciones oxidantes durante la cristalización.

Tres comentarios finales con respecto a las tierras raras. En primer lugar, puede 
observarse en la figura 7.25 que la curva que define la tonalita de biotita y granate 
(MT9J) es similar a los monzogabros / monzodioritas de la HU, salvo por el obvio 
mayor contenido en HREE, dada la participación de granate en su paragénesis. Esta 
observación sugiere una vinculación genética entre ellas, posiblemente por importante 
asimilación de material metapelítico por parte de rocas gabroides. En segundo lugar, la 
monzodiorita / monzogabro cuarzoso de Ea. Túnel (MT32-A), la cual posee 
características petrográficas y químicas con cierta afinidad a la SPU, muestra aqui un 
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patrón de REE que no contribuye a definir su situación (por tal motivo se gráfica esta 
curva en los dos gráficos de la figura 7.25). Por un lado muestra un enriquecimiento en 
MREE y HREE similar a la HU, pero a su vez, presenta una pendiente más inclinada 

en el tramo La - Pr, característico de la SPU. Finalmente, el lamprófiro muestreado en 
península Ushuaia (P13), presenta un patrón de REE indistinguible de la SPU. La 
similitud geoquímica con esta suite también se aprecia en los diagramas Harker (figs. 
7.19a-h), por las tendencias definidas en las figuras 7.20a-b y su patrón de elementos 
trazas (fig. 7.24). Esto sugiere que los lamprófiros y la SPU podrían ser oogenéticos, 
hecho que sería de gran utilidad ya que en este caso representaría el líquido parental 
del cual derivaron por diferenciación las rocas hoy visibles en la península.

7.5- QUÍMICA MINERAL

7.5.a-  Características de las principales fases minerales

De todo el rango litológico que comprende la HU, sólo se analizaron por 
microsonda electrónica una piroxenita hombléndica (MT61) y una monzodiorita (MT89) 
de Ea. Túnel, que complementan la información existente en la literatura. Acevedo 

(1996) presenta datos de homblendas de homblenditas de la HU y de una 
homblendita y melagabro (en el límite con rocas ultramáficas) de península Ushuaia 
(U30 y U31) cuyas características petrográficas y geoquímicas muestran cierta 
ambigüedad entre la HU y SPU. Acevedo et al. (2002) proporcionan análisis de 
piroxenos de una de estas muestras (U30). Por lo expresado en la sección anterior, los 
datos de estas muestras (U30 y U31) no serán tenidos en cuenta tampoco en este 
caso. Los únicos análisis de química mineral de la SPU corresponden a plagiodasas 
de una feno-andesita de península Ushuaia (U35), obtenidos por D. Acevedo (datos 
sin publicar), y cedidos al presente autor.

La composición química de todas las foses analizadas puede verse en las tablas 
A2-6 - A2-11 (Anexo 2). Un resumen de la composición mineral se presenta aquí en la 

tabla 7.4.
Sólo se cuenta con análisis de feldespatos de la monzodiorita y feno-andesita. Los 

resultados se grafican en la figura 7.26. En la Sección 7.3.a ya se anticipó la evolución 
de la plagioclasa en la primera de estas rocas, desde cristales de aparición temprana, 
de mayor tamaño y euhedrales, con núcleos de composición An»^, los cuales se 
hallan rodeados por una fracción de plagiodasas más fina, también euhedral de 
composición An^v Esta misma composición caracteriza las zonas más extemas de 
los cristales mayores. Interstidalmente entre estos cristales aparece una plagiodasa 
más sódica y feldespato potásico (además de cuarzo), anhedrales, de composidón 
An^ie (la plagioclasa) y Or»^ (el feldespato alcalino). Comparando estos resultados 
con los del PDM, la composición de las plagiodasas euhedrales son semejantes a las 
de monzonitas, abarcando todo el campo de la andesina, mientras que la fose
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intersticial en MT89 se conesponde con aquella de los cristales prematuros de sienitas 
(comparar con figura 6.22).

Tabla 7.4. Análisis químicos (promedio) efectuados por microsonda electrónica de los principales silicatos 
presentes en la HU.

Plagioclasa Piroxeno Anflbol
Labal MT89 MTB9 U35 Labal MT61 MT89 Labal MT61 MT89 ET1* ET2* U23"
Textura euh Inst

SIO2 48,63 52,13 SIO2 40,10 44,30 4026 40,94 40,29
SiO2 58,04 63,74 65,41 TiO2 0,79 0,16 TiO2 1.91 1.19 1,94 1.84 1.77
1TO2 0,02 0,02 0,01 A12O3 4,88 1.45 AI2O3 13,67 9.14 12,88 11,43 12,01
AI2O3 25,76 22,23 20,35 0203 0,03 0,02 0203 0,03 0,03 0,00 0,01 0,00
Fe2O3 0,17 0,15 0,05 Fe2O3(c) 4,86 3,01 Fe2O3(c) 3.72 5,85 5,26 5,34 4,72

MgO 0,00 0,00 0,01 FeO(c) 3,70 6,53 FaO(c) 7.41 11,59 11,48 12,81 11,09

CaO 7J36 5,42 1,83 MnO 0,20 0,81 MnO 0,17 0,55 0,45 0,42 0,28

MgO 13,15 12,33 MgO 13,80 11,45 1028 9,96 11,32

CaO 23,87 22,97 CaO 12,45 11,82 11,45 11,31 11,62
K2O 0,17 0,24 0,22

Na2O 0,32 0,31 Na2O 2,02 1,33 1.99 1.95 2,02
SumOx% 98,84 100,25 97,76 K2O 0,00 0,01 K2O 1.48 1.05 125 1.39 1.30
Ab 60,42 73,08 89,54 SumOx% 99,85 99,73 NO 0,03 0.04
An 38,60 25,63 9,17 H2O(c) 2,02 2,02 - - -

Or 0,98 1,30 1.28 Wo(Ca) 
En(Mg)

49,54
37,97

47,93
35,77

SumOx% 98,80 100,36 9723 97,40 97,37

Fs(Fe2‘+Mn) 12,48 16,30 *Mg 0.77 0.64 0.62 0.58 0.65

#Mg 0,88 0,75 Acevedo, 1996.

#Mg es Mg/(Mg+Fe2*). Los parámetros Wo, En y Fs fueron calculados según Morimoto (1989) con 

fórmula estructural normalizada a 4 cationes. Litologias: ver tabla 7.3. Además, y MT61: piroxenita 
hombléndica, MT89: monzodiorita. ’ datos de Acevedo (1996).

El filón feno-andesítico presenta fenocristales de plagioclasa de composición AniM 
(albita), más sódicos de lo que se pudo apreciar por métodos ópticos (sección 7.3.b). 
El único fenocristal de feldespato alcalino analizado presenta una composición 
OrigAbraAns. El elevado contenido de Ca (desplazamiento hada el interior del triángulo 
Or-Ab-An), por un lado, o el elevado porcentaje en Ab, por otro, reflejan las altas 
temperaturas de formación de este mineral (Barth, 1956), conservadas a causa de la 

elevada tasa de enfriamiento, como sucede en cuerpos de escaso volumen y 

emplazados en condiciones poco profundas.

Fig. 7.26. Composición de feldespatos en una 
monzodiorita de la HU y un filón feno-andesítico 
de la SPU.

Los piroxenos corresponden en 
todos los casos a diópsidos (según 
clasificación de Morimoto, 1989), tal 
como ocurre en el PDM. La 
composición de éstos varía de 
Wo49,5En38,oFs12,5, con #Mg 0,88, en la 
piroxenita hombléndica (MT61), a 
Wo47,9En35i8Fsi6,3, con #Mg 0,75 para 
los piroxenos de la monzodiorita. De este modo, se aprecia una evolución discreta 
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hacia el extremo Fs del cuadrilátero (fig. 7.27) desde piroxenitas a monzodioritas, 
como ocurre en asociaciones shoshoníticas (Morrison, 1980).

Fig. 7.27. Clasificación de piroxenos según Morimoto (1989). El área delimitada corresponde a los 
clinopiroxenos de asociaciones shoshoníticas (Morrison, 1980).

El contenido de Al y Si de los clinopiroxenos disminuye desde piroxenitas hacia 
monzodioritas, mimetizando el comportamiento descripto en roca total. Los individuos 
de la piroxenita se ubican en el campo de piroxenos alcalinos (de rocas sin 
feldespatoides), mientras que aquellos de la monzodiorita caen en el campo de las 
rocas toleíticas, aunque algunos datos muy próximos al campo alcalino (fig. 7.28a). En 
el diagrama Ca+Na vs Ti, nuevamente, casi la totalidad de los puntos caen en el 
campo de basaltos alcalinos (fig. 7.28b).

Fig. 7.28. (a) Variación del Si con respecto al Al del dinopiroxeno de la HU. Los puntos de piroxenitas 
caen en el campo de rocas alcalinas sin feldespatoides de Kushiro (1960). Mismas referencias que en 
figura 7.27. (b) Diagrama de Ca + Na vs Ti para clinopiroxenos de basaltos alcalinos (A) y subalcalinos 
(SA) de Leterrier et al. (1982). Todas las muestras con el mismo símbolo. El área sombreada corresponde 
a los clinopiroxenos del PDM.

Los óxidos S¡O2, FeOt y T1O2 graficados frente a #Mg de los piroxenos muestran 
un comportamiento como el observado en el PDM. Los dos primeros aumentan con el 
decrecimiento de #Mg, mientras que el tercero disminuye en este sentido (fig. 7.29). El 
comportamiento opuesto del FeOt con la evolución de los piroxenos comparado con la 
evolución del magma muestra aquí también que la disminución de este óxido hada las 
rocas más diferenciadas está controlado principalmente por magnetita-ilmenita y no 
por piroxenos.
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Los anfíboles analizados en la HU son todos cáldcos (homblendas), y dentro de 
este grupo, según la clasificación de Leake et al. (1997), la mayoría de los datos 
clasifican como magnesiohastingsitas (piroxenitas y homblenditas) y 
magnesiohomblendas (monzodioritas). Con menor frecuencia los anfíboles 
corresponden a pargasitas (piroxenitas, homblenditas y monzodioritas) y edenitas 
(homblenditas y monzodioritas) (fig. 7.30; tabla A2-8, Anexo 2).

#Mg
Fig. 7.29. Variación de SiOz, TiOj y FeOt (FeO+Fe2O3*0,8998) con respecto a #Mg (100*Mg/(Mg+Fe2*) en 

el dinopiroxeno. Mismas referencias que en figura 7.27.
Fig. 7.30. Diagramas de clasificación de anfíboles de Leake et al. (1997). Abreviaciones de los campos 
representados: MH, magnesiohastingsita (Fe3*>Alvl); P, pargasita (Fe3**^71); E, edenita; MHb, 

magnesiohomblenda.

Todos los datos graficados en un diagrama Si vs Al71 (fig.7.31), que discrimina 

entre anfíboles ígneos y metamórficos caen dentro del campo de anfíboles ígneos.
El contenido en K2O de los anfíboles de la HU es elevado (1,58-0,90%), aunque 

algo más bajo comparado con los anfíboles del PDM. Éste, junto al NazO y TIO2 

muestran un decrecimiento progresivo con el incremento de SÍO2 (fig. 7.32), tendencia 
que refleja, como se indicó en la sección 6.4.a, un paulatino decrecimiento en la 
temperatura de formación del anfibol. El contenido en estos dos últimos óxidos de los 
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anfíboles de la HU (2,12-1,20% y 2,24-1,01%, respectivamente) es, no obstante, 
semejante al de los mismos minerales en el PDM (comparar con figura 6.28).

Fig. 7.31. Campos para los anfíboles Ígneos (área rayada) y metamórficos (punteado) en el diagrama Si 
vs 71 Al de Leake (1965). Los anfíboles de la HU caen en el campo de las rocas ígneas (celeste: 

piroxenitas, amarillo: homblenditas, rosa: monzodiorita).

Fig. 7.32. Variación del contenido de K2O 
(a), Na2Ü (b) y TIO2 (c) en función de SÍO2 
en el anfíbol. Mismas referencias que 
figura 7.31.

7.5.b-  Parámetros físicos de la cristalización (T y P)

En la sección 6.4.b se introdujeron los fundamentos teóricos de los diversos 
geobarómetros y geotermómetros de aplicabilidad en las rocas que se estudian en 
este trabajo, por lo tanto, aquí sólo se presentarán los resultados obtenidos a partir de 

aquellas fórmulas, y la correspondiente interpretación geológica.

7.5.b.1-  Presión

Si se utiliza el método del contenido de aluminio total en la homblenda para los 
cálculos de presión, se tienen los mismos inconvenientes que en el PDM, ya que no 
todas las muestras presentan la paragénesis requerida (la única que cumple las 
condiciones es la monzodiorita MT89). De todos modos, al aplicar las ecuaciones 
correspondientes, se observa en la HU la misma disminución en la presión que en 
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aquel plutón, desde las rocas menos a más diferenciadas, y en el mismo rango 
inclusive. Dado que para el PDM se demostró la validez de esta disminución de 
presión con la diferenciación, se sugiere lo mismo para la HU.

La presencia de la SPU (que, como se vio, representa condiciones someras de 
emplazamiento) aflorando en el mismo nivel estructural que la HU, es otro indicador de 
levantamiento tectónico previo a los 100 Ma.

Utilizando la ecuación de Schmidt (1992), las presiones obtenidas (±0,6 kbar) son 
las siguientes: piroxenitas (MT61) 8,40 kbar; homblenditas 7,31 kbar (Acevedo, 1996) 
y monzodioritas (MT89) 4,60 kbar. Por analogía con el PDM, podría esperarse 
presiones aún menores para las venas finales monzoníticas-sieníticas. Esta 
disminución de presión sería, igual que en el PDM, cualitativa, ya que el único valor 
certero de presión disponible es el de la monzodiorita (MT89); es decir, presiones 
desde 8,4 kbar podrían estar sobreestimadas (por las limitaciones del método, ver 
sección 6.4.b), pero sin embargo estas rocas menos diferenciadas podrían haber 
cristalizado a presiones igualmente mayores que las monzodioritas, como lo sugieren 
la presencia de epidoto primario en homblenditas y, por otro lado, un menor contenido 
en AIt  en el piroxeno de la monzodiorita respecto a rocas menos diferenciadas (Nimis, 

1995; ver tabla 7.4 y Anexo 2). Más detalles sobre este tema se dan en la Secciones 
7.6 y 12.2.

7.5.b.2- Temperatura

Los geotermómetros que pueden aplicarse en la HU son los mismos que se 
utilizaron en el PDM, dada la similitud paragenética entre ambos cuerpos.

Uno de ellos contempla la sustitución edenítica entre el par plagioclasa-homblenda 
(Blundy y Holland, 1990; Holland y Blundy, 1994). La única muestra analizada que 
cumple los requisitos indicados por estos autores es la monzodiorita (MT89). Según 
los termómetros A y B (cualquiera de los dos puede utilizarse ya que la paragénesis 

contiene cuarzo y feldespato alcalino) de Blundy y Holland (1994), las temperaturas de 
homogenizadón del par mineral son 796 - 767 °C, respectivamente (a 4,60 kbar).

Las temperaturas obtenidas utilizando piroxenos con el método gráfico de Lindsley 
(1983) y Lindsley y Andersen (1983), siguiendo el mismo procedimiento que en el 
PDM (fig. 7.33), permiten incluir otras muestras en los cálculos, ya que todas cumplen 
con la única premisa de que los componentes del cuadrilátero (Wo+En+Fs = Q) no 
sean inferiores a 90%. En este caso todas superan el 97,3% de Q. Los resultados 
(temperaturas mínimas) son: 905 °C en una piroxenita hombléndica (MT61) y 559 °C 
en la monzodiorita (MT89).

Si se comparan las dos temperaturas obtenidas para la monzodiorita (termómetros 
A y B de Blundy y Holland, 1994 y método gráfico de Lindsley, 1983), nuevamente se 
tiene una diferencia de -200 °C a -240 °C, como ocurrió en el capítulo anterior. 
Teniendo en cuenta que utilizando sólo un piroxeno con el método gráfico se obtienen
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temperaturas mínimas, es de esperar entonces que los piroxenos de las rocas 
ultramáficas hayan cristalizado a temperaturas próximas a 1100-1200 °C.

Fig. 7.33. Composición de dinopiroxenos según 
parámetros Wo-En-Fs, obtenidos de acuerdo a 
Lindsley (1983), superpuestos a las isotermas 
calculadas por Lindsley y Andersen (1983), para 
10 kbar. Celeste: piroxenita hombléndica (MT61), 
rosa: monzodiorita (MT89).

Acevedo (1996) presenta datos de 
temperaturas para rocas homblendíticas

de la HU dentro del rango 975-1260 °C. Si bien el primer dato se acerca con la 
temperatura mínima obtenida con el método de Lindsley (1983), y el segundo con la 
estimada en el párrafo precedente, ambos fueron obtenidos utilizando el método de
Helz (1979), que como se indicó en la Sección 6.4.b.2 del capítulo anterior, no es 
aplicable a estas rocas.

7.6- METAMORFISMO DE CONTACTO

La roca de caja es la unidad denominada Fm. Yahgán (Kranck, 1932). En esta 

localidad se constituye por pizarras con una fina alternancia (capas de orden 
milimétrico a centimétrico) de bandas ciaras y oscuras de origen clástico y pirodástico, 
cortadas por venillas milimétricas de cuarzo. Se trata de limoíitas con matriz de cuarzo, 
feldespato y filosilicatos (dorita-seridta?), con dastos dispersos de tamaño arena, 
constituidos por plagiodasa ± feldespato alcalino y cuarzo, y areniscas finas a muy 
finas compuestas también por feldespatos y cuarzo. En las rocas más finas hay 
importante participación de material carbonoso. Las pirodastitas mencionadas son 
tobas con cristalodastos de plagioclasa ± cuarzo y feldespato (composición 

andesítica). El grado metamórfico alcanzado por estas rocas es de prehnita- 
pumpellyita, definido por Katz y Watters (1966) en isla Navarino y Caminos (1980) en 

la isla Grande.
Acevedo et al. (1989) mencionan la presenda de bt + ms + grt ± ep como produdo 

del metamorfismo térmico en los alrededores de la HU, de crecimiento post-
cinemático. En el NO de la isla Navarino, en la aureola causada por la intrusión de los 
plutones Castores y Santa Rosa, Hyades (1887) cita la presencia de grt + and. Este 

último también es citado por Nordenskjdíd (1905) en esquistos de los alrededores de 
Ushuaia.

En la península Ushuaia, Acevedo (1988) menciona la presencia de ms + bt + grt 
en la aureola de contacto de las apófisis intrusivas que allí afloran. En esta misma 
localidad, Elztein (2004) agrega cordierita y dinoanfíbol a la paragénesis metamórfica.

El estudio del metamorfismo térmico durante este trabajo llevado a cabo en la 
aureola de la HU permite ampliar las observaciones de Acevedo et al. (1989).
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Las rocas encajantes en el contacto directo con el intrusivo y hasta unos 10-15 m 
de distancia con éste, muestran una recristalización importante, con aumento de 

tamaño de grano (hasta -500 pm) y desarrollo de abundante biotita y granate. La 

mineralogía consiste enqtz + bt + grt + pl± and ± sil ± ms, en una textura 
granoblástica (fig. 7.34). Esta paragénesis de mayor grado fue observada en la 
aureola en los contactos con rocas gabroides y ultramáficas (extremos SO, SE, E y NE 
de la HU), pero no en el contacto con monzodioritas (extremo NO). La abundancia de 
biotita le otorga una coloración rpjizo-violácea a la roca.

Un enclave metasedimentario en la tonalita granatífera muestra una paragénesis 
constituida por grt + bt + cum (?).

Fig. 7.34. Paragéneste de mayor grado 
metamórfico en la aureola de la HU. Muestra 
tomada muy próxima a la tonalita granatífera (SO 
del plutón). Además de los minerales indicados, la 
roca presenta pl + qtz 1 sil ± ms. Nicolás paralelos, 
barra 200 pm.

Envolviendo a esta zona de mayor 
grado, se desarrolla una mucho más 
amplia caracterizada por menor grado de 
recristalización y de supresión de estructuras previas, progresivamente con la 
distancia al cuerpo ígneo. La paragénesis de contacto incluye bt + grt, además de pl + 
qtz ± kfs presentes en la roca original. En una única muestra (a 400 m del contacto) se 
observó escasa andalucita, junto a los minerales mencionados. El granate es 
euhedral, y no se observan signos de rotación de granos, de modo que sugieren un 
crecimiento post-dnemático. Las biotitas crecen siguiendo la esquistosidad de la roca. 
La amplitud de esta aureola pudo determinarse en unos 600 m al Este del plutón y de 
por lo menos 400 m al N.

Más hada el Este aún, a unos 3 km del contado, las pizarras registran la 
presencia de biotita como único mineral índice del metamorfismo de contacto.

Comparando esta aureola térmica con la del PDM, se destaca la abundancia de 
granate y la ausencia de cordierita en la primera. El primero de estos factores puede 
representar simplemente una diferente composición del protolito (como fue sugerido 
en la Sección 6.6), y no condiciones de mayor presión. El grado metamórfico 
alcanzado en la aureola de la HU sería el mismo que en el PDM (Serie de fades 1; 
Pattison y Tracy, 1991), con una paragénesis que sugiere presiones no superiores a 
los 2-3 kbar y con temperaturas quizá un poco más elevadas, a juzgar por una 
aparición más conspicua de sillimanita y por el aparente grado de anatexis logrado en 
el encajante del extremo SE del plutón (ver siguiente). La discrepancia entre el rango 
de presión estimado para la aureola de contacto y los valores obtenidos con el 
geobarómetro, puede interpretarse del mismo modo que en el PDM, es dedr, que 
posiblemente existían reservónos de magma a grandes profundidades en la corteza 
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fraccionando cristales de homblenda (entre otras fases). Estos magmas parcialmente 
cristalizados luego ascendían por conductos y alimentaban cámaras más someras 
donde se producía acumulación de cristales.

La tonalita de biotita y granate

Las características mencionadas en la descripción correspondiente a estas rocas 
(Sección 7.3) sugieren que pudo haber tenido lugar un fenómeno de fusión parcial del 
encajante, muy localizado, y que el líquido producido se mezcló con el magma 
diorítico, resultando en un producto híbrido entre ambos extremos.

Riesco et al. (2004) mencionan un caso similar al presentado aquí en el NE de 
España, y lo interpretan mediante fusión parcial del encajante (~10% de fundido) en la 
porción más próxima al contacto con un intrusivo diorítico-gábrico. Debido a la 
ausencia de leucosoma en el homfels, estos autores sugieren que el fundido generado 
ha migrado y mezclado con el magma gábrico, dando lugar a la generación de 
tonalitas en las partes más externas del plutón, caracterizadas por una mineralogía 
extraña, con cordierita y granate (fases también presentes en la aureola metamórfica 

de aquella localidad).
Un fenómeno de asimilación similar es mencionado también por Kranck (1932) en 

isla Santa Inés (Chile), donde observa granitos con facies de borde con granate; y en 
península Dumas (Chile), describe dioritas en contacto de asimilación con 

migmatizadón de la Fm. Yahgán (con granate).
Para fundir rocas metapelíticas basta con alcanzar un umbral de 670 °C, en 

presencia de agua (e.g. Riesco et al., 2004), el cual es considerablemente superado 
por la inyección de magmas diorítico-gábricos (ver sección anterior). Teniendo en 
cuenta además de que se trata de magmas hidratados, las condiciones para la 

anatexis serían más favorables aún.
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8 CERRO JEU-JEPÉN

8.1- INTRODUCCIÓN

El cerro Jeu-Jepén constituye una elevación aislada de 704 msnm, en el extremo 
NO de la sierra de Lucio López, a 3 km al S de la cabecera del lago Fagnano. Las 
coordenadas Gauss Krugger (datum WGS84) centrales son 1613000-3950000. Se 
accede por la Ruta Nacional 3, recorriendo desde la ciudad de Ushuaia unos 100 km, 
o 10 km desde Tolhuin. Luego deben recorrerse en dirección SE unos 5 km por la ruta 
provincial 27 (fig. 2.2).

El cerro está constituido principalmente por metapelitas negras de la Fm. Beauvoir, 
cuya edad se atribuye, a partir del contenido de Inoceramus y Aucellina, al Cretácico 
inferior (Olivero et al., 1999). En su faldeo occidental asoma un pequeño stock 
predominantemente monzonítico de 1,7 x 0,9 km2, en el cual se han desarrollado 

obras de cantereo para la extracción de bloques (fig. 8.1).

Fig. 8.1. Mapa con afloramientos de rocas Igneas en el Co. Jeu-Jepén. La flecha indica la localización de 
la cantera.

Este cuerpo representa la parte cuspidal de un plutón de mayores dimensiones 
que permanece en el subsuelo. Se conserva el techo de esta apófisis, representado 
por metapelitas transformadas a homfels. El intrusivo, inmediatamente por debajo de 
este paquete metamórfico, se encuentra muy alterado, transformado totalmente a un 
material deleznable; el origen de esta alteración, como se verá más adelante, se 
piensa que es debido a acción de fluidos concentrados al final de la cristalización en el 
techo de la cámara magmática.
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El mapa aeromagnético de la provincia de Tierra del Fuego (Hoja 5566-1, 
SEGEMAR, 1998) muestra anomalías positivas que abarcan un área mucho más 

extensa que el sector de afloramientos del cerro Jeu-Jepén (parcialmente observables 
en fig. 3.1), insinuando un mayor desarrollo del cuerpo en subsuelo. El modelado 
magnético y gravimétrico ha revelado para el plutón una geometría dada por dos 
cúspides en las porciones más someras, y raíces ubicadas hasta 8 km de profundidad 
(Cerrado et al., 2000,2005; Tassone et al., 2005).

El área del cerro Jeu-Jepén está caracterizada por corrimientos orientados ONO- 
ESE con vergencia hacia el norte (Lodolo et al., 2000, 2002), que afectan tanto a la 

unidad cretácica donde se aloja el intrusivo como a la Formación Río Claro del Eoceno 
Medio a Superior (Olivero et al., 1999 y trabajos allí citados). Estas estructuras de la 
compresión Andica fueron reactivadas más tarde por fallas transcurrentes de 

orientación O-E, con fuerte componente sinistral (SFMF; Menichetti et al., 2001a y b). 
Según Lodolo et al. (2002), el cuerpo intrusivo presenta evidencias tanto de la 
tectónica compresiva como de la transtensiva.

Baraldo et al. (2002) proponen un basculamiento del intrusivo hacia el N de 34° 
según un eje subhorizontal de rumbo O-E, y una rotación antihoraria de 27° según un 
eje vertical. Ambos movimientos son compatibles con el esquema tectónico de la 
región, que comprende la existencia de movimientos transtensivos sinestrales a lo 
largo del sistema de fallas transcurrentes Magallanes-Fagnano (SFMF; límite entre las 
placas Sudamericana y Scotia), en concordancia con las observaciones de 
Cunningham (1993b, 1995) y Klepeis (1994a).

8.2- ANTECEDENTES

Las primeras menciones sobre rocas plutónicas en el área fueron hechas por 
Camacho (1948) y Petersen (1949). En sus respectivas obras describen la presencia 
de un stock diorítico en el faldeo occidental del ceno, recubierto por esquistos de la 
Fm. Beauvoir, transformados a homfels cordierítico.

Más tarde Caminos (1980) y Caminos et al. (1981) dan una descripción más 
amplia de la litología de este intrusivo. Así, extienden el rango composidonal del 
cuerpo a dioritas, monzonitas y sienitas, más inclusiones máficas subredondeadas en 

estas rocas y diques básicos. Acevedo et al. (2000, 2004) mencionan además la 
presencia de bolsones dioríticos portadores de granate. Caminos et al. (1981) sugieren 
una edad post- Cretácico inferior para las plutonitas del cerro Jeu-Jepén, posteriores al 
plegamiento de los sedimentos del Cretácico inferior a los que intruye (Caminos et al., 
1981). Acevedo et al. (2000) obtienen una edad K/Ar roca total en diorita de 93 ±4 Ma.

Petersen (1949), Caminos (1980), Caminos et al. (1981), Acevedo et al. (2000, 
2004) correlacionan a las rocas del cerro Jeu-Jepén con las “Dioritas Andinas” de 
Kranck (1932), que afloran al sur del canal Beagle y a lo largo del archipiélago chileno 
(el BPA). Acevedo et al. (2000), además, vinculan a este cuerpo plutónico a un 

ambiente de subducdón, donde los magmas así generados habrían evolucionado más 
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tarde por procesos de cristalización fraccionada, más “autometasomatismo" dado por 
intrusión de líquidos sieniticos en dioritas, dando como resultado un híbrido 
monzonítico. Por su parte, Cerrado et al. (2000,2005) indican una geoquímica alcalina 
- shoshonítica para el cerro Jeu-Jepén y asumen, en base a esto y a su posición 
cercana al sistema de fallas Magallanes-Fagnano, que su origen se relaciona a un 
régimen transtensivo asociado a este sistema de fallas (Cerrado et al., 2000; Tassone 
et al., 2002). De este modo, establecen la primera separación genética con las rocas 
del Batolito Patagónico Austral. Posteriormente, Acevedo et al. (2004) asumen el 
carácter alcalino del intrusivo al proceso de enriquecimiento en K por la autointrusión 

de líquidos sieniticos, y que su ubicación cercana al sistema transcurrente es 
"producto de la casualidad". Finalmente, González Guillot et al. (en prensa) ubican a 
este cuerpo dentro del Complejo de Rocas Shoshoníticas de Tierra del Fuego (CRS), 
nombre reemplazado en esta Tesis por Magmatismo Potásico Fueguino (MPF) (ver 
Capítulo 1).

Acevedo et al. (2004) proponen el nombre formadonal de Diorita Jeu-Jepén para 

este intrusivo.

8.3- EL CUERPO INTRUSIVO DEL CERRO JEU-JEPÉN

Desde el punto de vista l'itológico, este intrusivo presenta gran similitud con el resto 
de los plutones de la suite potásica. Están presentes todo el rango composicional, 
incluyendo: piroxenitas, homblenditas, dioritas / gabros, monzodioritas, monzonitas, 
sienitas, sienitas alcalifeldespáticas y lamprófiros (fig. 8.2). Existen, sin embargo, 
algunas diferencias en cuanto a la disposición y abundancia relativa de estas 
litologías. Las rocas ultramáficas están representadas por pequeñas escamas de unos 
20-30 m de longitud (fig. 8.3), o bien por numerosos autoiitos de 5-20 cm de diámetro 
alojados en dioritas / gabros y principalmente monzonitas. La diferencia más 
importante radica en una mayor abundancia de feldespato potásico (González Guillot 
et ai., 2007a). En este sentido, esta localidad, junto con el Intrusivo del Mte. Kranck, 
son las únicas donde las monzonitas dominan sobre el resto de las litologías, y 
además, poseen un mayor contenido en feldespato alcalino, conformando localmente 
sienitas. Las venas póstumas también son ricas en feldespato potásico, de modo que 
clasifican como sienitas y sienitas alcalifeldespáticas, según la clasificación modal 
propuesta por la IUGS.

Otra particularidad del intrusivo del Co. Jeu-Jepén es la casi ausencia de 
homblenda en sus componentes, a excepción de las rocas ultramáficas (tabla 8.1).

El grupo litológico dominante es una monzonita grisácea de grano grueso (fig. 8.3 
y ver Anexo 3), no sólo en los frentes de cantera, sino en el resto de los afloramientos, 
cubiertos por bosque. Por lo tanto, el nombre de "Diorita Jeu-Jepén” introducido por 
Acevedo et al. (2004) debería reemplazarse por “Monzonita Jeu-Jepén’ (MJJ). Las 
dioritas, como puede verse en la figura 8.3, representan sólo pequeñas porciones de 
roca (¿Mega-autolitos?) envueltos por la masa monzonítica-sienítica.
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Fig. 8.2. Diagrama QAP de muestras 
representativas del Co. Jeu-Jepén. Los circuios 
negros corresponden a venas y venillas 
póstumas.

A pesar de que la geología del 
intrusivo del Co. Jeu-Jepén ha sido 
considerada en trabajos previos (ver 
antecedentes), su descripción 
petrográfica es en todos los casos 
bastante somera, por lo que en los 

párrafos siguientes se profundiza un poco más sobre este tema.

Tabla 8.1. Análisis modal de la Monzonita Jeu-Jepén.
Muáátra LKo Kfe Pl Qtz Cpx a Spn Opq Zrn e> Otros* TOT Q A p
H20 REd 21,8 57,1 - 7.7 8,7 13 1,4 23 - - 100,0 21 0 28 72

HC3 atefk(v) 95.0 2fi 0.7 0,6 fr 13 100,0 3 0 97 3

fC4 sk>(v) 79,3 17.5 0,6 0.4 Ir 0.1 1.6 0,1 03 100,0 3 0 82 16

hH6 rred/mzg 11.8 483 16.4 14.6 1.0 0,4 53 2.0 100,0 40 0 20 80

res gsb(bsn) 16,5 31.a 36,3 6,4 23 53 03 100,0 83 0 0 100

H31 mm 44,6 42,7 0,1 43 6J5 0.4 t 2.0 100,0 13 0 51 49

res do/gab 4,7 53,1 0,4 20,0 183 0.4 33 100,0 42 0 8 92

H47 fren 32,7 54,9 2,9 5.4 03 03 03 23 100,0 12 0 37 63

H49 tren 36,6 46,1 9.5 33 13 0.6 23 100,0 17 0 44 56

reí rren 34,5 46,5 03 5.7 5.6 03 03 23 33 100,0 19 0 43 57

H56 dto 48.7 17.8 18,7 10,5 03 33 100,0 51 0 0 100

H64 gab(bsn) - 58,0 9,9 16,6 4,1 - 4,6 6,8 - - 100,0 42 0 0 100

* A no ser que se especifique, otros representa ntoereles máficos alterados irreconocbles

gab: gabro, <#o: darla, nzg: monzogabro, ned: monzodoria, rrzn: monzonfe, sie (fk): ótenla (etcaffeidespática), 

(v): vena/venla (ben) bolsón gábrico en i*annfto

H26 y HB4: enclave en monzonla

8.3.a- Descripción litológica y petrográfica

ROCAS ULTRAMAFICAS. Consisten, como se dijo previamente, en dos escamas 

de 20-30 m de longitud en la base de la cantera, en contacto con dioritas / gabros, a su 
vez alojadas dentro de la masa monzonítica-sienítica (fig. 8.3). Además, se presentan 
como numerosos autolitos en las rocas más diferenciadas (fig. 8.4a). Están 
representadas principalmente por homblenditas, pero también están presentes 
homblenditas piroxénicas y piroxenitas hombléndicas, ambas litologías sólo como 
autolitos.

Son rocas oscuras de grano medio a grueso (hasta 1 cm). Poseen, distribuidos en 
forma aleatoria, bolsones anortosítico-gábricos con desarrollo de cristales de 
homblenda de mayor tamaño (hasta 4 cm, fig. 8.4b-c), tal como se describiera en 
ultrabasitas de otras localidades. Estos bolsones son de forma irregular, con 
dimensiones desde 5 cm hasta algunas decenas de cm.

La mineralogía consiste en cristales de dinopiroxeno, homblenda y plagiodasa, 
junto a apatita, opacos y biotita. El dinopiroxeno (diópsido) es subhedral, en granos de
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Fig. 8.3. Perfil general de los distintos bancos de la cantera del Co. Jeu-Jepén. Se da la ubicación de 
algunas muestras mencionadas en el texto. En el Anexo 3 se presenta un perfil más detallado de los
bancos 1 a 6. Muchas venas de sienita no han sido gradeadas por cuestiones de escala. En el banco 
inferior se da menos detalle debido a inaccesibilidad del frente.
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2.5 mm a 0,25 mm, con alteración parcial a homblenda en bordes o en parches. La 
plagioclasa es euhédrica a subhédrica, generalmente muy alterada. La homblenda es 
anhedral y de mayor tamaño (hasta 5 mm), con pleocroísmo del verde al marrón. 
Incluye a cristales de dinopiroxeno, plagiodasa y accesorios (textura poiquilítica). La 
biotita es escasa, se presenta como parches de reemplazo en homblenda y en menor 
medida en piroxeno. También aparece como indusiones euhédricas en homblenda, 
con los planos de divaje tanto paralelos como transversales a los de su hospedante. 
Los opacos representan el 5-10% de la roca y están en forma diseminada, como 
indusiones en las demás fases o dispuestos interstidalmente, son pequeños granos 
anhedrales (inferiores a 1 mm).

El orden de cristalización viene dado por una primera etapa de piroxeno y 
plagiodasa, junto a opacos y apatita (representan fases cumulares), seguidos de 

homblenda (fase intercúmulo).
Entre los minerales opacos, se han identificado magnetita anhedral con escasas 

desmezdas de ilmenita; y pirita, también anhedral, en contacto con magnetita o 

aislada. Presenta indusiones de pirrotina menores a 10 pm. La magnetita se dispone 

como indusiones en los silicatos o entre bordes de éstos. La pirita, en cambio, tiende a 
estar entre granos de silicatos. No se han encontrado daras evidencias de reemplazo, 
pero podría estimarse que pirita reemplaza a magnetita. Hay una fase de pirita 
indudablemente póstuma que "cementa* bordes de silicatos, a la que se asocia escasa 
calcopirita.

Los bolsones anortosítico-gábricos están dominados por cristales de plagiodasa 

(Ang(Mo). y contienen abundantes cristales de apatita. Las otras fases son 
dinopiroxeno subhedral-anhedral, parcialmente reemplazado por homblenda, 
homblenda poiquilítica, opacos y biotita. Algunos muestran una textura granular (fig. 
8.4d), mientras que otros poseen textura cumular, con plagiodasa como fase 
intercúmulo. En estos casos se da una cristalización temprana de cristales de apatita 
euhedrales seguidos por opacos y piroxenos. Luego crece homblenda, de forma 
anhedral entre granos de piroxenos y euhedral en espados intercristalinos mayores, 
que son ocupados más tarde por plagioclasa, formando texturas poiquilíticas (fig. 
8.4e). Las escamas de biotita aparecen como reemplazos sobre los demás minerales 
máficos.

DIORITAS / GABROS y MONZODIORITAS / MONZOGABROS. Son rocas de 
grano medio a fino (0,5-3 mm) y coloración gris oscura (aunque más clara que las 
rocas ultramáficas), en el límite entre variedades normales y melanocráticas (30-50% 
de minerales máficos). Poseen autoiitos de homblendita y piroxenita de 5-15 cm de 
largo.

Las dioritas / gabros presentan una textura porfiroide, dada por escasos 
fenocristales de dinopiroxeno rodeados de una matriz microgranuda de textura 
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intergranular (1-0,5 mm), constituida por tablillas de plagioclasa, y menor proporción 
de dinopiroxeno, biotita y accesorios (fig. 8.4f). Todas estas fases son euhedrales a 
subhedrales. En forma interstidal puede aparecer feldespato alcalino anhedral. Los 

accesorios son opacos, apatita y titanita, en ese orden de abundanda.
El dinopiroxeno (diópsido) presenta madado simple y polisintético, y zonado de 

tipo concéntrico y de reloj de arena (fig. 8.4f). El tamaño de los cristales alcanza hasta 

3 mm. La biotita aparece como cristales aislados prindpalmente, y en menor medida 
como reemplazos de piroxeno. La homblenda se presenta sólo formando parches y/o 

coronas que reemplazan al piroxeno (fig. 8.4g). Una única muestra de diorita de las 
analizadas ai microscopio (H56) contiene cantidades significativas de homblenda 
(tabla 8.1), la que se presenta no solo como parches o coronas de alteración en 
piroxeno, sino además conformando cristales individuales.

La plagiodasa presenta, al igual que el piroxeno, madado simple y polisintético, y 
zonación concéntrica. La composición estimada ópticamente en una muestra de diorita 

(H56) es andesina (Aru*^).
La apatita se presenta únicamente como finos cristales (hasta 80 jim) dispuestos 

entre tablillas de plagiodasa o englobados por feldespato alcalino. La titanita se la ha 
observado en pocas ocasiones en estas rocas. Los opacos aparecen en forma 
temprana, como inclusiones en piroxeno, pero también diseminados entre granos de 
silicatos.

El orden de cristalizadón vendría dado por una primera etapa con piroxeno y 
opacos, seguida por estas mismas fases más plagiodasa. Luego habrían cristalizado 

apatita (y quizá antes), biotita, homblenda y finalmente feldespato alcalino.
Las monzodioritas / monzogabros se diferencian del grupo anterior, además del 

incremento obvio en el contenido relativo de feldespato alcalino, por una textura 
seriada y granulometría algo mayor (fig. 8.4h). En estas rocas los cristales mayores 
son de plagioclasa de hasta 7 mm de largo, euhedral a subhedral, con macla y 
zonación. Algunos granos presentan núdeos completamente alterados.

Las espedes minerales descriptas para dioritas / gabros también aparecen aquí, 
de granulometría menor a las plagiodasas. Los cristales de apatita presentan tamaños 
de hasta 1,5 mm (fenómeno que se da también en monzonitas). Aparece una fase 
tardía compuesta por plagiodasa más sódica, que crece como rebordes en las 
plagiodasas mayores, o intersticialmente junto a feldespato alcalino, ambos de forma 
anhedral. Análisis de microsonda electrónica efectuados por D. Acevedo (sin publicar, 
muestra POR, ver Sección 8.5) indican una composidón andesina para los cristales de 
plagioclasa euhedrales mayores (An^-ao) y más sódica para la plagioclasa tardía (An10_ 
1,4). Esto también se pudo determinar ópticamente en otras muestras (H20).

MONZONITAS. Las monzonitas son el tipo litológico dominante en esta localidad. 
En general, las monzonitas son de mayor granulometría (en promedio 3-5 mm) que
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Fig. 8.4. Estructuras y texturas en rocas ultramáficas, dioritas / gabros y monzodioritas. (a) numerosos 
autoiitos de rocas ultramáficas y máficas en monzonita, en extremo SSO del banco 6 (ver fig. 8.3 para 
ubicación). Este es el modo en que se presentan (además de las dos escamas en el banco inferior) las 
ultramafitas en Co. Jeu-Jepén. (b) textura pegmatltica en un bolsón gábrico en homblendita. Se observan 
prismas centimétricos de homblenda con plagioclasa intersticial, (c) ídem anterior, nótese la diferencia
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granulométrica y de porcentaje de mafitos con la homblendita adyacente por encima y por debajo del 
bolsón, (d) textura granular en bolsón anortositico-gábrico dada por un agregado de plagioclasa y 
dinopiroxeno subhedrales y escasa homblenda anhedral (muestra H64; barra 1 mm, Nx). (e) textura 
heteroadcumulado en otro bolsón gábrico con homblenda euhédrica rodeada de plagioclasa intercúmulo 
(1 solo cristal). A la izquierda se observan dinopiroxeno con parches de alteración de homblenda, y 
abundantes cristales automorfos de apatita (muestra HS-1 cedida por D. Acevedo; 1 mm, Np). (f) gabro / 
diorita porfiroide con fenocristales de dinopiroxeno (di) con zonadón concéntrica y tipo reloj de arena 
(centro), y matriz microgranuda constituida por tablillas de plagiodasa prindpalmente (H38; 1 mm, Nx). (g) 
diorita con textura idéntica al caso anterior, con fenocristal de dinopiroxeno coronado por homblenda de 
credmiento tardío (H56; 1 mm, Nx). (h) textura seriada en monzodiorita. Los cristales mayores son de 
plagiodasa, con reborde de plagiodasa más sódica (flecha) y feldespato alcalino. Se observa además un 
cristal de -1 mm de apatita subhedral (muestra POR cedida por D. Acevedo; 1 mm, Nx).

dioritas y gabros, de coloración más clara debido al menor porcentaje de mafitos (10- 
25% (tabla 8.1), dando lugar a algunas variedades leucocráticas), y con abundante 
contenido de accesorios. Contienen autolitos de las rocas ultramáficas y máficas 
descriptas, de hasta 30 cm de longitud, con bordes angulosos a redondeados. Estos 
autolitos conservan la composición mineralógica y textura de las rocas máficas y 

ultramáficas de las cuales provienen. En el frente de cantera, se ha observado que 
estos autolitos son muy abundantes en el lado sur (fig. 8.4a), mientras que en el lado 
norte su distribución disminuye notablemente.

La mineralogía consiste en cristales tabulares de plagioclasa más feldespato 
alcalino, y minerales máficos de menor tamaño, contrariamente a lo que ocurre en 
dioritas / gabros. Esta variación en la granulometría define una textura porfiroide a 
seriada (fig. 8.5a). El feldespato alcalino se presenta en proporciones variables y en 
forma heterogénea, ya sea a nivel de afloramiento, o incluso en muestras de mano, 
conformando “parches” centimétricos con mayor proporción de este mineral dispuesto 
intersticialmente entre los demás cristales. Por lo tanto la clasificación modal puede 
pasar localmente a sienitas.

Además, el hábito del feldespato potásico es diferente, de acuerdo a su 
abundancia. En monzonitas con baja proporción de esta fase, este mineral forma 
cristales anhedrales ocupando intersticios entre cristales de plagioclasa y piroxeno, tal 
como ocurre en monzodioritas (fig. 8.5b). En cambio, en monzonitas más próximas al 
extremo A del diagrama QAP, el feldespato alcalino tiende a formar cristales tabulares 
idiomórficos de alta integridad (fig. 8.5c). En ambos casos, engloba poiquilíticamente a 
las fases previamente cristalizadas y es micropertitico. Suele mostrar iridiscencia en 
muestras de mano. En contacto con plagiodasas, puede producir engollamientos 
hada éstas, denotando derto desequilibrio, como ocurre en otras localidades.

Los cristales de feldespato potásico pueden alcanzar hasta 2 cm de largo. Le 
siguen, en orden granulométrico decreciente, plagioclasa (hasta 2 mm), piroxeno 

(hasta 1,5 mm) y biotita. La porción más fina se compone por los mismos minerales.
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Las piagiodasas presentan zonadón y maclado polisintético y de dos individuos. 
Constituyen granos euhedrales a subhedrales. La composición, medida con 
microsonda electrónica, corresponde a andesina-oligodasa (An37.11).

El piroxeno (diópsido) es euhedral, mientras que la biotita aparece prindpalmente 
en cristales subhedrales aislados entre cristales de piagiodasas, o como reemplazo de 

piroxeno. La homblenda está presente en muy bajas proporciones, solo como parches 

de reemplazo en aquel mineral.
Los accesorios consisten en cristales de apatita de color amarillo en muestra de 

mano, en granos de hasta 4 mm. Están presentes en proporción relativamente 
abundante (**0,5-2%). Su tamaño y abundancia es un rasgo distintivo en las 
monzonitas con respecto al grupo litológico anterior. Otros accesorios son titanita, 
también abundante, drcón y opacos.

En forma muy aislada aparece cuarzo anhedral, alojado entre granos de 
piagiodasas y feldespato alcalino.

VENAS DE SIENITA. Constituyen venas rectilíneas de hasta 1 m de espesor 
(generalmente de 5 a 20 cm) o inyecciones lenticulares de color rosado, de grano 
grueso a extremadamente grueso, conformando en este último caso, texturas 
pegmatíticas. Cortan a todos los grupos de rocas descriptos precedentemente (fig. 
8.5d). En monzonitas y sienitas son más abundantes y se presentan además como 
venillas anastomosadas o impregnaciones irregulares.

El contenido de feldespato alcalino es mayor que en las sienitas que localmente se 
desarrollan dentro de los cuerpos monzoníticos, y en ocasiones supera el 90%, de 

modo que según el diagrama QAP este grupo induye también sienitas 
alcalifeldespáticas (fig. 8.2).

El feldespato potásico es anhedral, micropertítico, con macla en enrejado, con 

granos de 1-3 cm. En ocasiones tiende a disponerse en forma perpendicular a las 
paredes de la vena, en otras carecen de orientación. La plagioclasa es también 

anhedral y presenta zonadón. Como es caraderístico en venas sieníticas- 
monzoníticas de otras localidades, ambas fases poseen una intensa deformación, con 
extindón ondulante, bordes suturados, desarrollo de subgranos y, en casos extremos, 
mortero en bordes de granos (fig. 8.5e). Esto se observa más desarrollado en las 
muestras de mayor granulometría.

Los mafitos y accesorios osdlan entre 1-5%. Están compuestos por diminutos 
cristales de piroxeno, generalmente anhedral, escasos cristales de biotita, titanita, 
apatita, drcón y magnetita con finas desmezclas de ilmenita. El piroxeno es verde y 
pleocroioo, con mada polisintética (aparentemente diópsido); al igual que los 
accesorios, carece de extinción ondulante. La titanita se presenta en cristales 
romboidales o aciculares, y junto a la apatita, conforma granos euhédricos incluidos en 
piroxenos y feldespato. Datos de micorsonda electrónica (ver Sección 8.5) indican, 
además, la presencia de anfíbol en estas venas.
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Fig. 8.5. Texturas de monzonitas y venas de 
sienitas. (a) monzonita porfiroide con fenocristales 
de plagioclasa rodeados de feldespato alcalino 
anhedral poiquilítico, de color gris rosado. Se 
observan también un autolito ultramáfico y una 
vena de sienita (flecha, barra 2 cm). (b) 
monzonita cercana al extremo P del QAP con 
feldespato alcalino (micropertítico) intersticial 
anhedral, que reabsorbe parcialmente cristales de 

plagioclasa (centro; muestra H47; 500 pin, Nx).
(c) monzonita cercana al extremo A del QAP.

Presenta cristales euhedrales de gran desarrollo que engloban cristales de plagioclasa y piroxeno. Se 
observan las mismas reacciones de desequilibrio entre plagiodasas y feldespato intersticial (H31; 1 mm.
Nx). (d) bloque de monzonita (m) en contacto con diorita (d) con autolitos ultramáficos (h), todo cortado 
por venas anastomosadas de sienita (s) de color rosado y bordes rectos, (e) microfótografla de vena de 
sienita alcalifeldespática (H23) con granos de feldespato potásico (micropertítico) y plagioclasa con 
extinción ondulante, desarrollo de subgranos y hasta mortero en bordes de granos (1 mm, Nx).

DIQUES DE LAMPRÓFIRO. Son diques de hasta 20 cm de espesor, algunos de 

corto recorrido, ahusados en los extremos. Presentan coloración verde oscuro y una 
textura porfírica dada por fenocristales máficos inmersos en una pasta dominante 
afanítica. Cortan a las unidades anteriores, incluyendo a las venas de sienita (fig. 
8.6a).
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En esta localidad se han observado tres generaciones de lamprófiros, con 
diferente composición mineralógica y edad relativa, y orientación espacial más o 
menos consistente dentro de cada grupo (fig. 8.6b). La más antigua de ellas (L cpx) es 
la menos representada (se reconocieron solo 4 diques) y se caracteriza por presentar 
grandes fenocristales de dinopiroxeno verde. Las escasas mediciones con brújula 
indicaron una actitud variable para este grupo. En un caso pudo advertirse que uno de 
estos diques está cortado por otro compuesto por fenocristales de biotita- 
dinopiroxeno. Este segundo grupo (L bt-cpx), presenta un Rbz N195°/41° (promedio), 
y se compone de fenocristales de biotita y dinopiroxeno. La generación más moderna 

(L hbl) corta (en todos los casos que pudo observarse una relación de corte) al juego 
anterior, posee un Rbz N62°/61° (promedio) y los fenocristales son de homblenda (fig. 
8.6c).

Al microscopio se observa, en los lamprófiros L cpx, una textura gkxnerofírica, 
dada por fenocristales de hasta 1 cm de dinopiroxeno euhedral, con macla 
polisintética y zonadón. La pasta es afanítica. En una muestra (H40) se observa que la 
pasta está conformada por tablillas de tremolita-actinolita(?) sin orientación (tipo 
intergranular), junto a cristales anhedrales de plagioclasa y dinopiroxeno (fig. 8.6d).

Los lamprófiros L bt-cpx presentan textura porfírica y glomeroporfírica dada por 
fenocristales euhedrales de biotita y dinopiroxeno. Este último posee un color verde 
pálido, macla polisintética, y zonación concéntrica y de tipo reloj de arena; las láminas 
de biotita están muchas veces flexuradas y en ocasiones disociadas por la matriz. Hay 
una marcada fluidalidad dada por la orientación de granos paralelos a los bordes de 
las venas (fig. 8.6e). La matriz está constituida por cristales anhedrales de homblenda, 
menor a 500 pm, y un agregado menor de 50 pm conformado por homblenda, 
piroxeno, biotita plagioclasa y feldespato alcalino.

El juego de lamprófiros más modernos (L hbl) presenta fenocristales de 
homblenda euhédrica, prismática, con pleocroísmo del verde al castaño amarillento. 
Estos fenocristales alcanzan hasta 9 mm de largo (promedio 1,5 mm; fig. 8.6f). 
Presentan zonación dada por un centro amarillento-castaño y delgado reborde verde 
(del mismo color que los anfíboles de la matriz, fig. 8.6g). Menos abundante que la 
homblenda y de menor tamaño (hasta 1 mm), aparece dinopiroxeno, subhedral, 
parcialmente corroído por el anfíbol. Del mismo modo que en el caso anterior, 
presenta zonación concéntrica y en reloj de arena, y maclado polisintético. La matriz 
es afanítica (<1 mm), conformada por plagioclasa (anhedral y zonada), piroxeno, 
homblenda, y escasos biotita, opacos y titanita. La plagioclasa engloba 
poiquilíticamente a los mafitos de la pasta. La orientación de granos no es tan notoria 
como en L bt-cpx.

Según su mineralogía, estos lamprófiros clasifican dentro de la serie mineta 
(or>pl)-kersantita (or<pl), los dos más antiguos; y vogesita (or>pl)-espesartita (or<pl), 
los más modernos (la imposibilidad de distinguir correctamente las fases leucocráticas 
no permite un mejor ajuste de esta clasificación, aunque se infiere que or es siempre
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Fig. 8.6. Lamprófiros. (a) una vena de lamprófiro (flecha) cortando venas de sienita (subverticales), en 
monzonita con autoiitos de bolsones anortosfticos. (b) lamprófiro L hbl (inclinación al NE) cortando
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lamprófiros L bt-cpx, de inclinación al SO, ver fig. 8.3 para ubicación (las intersecciones indicadas con 
flechas). Abajo se da un detalle de una de las intersecciones (Paula y Morgan de escala), (c) 
estereograma (equiareal, hemisferio inferior) mostrando los Rbz de los tres juegos de lamprófiro 
identificados en Co. Jeu-Jepén (el circulo y cuadrado con la x marcan la dirección y buzamiento promedio 
para cada grupo), (d) textura glomeroflrica en L cpx (H40) con fenocristales de dinopiroxeno y pasta 
afenitica constituida por tablillas de tremolita-actinolita(?), plagiodasa y dinopiroxeno con textura de tipo 
intergranular (1 mm, Nx). (e) textura porfirica en lamprófiro L bt-cpx con fenocristales de biotita y 
dinopiroxeno orientados, y pasta conformada por las mismas especias más homblenda y plagioclasa 
(H24; 500 pm, Np). (f) textura porfirica en lamprófiro L hbl, con fenocristales de homblenda prismáticos 
seudoorientados y pasta afenitica de homblenda, dinopiroxeno, plagiodasa y biotita (muestra JP1M3 
cedida por D. Acevedo; 1 mm, Nx). (g) fenocristal de homblenda zonado con reborde verde oscuro similar 
a la homblenda de la pasta (L hbl muestra H46-A; 250 jim, Np).

menos abundante que pl). Estos últimos son semejantes a los lamprúfiros encontrados 
en otras localidades (sector Ea. Túnel y península Ushuaia, PDM, IMK).

8.3.b-  El perfil geológico y las relaciones mutuas entre las distintas fitologías

Las dimensiones reducidas del afloramiento, sumado al espeso bosque que cubre 
casi la totalidad de éste, han impedido la realización de un mapa geológico detallado 
del sector. En su lugar, y para nada menos importante, y a su vez aprovechando los 
frentes de cantera abandonados desde hace unos años, se han confeccionado perfiles 

en las diferentes bancadas. La cantera consiste en 6 bancadas superiores de 50 a 200 
m de largo, y unos 2 a 10 m de alto cada una, más un nivel inferior de afloramiento 
natural (subvertical, parcialmente laboreado) de aproximadamente 360 m de largo por 
90 m de alto. Los perfiles geológicos se presentan, a escala -1:1600 En la figura 8.3, 
y con mejor detalle se presentan solo las bancadas superiores en el Anexo 3, a escala 
1:1150.

Según las observaciones de intrusividad entre las distintas fitologías (autolitos, 
venas discordantes), puede establecerse el mismo orden temporal de emplazamiento 
de estas rocas que el indicado para otras localidades de la provincia: homblenditas y 
piroxenitas —►dioritas-gabros y monzodioritas-monzogabros —» monzonitas-sienitas —» 
venas de sienitas —diques de lamprófiro (y dentro de estos últimos el orden indicado 
más arriba).

Acevedo et al. (2000, 2004) proponen el origen de monzonitas por 
"autometasomatismo", donde líquidos sieniticos habrían pernotado en dioritas dando 
como resultado un híbrido monzonítico. Las observaciones de campo realizadas 
durante el trabajo de Tesis, claramente demuestran que lo dicho por estos autores no 
es del todo correcto. La presencia de autolitos de dioritas / gabros en monzonitas, 
junto a los contactos netos entre ambos grupos filológicos (ver por ejemplo fig. 8.5d), 
indican una relación de intrusividad de un magma en el otro (este último parcial o 
totalmente consolidado). Además, las diferencias texturales que presentan ambas 
rocas (dioritas de grano más fino, porfiroides con mafitos de mayor tamaño que 
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félsicos, comparar figuras 8.4f-g y 8.5b-c) y a su vez composicionales (mayor 
proporción de mafitos y menor de accesorios en dioritas, tabla 8.1), son significativas y 
suman a descartar la idea de aquellos autores. Las monzonitas representan entonces 
un pulso ígneo derivado por diferenciación magmática (ver Capítulo 12) luego de la 
separación de las rocas ultrabásicas y básicas. Las venas sieníticas representan el 
líquido residual de esta diferenciación. Durante las etapas finales de la cristalización 
de monzonitas, el volumen del cuerpo ígneo habría disminuido, y de este modo 
pudieron generarse esfuerzos tensionales dentro de la cámara con la subsiguiente 
inyección de los líquidos más diferenciados dentro de éstas (se ampliará este tema en 
el Capítulo 12). Este es el modo de emplazamiento de diques sinalagmáticos 
(Llambías, 2003), y puede aplicarse a todo el MPF.

8.3.c-  Enjambres de autoiitos

La geometría y distribución de autoiitos ultramáfico-máficos en monzonitas merece 
una breve discusión. En primer lugar, las terminaciones angulosas de la mayoría de 
ellos (fig. 8.5d), especialmente los ultrabásicos, y la mayor granulometría respecto al 
hospedante, denotan el estado ya consolidado de los magmas menos diferenciados al 
momento de la intrusión de las facies monzonítica-sienítica (esto no ocurre en los 
clásicos enclaves microgranulares máficos, EMM). Segundo, éstos son más 
abundantes en las rocas más diferenciadas (tal como ocurre en otros plutones del 
mundo; e.g. Barbarin, 2005), y en particular, aparecen en gran abundancia en 
posiciones de borde de cámara magmática (en este caso cuspidal, fig. 8.4a), o en 
fajas dentro del cuerpo monzonítico de unas decenas de metros de largo y 3-4 m de 
ancho conteniendo gran cantidad de autoiitos (fig. 8.7). Barbarin (1991) propone que 
enjambres (“swarms") de enclaves monogénicos, como los descriptos aquí, 
frecuentemente se localizan próximos al sector donde tuvo lugar una mezcla de 
magmas. En el caso del Co. Jeu-Jepén, las tojas con autoiitos no representan un 
evento de mezcla, ya que la mayor granulometría de éstos respecto al hospedante y 
su variada composición (homblenditas, piroxenitas, gabros, etc.) no favorece tal 
interpretación. En su lugar, se infiere que representan corrientes convectivas dentro 
del magma monzonítico-sienítico, o bien inyecciones de rellenado de la cámara 

magmática desde un reservorio más profundo, que habrían arrancado fragmentos de 
roca ya consolidada de las paredes o porciones inferiores de la cámara. Pese a la 
acción de estas corrientes, no se han observado foliaciones ígneas como las 
descriptas para el Plutón Diorítico Moat. Tampoco se advirtieron fenómenos de 
hibridación entre el magma monzonítico y los autoiitos. Un ejemplo de ello es la 
muestra H64, correspondiente a un autolito de bolsón gábrico (tabla 8.1). Éste 

presenta una textura y mineralogía idéntica a otros bolsones similares alojados en 
homblenditas; en particular, carece de feldespato alcalino.
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Fig. 8.7. Enjambre de autolitos ultramáficos y 
máficos en monzonita. Esta faja (por debajo de la 
línea de puntos) se ha interpretado como un flujo 
de magma monzonítico resultado de la acción de 
comentes convectivas o inyecciones de rellenado 
de la cámara magmática y removilización de 
fragmentos de roca de porciones ya cristalizadas 
dentro de ésta.

La interpretación en cuanto a la 

génesis de estos autolitos (de acuerdo a 
la definición de Didier & Barbarin, 1991) 

difiere de aquella (o aquellas) propuesta para la presencia de EMM, muy abundantes 
en plutones calco-alcalinos de otras partes del mundo, pero ausentes en el MPF. 
Barbarin (2005) propuso que la presencia de EMM en granitoides más diferenciados 
del batolito de Sierra Nevada se debe a la inyección de magmas máficos provenientes 
del manto en un magma granítico de origen cortical, durante el ascenso hacia el nivel 
de emplazamiento de este último. Los enclaves y el granitoide hospedante cristalizan 

entonces simultáneamente. Debido a contrastes reoiógicos, no hay mezcla completa 
entre ambos extremos composidonales, pero sí una mezcla heterogénea que resulta 
en la disrupción de las inyecciones máficas en numerosas burbujas discretas. Estos 
enclaves muestran granulometría más fina y a menudo un borde de enfriamiento en 
contacto con el granitoide hospedante, a causa de una tasa de enfriamiento mayor 
debido a la menor temperatura del hospedante. Localmente sí existe hibridación entre 
el granitoide hospedante y el enclave, por medio de procesos de difusión y percolación 
(Barbarin, 2005). Los magmas básicos que originan los enclaves, por lo tanto, no son 
cogenéticos con el granitoide hospedante (aunque muchas veces el granitoide 
hospedante resulta de una primera etapa de mezcla homogénea a mayor profundidad 
entre el líquido mantélico y cortical).

8.3.d-  Facies con granate

En la figura 8.3, en la bancada 5, se ha indicado un sector donde ocurre una 
intensa mezcla de rocas. Un tabique de metasedimentita encajante, convertido a 
homfels con importante recristalización (bt + crd), presenta numerosas intrusiones 
(apófisis) irregulares de dioritas-monzonitas (en la figura 8.3 se han simplificado). En 
estancia Túnel (Homblendita Ushuaia) ocurre algo similar. Allí, una diorita en contacto 
con el encajante ha sufrido modificaciones transformándose en tonalita con biotita, 
granate, fibrolita(?) y rutilo(?) (ver Capítulo 7), englobando, en forma intrincada, 
numerosos septos y enclaves ahusados de roca metasedimentaria (fig. 7.8), la cual ha 
experimentado fusión parcial.

No se han advertido tonalitas con biotita y granate durante las tareas de campo en 
Co. Jeu-Jepén; sin embargo, Acevedo et al. (2000, 2004) mencionan la presencia de 
rocas leucocráticas con cuarzo, granate y biotita distribuidos localmente.

171



Capítulo 8. Cerro Jeu-Jepén M. González Guillot

Probablemente, éstas se vinculen con fenómenos de mezcla como el mencionado 

para el banco 5. Una muestra cedida por D. Acevedo (gra) contiene plagioclasa, 
feldespato alcalino y cuarzo (monzodiorita cuarzosa) a los que se suman biotita, 
granate y apatita. Esta última se presenta como prismas y finas agujas incluidas dentro 
de las demás fases cristalinas (fig. 8.8a-b), tal como sucede en híbridos derivados de 
mezcla de magmas (Hibbard, 1991; Baxter & Feely, 2002). Más adelante se retomará 
sobre este tema.

Fig. 8.8. Facies granatlfera del Co. Jeu-Jepén (muestra gra, D. Acevedo). (a) Cristal de granate euhedral 
castaño en monzodiorita cuarzosa (barra 1 mm, lupa binocular), (b) apatita acicular incluida en biotita, 
plagioclasa y feldespato alcalino (250 pm, Np). La presencia de las inclusiones en las tres fases minerales 
indica una temprana (y rápida) cristalización de este mineral, en un magma sobreenfriado (e.g. Hibbard, 
1995).

8.3.e-  El techo de la intrusión

En el nivel superior de la cantera, que a su vez representa el techo de la cámara 
magmática, puede advertirse una intensa descomposición de la roca ígnea. Allí la 
diorita está transformada a un material totalmente deleznable. Esta alteración 
disminuye paulatinamente hacia el Norte y hacia los niveles inferiores. En estos 
últimos sólo se advierte en los extremos del lado sur, mientras que hada el centro y 
extremos septentrionales la roca está completamente fresca. Del mismo modo, la 
distribudón de esta alteración no sólo es desigual espacialmente, sino que no afecta a 
todas las litologías. Las venas sien ¡ticas y diques de lamprófiros que cortan a esta roca 
alterada carecen de ella, así como también el homfels en contacto con éstas. Esto 
último sugiere que tal alteradón no se debe a fenómenos tectónicos, ni a alteración 
meteórica una vez que el cuerpo ígneo hubiera sido expuesto, dado que de ser así 
habría afectado también, por lo menos, al encajante en el primer caso, o a todas las 

litologías en el segundo. La explicadón más razonable radica en un fenómeno 
hidrotermal, de baja temperatura, donde los fluidos residuales en las etapas finales de 
la cristalización magmática se habrían concentrado en el techo de la cámara, no 
pudiendo escapar hada el encajante por tratarse de un homfels muy compacto y poco 
permeable. Los diques de lamprófiros se habrían emplazado con posterioridad a esta 
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alteración. La roca alterada presenta incremento notorio en la proporción de biotita, de 

grano fino, en detrimento de piroxeno y homblenda característicos de la roca primaria.

8.4- GEOQUÍMICA DE ROCA TOTAL

La información geoquímica de la Monzonita Jeu-Jepén no es muy abundante y es 
aportada principalmente por Acevedo et al. (2004), y además, por Cerrado et al. 
(2000), aunque estos últimos autores no presentan datos crudos, sino solamente 
gráficos. En este trabajo se agregan datos de una diorita / gabro, una monzonita y una 
vena de sienita, que complementan la información existente (tabla 8.2).

Tabla 8.2. Elementos mayoritarios, trazas y REE de la Monzonita Jeu-Jepén.
sample H2S H38 REH38 H51 js-1* J5* jp1m2* ¡1* jps* jp1m4*

Hthol. sie dio/gab dio/gab mzn gab* hbt dio mzn sie lamp?
Wl%
SiO2 65,52 49,24 49,57 56,92 37,23 41,04 48,20 56,50 62,70 47,20
TlOj 0,24 0,80 0,82 0,56 1,62 1.58 0,92 0,39 0,26 0,98
AljOj 19,62 17,41 17,96 19,07 15,04 11,04 17,22 19,88 19,19 15,61
FejOjt 2,16 10,09 10,01 5,02 20,08 16,71 10,93 4,31 2,38 10,69
MgO 0,34 4,25 4,30 1.51 6,87 9,86 5,06 1,23 0,32 6,27
MnO 0,10 0,26 0,26 0,15 0,28 0,19 0,25 0,11 0,08 0,27
CaO 1,99 9,08 9,23 4,48 12,62 14,14 10,44 4,99 1,67 11,42
NajO 6,16 3,41 3,45 5,12 2,14 1.71 3,15 4,91 5,86 3,01
K2O 6,28 2,62 2,66 5,02 1,35 1.39 2,60 4,74 6,50 0,84
p2o , 0,08 0,49 0,49 0,25 1,42 0,41 0,55 0,14 - 0,47
LOI 0,50 2,10 1,00 1,60 0,90 1,40 0,50 0,30 0,30 2,90
Sum 99,99 99,77 99,76 99,71 99,74 99,69 100,04 99,98 99,43 99,86
K2O/Na¡>O 1,02 0,77 0,77 0,98 0,63 0,81 0,83 0,97 1.11 0,28
ppm
Ba 1002,1 400,8 400,9 1075,6 322,0 391,0 519,0 1597,0 608,0 250,0
Hf 3.8 2.0 2,2 3.2 1.9 2,6 - 4,8
Nb 9,8 5.4 5,5 8,1 2,3 4,5 11.0 10,7
Rb 136,0 112,9 113,7 134,0 50,3 - 84,0 - 132,3 -
Sr 833,9 1252,5 1260,8 1561,1 1208,0 540,0 1193,0 1430,0 475,0 1171,0
Ta 0,9 0.3 0,3 0,5 0,5 0,5 1.0
Th 21,6 9.8 9,6 20,4 3.5 6,2 18,6
U 6,6 2.5 2,7 5.3 1.4 1.4 4,3
V 56,0 283,0 288,0 154,0 - - - - - -
Zr 124,9 69,7 75,2 139,1 35,0 43,0 52,0 73,0 155,0 34,0
Y 14,4 20,5 21,0 17,4 17,1 13,0 21,0 16,0 14,4 17,0
NI 5,0 10,0 21,0 10,0 - 20,0 - 26,0
Cr 13,68 54,74 61,58 54,74 13,68 68,42 95,79 136,84
ppm
La 36,40 27,30 27,20 33,00 21,00 33,00 - 30,00
Ce 67,20 64,50 64,10 66,10 38,00 68,00 64,00 63,00
Pr 6,76 7.70 7,82 7,47 6,19 9,94 7,12
Nd 22,50 30,60 32,50 28,10 24,00 33,00 20,00
Sm 4,00 6,26 6,32 5,32 6,47 7,82 3,50
Eu 1,08 1,62 1.61 1.47 1.87 2,12 0,96
Gd 2,72 4,87 4,92 4,02 4,97 6,26 3,77
Tb 0,39 0,72 0,75 0,63 0,83 1,02 0,51
Dy 2,35 3,67 3,59 3,10 4,28 5,15 2,69
Ho 0,47 0,63 0,64 0,54 0,54 0,69 0,37
Er 1.42 2,01 2,04 1,62 1,89 2,53 1.54
Tm 0,23 0,27 0,30 0,22 0,18 0,25 0,19
Yb 1,76 1,95 1,99 1,52 1,34 1,92 1.46
Lu 0,23 0,28 0,29 0,23 0,14 - 0,21 - 0,18 -

Referencias: sie, sienita; dio/gab, diorita / gabro; mzn, monzonita; gab* bolsón gábrico (autolito en 
diorita); hbt homblendita piroxénica (autolito en diorita); lamp?, posible lamprófiro de bt-cpx, pero 
con textura microdioritica.
* datos de Acevedo et al. (2004) (referirse a esta bibliografía para la metodología de laboratorio).
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La MJJ abarca también el rango ultrabásico a ácido, con contenido de S1O2 desde 

37,23% (bolsón gábrico) a 65,52% (sienita).
Como es característico del MPF, este intrusivo muestra una tendencia 

medianamente alcalina en el diagrama TAS (fig. 8.9a). Los valores normativos (CIPW) 
indican la presencia de Ne en gabros y homblenditas (js-1, j5), dioritas (jp1m2) y 
monzonitas (H51). desde 5,05% a 1,14%, en las primeras y últimas, respectivamente.

El contenido en K2O es igualmente elevado, con relación K2O/Na2O superior o 
próximo a la unidad en monzonitas y sienitas (tabla 8.2). En el diagrama S1O2 - K2O 
todas las muestras (excepto el lamprófiro) se ubican en el campo de las series 
shoshoníticas (fig. 8.9b), indicado también por Cerrado et al. (2005).

El resto de los óxidos de elementos mayoritarios muestran también buena 
correlación frente a S¡02 (figs. 8.9c-h), excepto los bolsones gábricos y homblenditas, 
cuya discrepancia puede ser explicada por su naturaleza cumular. CaO, MgO, Fe^t, 
P2O5 y T¡O2 decrecen paulatinamente con el incremento de SÍO2, demostrando la 
progresiva cristalización de magnetita-ilmenita, silicatos ferromagnesianos y 
plagioclasa cátoica (± apatita y titanita) en las primeras etapas del proceso de 
diferenciación magmática. El incremento de álcalis y alúmina en este sentido, por otro 
lado, demuestra la cristalización dominante de plagioclasa más sódica y feldespato 
alcalino hada las etapas finales de la evolución del intrusivo.

Los elementos trazas graficados en un diagrama araña (fig. 8.10) definen el mismo 
patrón aserrado que en el PDM, con picos negativos en Ta y Nb, característico de 
magmas derivados de subducdón, a su vez demostrado por los diagramas 
discriminatorios de ambiente tectónico (ver figura 12.4, Capítulo 12). La MJJ posee 
además una elevada relación LILE/HFSE, con valores Rb/Zr de 0,9-1,6.

Todas las muestras presentan un patrón similar de tierras raras (fig. 8.11), to cual 
fortalece la interpretación sobre la relación genética entre todos tos componentes del 
intrusivo. Este patrón es, a su vez, el mismo que el observado en el PDM, con 
enriquedmiento en LREE respecto a HREE, y estas últimas, además, definiendo una 

trayectoria más o menos horizontal. Otra similitud con el PDM es la ausencia de 
anomalía de Eu.

Es importante destacar aquí el alejamiento en algunos parámetros geoquímicos 
del lamprófiro (L bt-cpx) del resto de las plutonitas. Especialmente, son notorios el bajo 

contenido en K2O (y álcalis en general, figs. 8.9a-b), la baja relación K2O/Na2O (0,28) y 
las bajas concentraciones de LILE (fig. 8.10). También se destaca su contenido en Cr, 
aunque si bien es bajo (137 ppm) como para considerarlo un producto derivado 
directamente del manto, es -40% mayor al máximo observado en la MJJ. Sin 
embargo, en el capítulo anterior se hizo hincapié en la similitud geoquímica de una 
muestra de lamprófiro (petrológicamente comparable a tos L hbl) con la Suite Calco- 
alcalina de la Península Ushuaia.
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Fig. 8.9. Diagramas de variación de óxidos mayoritarios frente a SIO2. (a) diagrama TAS con linea de 
división de campos alcalino y subalcalino de MacDonald (1968). (b) lineas de división de Rickwood
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(1989). Referencias: 1- bolsón gábrico y homblendita, 2- lamprófiro, 3- gabro / diorita, 4- monzonita, 5- 
sienita (cruces: datos de Cerrado et al., 2005).

Fig. 8.10. Diagrama araria para elementos trazas normalizados a MORB (Pearce, 1983).

Fig. 8.11. Diagrama araña de tierras raras, normalizadas a condrito (Nakamura,1974).

8.5- QUÍMICA MINERAL

8.5.a- Características de las principales fases minerales

Los datos presentados en esta sección fueron obtenidos y cedidos al presente 
autor por D. Acevedo. Los mismos representan datos inéditos. En las tablas 8.3 - 8.6 
se dan los valores promedio de los minerales más representativos de la MJJ. En las
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tablas A2-12 - A2-15 (Anexo 2) se presentan los datos completos del análisis de 

microsonda electrónica.

Tabla 6.3. Análisis químicos (promedio) de la plagioclasa. Fuente: 
microsonda electrónica. MJJ.
Labal ene js-1 por i1 Ij 8Ch gra
Point pl Pl Pl Pl Pl Pl Pl Pl
SKD2 57,41 51,12 58,58 63,49 61,62 58,75 60,86 65,75
TIO2 0,03 0,03 0,02 0,04 0,06 0,06 0,03 0,02
A12O3 25,06 28,74 24,06 22,36 23,54 25,44 23,01 20,68
Fe2O3 0,21 0,47 0,36 0,28 0,38 0,63 0,40 0,09
MgO 0,00 0,01 0,01 0,01 0,00 0,01 0,04 0,00
CaO 9,26 14,21 7,81 4,97 6,11 7.91 6,23 2,74
Na2O 6,55 3.74 7,05 9,18 8,55 7,47 7,80 10,19
K2O 0,13 0,09 0,18 0,24 0,19 0,14 0,49 0,16
Sum Ox% 98,67 98,42 98,06 100,57 100,45 100,40 98,87 99,63

Ab 55,75 31,96 61,43 75,97 70,95 62,59 67,43 86,34
An 43,50 67,51 37,548 22,75 28,04 36,67 29,67 12,75
Or 0,75 0,53 1,0245 1,28 1.01 0,75 2,90 0,91

Litologías: js1 y ene, bolsón gábrico (autolito en diorita); por, monzodiorita; j1 y y, monzonita; J4> sienita; 
sch, lamprófiro de bt-cpx; gra, monzodiorita cuarzosa con bt y grt

La composición de la plagioclasa medida con microsonda electrónica refleja las 
estimaciones realizadas mediante métodos ópticos. Se observa claramente el normal 
descenso del contenido de calcio de estos minerales desde las rocas menos a más 
diferenciadas, del mismo modo que fuera descripto para el PDM. Los bolsones 
gábricos hallados como autoiitos en dioritas-monzonitas muestran composiciones 
desde An^ a Ana (muestras ene y js1). Una monzodiorita (por) presenta cristales de 
plagioclasa de cristalización temprana de composición An#^, y cristales intersticiales 

mucho más sódicos (Anio-1,4)- En monzonitas (j1 y Ij) y sienitas (j4) la plagioclasa varía 
desde An37 a An^. Las piagiodasas del dique de lamprófiro (sch) presentan una 
composición afin con monzonitas (An^a). Estos resultados se grafican en la figura 
8.12.

Fig. 8.12. Composición de los feldespatos 
en la MJJ. Ver tabla 8.3 para identificación 
de muestras.

Los piroxenos identificados son 
monoclínicos, de composición 
diópsido según la clasificación de 
Morimoto (1989) (fig. 8.13). Si bien 
hay superposición de los datos de 
todas las rocas en el espacio Wo-En- 
Fs, se aprecia un relativo incremento 
en los valores extremos de Fe y Mn 

progresivo con la diferenciación, tal como en los casos previamente analizados (fig. 
8.13), y afín con las asociaciones shoshoniticas (Morrison, 1980). La composición 
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media de este mineral en homblenditas piroxénicas es WosoEnasFsis (#Mg 86) y en 

monzonitas y sienitas es Wc^En^Fsv (#Mg 79).

microsonda electrónica. MJJ.
Tabla 8.4. Análisis químicos (promedio) del dinopiroxeno. Fuente:

La bel J5 ene js-1 PC* 11 lj H sch

SiO2 48,88 50,77 50,27 50,78 51,48 51,56 50,63 50,66
TiO2 0,94 0,47 0,57 0,48 0,43 0,49 0,29 0,59
AI2O3 4,34 2,90 3,06 2,24 1,93 2,15 2,73 2,66
Cr2O3 0,015 0,034 0,004 0,001 0,036 0,023 0,019 0,029
FeOt 8,86 9,58 8,90 10,20 9,27 9,53 9,82 9,72
NiO 0,02 0,04 0,04 0,01 0,02 0,04 0,02 0,03
MnO 0,18 0,38 0,38 1.10 1,09 0,93 0,62 0,74
MgO 12,30 11,77 12,46 11,63 11,72 11,97 11,63 12,21
CaO 24,08 24,23 24,58 23,57 23,45 23,28 23,45 23,97
Na2O 0,62 0,89 0,55 0,90 0,79 1,04 0,90 0,62
K2O 0,01 0,01 0,01 0,01 0,02 0,01 0,02 0,01
Sum Ox% 100,24 101,07 100,81 100,93 100,23 101,03 100,14 101,26

Wo(Ca) 49,91 50,06 50,00 48,51 49,01 46,40 49,07 48,79
En(Mg) 35,45 33,84 35,25 33,31 34,06 34,58 33,84 34,54
Fs(Fet+Mn) 14,65 16,08 14,75 18,18 16,93 17,01 17,09 16,67
#Mg 86,46 82,19 85,10 80,80 77,25 80,69 80,06 81,51

Nota: #Mg es Mg/fMg+Fe2*). Los parámetros Wo, En y Fs fueron calculados según Morimoto (1989) con 

fórmula estructural normalizada a 4 cationes.
Litologias: ver tabla 8.3, además: j5, homblendita piroxénica (autolito en diorita).

En el diagrama Si vs Al de Kushiro (1960) la mayoría de los piroxenos caen en el 
campo de las rocas alcalinas sin feldespatoides, a excepción de algunos individuos de 
las rocas más evolucionadas (fig. 8.14a). Sin embargo, en el diagrama Ca+Na vs Ti 
(fig. 8.14b; Letenier et al., 1982) todos los análisis se ubican en el campo de basaltos 
alcalinos. Comparados con los piroxenos del PDM, presentan un contenido de Na2O 
ligeramente más elevado (fig. 8.14b y tablas 8.4 y 6.3), desde 0,55-0,89% en rocas 
ultramáficas a 0,79-1,04% en monzonitas y sienitas (valores promedio).

Fig. 8.13. Clasificación de piroxenos según Morimoto (1989). Ver tabla 8.4 para identificación de 
muestras. Se indica también la composición de piroxenos de asociaciones shoahonlticas (curva; Morrison, 
1980).

Los anfíboles de la MJJ corresponden a anfíboles cálcicos en todos los casos. 
Según la clasificación de Leake et al. (1997), la composición de estas fases en 
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homblenditas es principalmente magnesiohastingsita, y pargasita en los autoiitos de 
bolsones gábricos y lamprófiro (aunque esta variación, que depende de las 
proporciones relativas de Fe3* y Al*1, es muy susceptible al método empleado para la 

estimación del ión férrico). Algunos análisis de la homblendita, sin embargo, 
corresponden a pargasitas. En monzonitas y sienitas, en cambio, la composición de 
los anfíboles varía entre magnesiohastingsita y hastingsita (aunque con #Mg muy 

próximo al campo de magnesiohastingsita), y en menor medida, ferropargasita. Estos 
datos se grafican en la figura 8.15.

Fig. 8.14. (a) Variación del Si con respecto al Al del dinopiroxeno de la MJJ. La mayoría de los puntos 
caen en el campo de rocas alcalinas sin feldespatoides de Kushiro (1960). Mismas referencias que en 
figura 8.13. (b) Diagrama de Ca + Na vs Ti para dinopiroxenos de basaltos alcalinos (A) y subalcalinos 
(SA) de Leterrier et al. (1982). Todas las muestras con el mismo símbolo. Se presentan los valores de los 
piroxenos del PDM para comparación (área sombreada).

Tabla 8.5. Análisis químicos (promedio) del anflbol. 
Fuente: microsonda electrónica. MJJ.

Labal K* ene Js-1 J1 J4 sch

SIO2 38,52 39,39 39,60 38,70 38,51 40,24
TiO2 2,36 2,20 2,26 1,98 1,80 2,40
Al 203 12,92 11,93 12,16 12,10 12,48 12,59
Cr2O3 0,020 0,024 0,005 0,026 0,031 0,000
FeOt 16,96 16,98 15,79 18,55 19,21 13,40
MnO 0,21 0,36 0,35 0,68 0,61 0,29
MgO 10,36 9,96 10,88 8,70 8,67 12,13
CaO 12,08 12,26 12,44 11,97 11,78 12,78
Na2O 2,39 2,58 2,56 2,04 2,06 1.71
K2O 1,92 1.81 1,77 2,21 2,21 2,03
NiO 0,03 0,02 0,01 0,03 0,02 0,172
Sum Ox% 97,77 97,52 97,62 96,98 97,38 97,74

#Mg 0,57 0,52 0,56 0,48 0,50 0,63

Nota: #Mg es Mg/ÍMg+Fe2*). Litologías: ver tablas 8.3 y 8.4.

El contenido de álcalis de los anfíboles de la MJJ, como ocurre en todo el MPF, es 
elevado, y en este caso, presenta los máximos valores observados dentro de la suite 
(fig. 8.16). El Na2O varía desde 2,4% y 2,6%, en rocas ultramáficas y máficas, 
respectivamente, hasta 2,0% en monzonitas y sienitas. El K2O lo hace entre 1,9% y 
1,8%, en rocas poco diferenciadas, hasta 2,2% en las más diferenciadas (tabla 8.5). 
En este caso, el K2O muestra un incremento con la diferenciación de la roca 
hospedante, contrariamente a lo observado en el PDM y HU. Se destaca, a su vez, el
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estrecho rango de los valores de sílice de los anfíboles de la MJJ (fig. 8.16 y tabla 8.5), 
de 38,5% a 39,6% en todo el espectro litológico. El elevado contenido en álcalis, y Al17, 

sumado al bajo tenor de Si, indican la ocupación de sitios A por álcalis, acompañado 
de sustitución de Si por Al en posiciones T (Kostyuk y Sobolev, 1969; Deer et al., 
1997b), como es el caso de las sustituciones edeníticas (Na(A)Allv —► □ Si).

Fig. 8.15. Clasificación de anfíboles cálcicos de Leake et al. (1997). Los individuos analizados caen 
principalmente en el campo de magnesiohastingsita (MH, con Fe3+>A1V1) y pargasita (P, con Fe^'cAI71), y 

unos pocos en el campo de hastingsita (H) y fenopargasita (FP) (aunque con valores de #Mg apenas por 
debajo de 0,5). Mismas referencias que en figura 8.13.

Fig. 8.16. Variación del K2O (a) y Na,O (b) respecto a SÍO2 en anfíboles de la MJJ. Mismas referencias 
que en figura 8.13. (c) y (d) comparación de la variación de los mismos parámetros entre anfíboles de la 
MJJ y el PDM.

Por otro lado, el contenido de potasio de los anfíboles de la MJJ, está incluso por 
encima de otras piroxenitas alcalinas (pargasitas con K2O 1,41%, Dawson y Smith, 
1973).
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El contenido de T1O2 de las homblendas de la MJJ también es elevado, superior a 
los demás anfíboles de la suite. Su abundancia decrece desde homblenditas (2,4%) 
hada monzonitas y sienitas (1,8%), prediciendo el paulatino descenso de la 
temperatura (Spear, 1981).

De acuerdo a la nomenclatura de Nickel y Mandarino (1987), a todos los anfíboles 
de la MJJ debe anteponérseles el prefijo socAc (Na pfu > 0,5) y el modificador 
potassian (K pfu entre 0,25 y 0,49), y además, la mayoría de ellos en las rocas máficas 
y ultramáficas, poseen el modificador titanian (Ti pfu entre 0,25 y 0,49).

Todos los anfíboles caen en el campo de los anfíboles Ígneos de Leake (1965; 
como en los casos anteriores: PDM y HU).

El segundo mineral ferromagnesiano más importante después del piroxeno, es la 

biotita (excepto en rocas ultramáficas). El contenido de MgO de estos filosilicatos es 
elevado, siendo mayor en homblenditas (18,0-17,5%), ubicándose más próximas al 
campo de la serie flogopita-eastonita (algunos cristales de bolsones gábricos caen en 
este campo también; fig. 8.17). En las biotitas de rocas máficas, intermedias y áddas, 
este óxido es menos abundante, y varia desde 14,3% a 12,0% (bolsón gábrico y 
sienita, respectivamente), muy similares a los valores obtenidos en el PDM (comparar 
con figura 6.30).

El T1O2 presenta sus máximos valores en las biotitas menos flogopíticas de los 
bolsones gábricos (4,1-3,3%) y disminuye hada las facies más diferendadas (2,9% en 
sienitas) y hada los términos más flogopíticos (-2,7%).

Lo más interesante del análisis de las biotitas es la composición mucho más rica 
en FeOt en la monzodiorita cuarzosa portadora de granate y el homfels, y a su vez 
muy próximas entre sí (#Fe 0,74 y 0,70; respectivamente; fig. 8.17). Si bien la facies 
granatífera no fue reconocida por el presente autor en esta localidad, si se menciono 

en la Sección 8.3.d un sector de mezcla de rocas monzoníticas con el encajante 
metasedimentario, lo que sugiere un fenómeno de fusión parcial de este último. En Ea. 
Túnel (Capítulo 7) también se describió el mismo fenómeno, sugiriendo que biotita y 
granate (entre otras) representan fases residuales (resistatos) de la anatexis y/o 
cristalizados a partir de un magma híbrido mantélico-anatéctico. La composición 
idéntica que tienen las biotitas del homfels y de la monzodiorita cuarzosa de la MJJ, y 
a su vez muy diferentes del resto de las facies ígneas, favorecen una interpretación 

similar (deducción que podría hacerse extensiva al granate, aunque se carece de 
datos analíticos de éstos en el homfels), y de la participación de fenómenos de fusión 
parcial en sectores localizados de la roca de caja.

Como punto final, un breve comentario sobre el lamprófiro de bt-cpx (sch). La 
composición de las fases minerales analizadas aquí no presenta grandes diferencias 
con sus pares de las distintas facies de la MJJ, teniendo en cuenta los parámetros 
utilizados en su clasificación. La composición mineral es comparable especialmente 
con la de monzodioritas y monzonitas (figs. 8.12-8.15), excepto las biotitas cuya 
composición se compara más a la de los bolsones gábricos. Sin embargo, y tal como
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ocurre en roca total, los anfíboles y piroxenos del lamprófiro muestran valores más 

bajos en álcalis, especialmente Na2O.

Tabla 8.6. Análisis químicos (promedio) de la biotita. Fuente: mlcrosonda 
electrónica. MJJ.
Labe! J5 Js1 ene por J1 V J4 sch gra hor

SiO2 35,58 36,27 36,43 36,00 35,46 35,97 34,96 36,31 33,75 34,54
TiO2 2,70 3,38 3,31 3,13 2,83 3,37 2,90 3,32 3,04 3,61
AI2O3 15,58 15,76 14,53 12,68 14,59 13,99 14,97 13,23 16,54 18,03
Cr2O3 0,04 0,01 0,05 0,02 0,01 0,01 0,02 0,03 0,01 0,05
FeO 12,21 14,40 16,20 18,45 17,47 17,90 18,79 18,58 25,85 23,49
MnO 0,20 0,24 0,23 1,43 0,53 0,91 0,47 0,62 0,70 0,12
MgO 17,73 14,77 14,18 13,05 12,93 12,71 12,44 12,66 5,16 5,67
CaO 0,53 0,02 0,03 0,05 0,21 0,11 0,25 0,11 0,03 0,04
Na2O 0,27 0,44 0,29 0,14 0,13 0,18 0,11 0,10 0,12 0.11
K2O 7,59 9,99 9,93 10,04 8,76 9,50 8,69 9,62 9,56 9.77
NiO 0,03 0,03 0,01 0,03 0,03 0,03 0,02 0,03 0,01 0,05
Sum Ox% 92,45 95,32 95,19 95,02 92,96 94,68 93,63 94,59 94,76 95,47

#Mg 0,72 0,65 0,61 0,56 0,57 0,56 0,54 0,55 0,26 0,30

Nota: #Mg es Mg/(Mg+Fet). Litologias: ver tablas 8.3 y 8.4, además: hoc homfels.

Fig. 8.17. Composición de las biotitas en la 
MJJ. Mismas referencias que en figuras 8.12 y 
8.13; además, verde claro: homfels.

8.5.b-  Parámetros físicos de la cristalización (T, P)

No existe referencia a cálculos geotermo-barométricos para la MJJ en la literatura. 
Dado que se desconocen las relaciones texturales entre los diferentes cristales 
analizados (datos de D. Acevedo, tablas 8.3 a 8.6 y A2-12 a A2-15), no son posibles 
los cálculos a partir del equilibrio de pares minerales. Tal es el caso los termómetros 

de Blundy y Holland (1990) y Holland y Blundy (1994), utilizados en capítulos 
anteriores.

Las estimaciones de las variables intensivas que siguen a continuación, se basan, 
por lo tanto, en la composición de minerales individuales.

8.5.b.1-  Presión

En la MJJ no se ha observado cuarzo en ninguna de las muestras analizadas, por 
lo tanto los magmas que dieron origen a las distintas facies de la MJJ posiblemente no 
han alcanzado la saturación en SKh, y todas las facies de esta localidad se 
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encuentran muy lejos de los requisitos necesarios para la aplicación del geobarómetro 
de AIT en homblenda.

Siguiendo la ecuación de Schmidt (1992), las presiones estimadas para las 
distintas facies de la MJJ son muy semejantes entre sí, en el rango de los 7-8 kbar 
(tabla 8.7). Pese a esta homogeneidad en los resultados, el contenido de AiT en los 

piroxenos muestra un paulatino decrecimiento desde rocas ultramáficas (0,19 pfu en 
una homblendita piroxénica) a las más diferenciadas (0,08 pfu en una monzonita) 
(tabla A2-13, Anexo 2), demostrando, al igual que en las demás localidades, una 
disminución de la presión de cristalización progresiva con la diferenciación (de acuerdo 
a Nimis, 1995).

8.5.b.2-  Temperatura

Con los datos disponibles, una de las técnicas posibles de aplicar en la MJJ para 
conocer las temperaturas de cristalización de las distintas facies es el termómetro de 
Helz (1973), el cuál sólo considera el contenido de Ti de la homblenda. Uno de los 
requisitos para su aplicación es la presencia de ilmenita en la paragénesis. Aunque si 
bien no se ha estudiado la paragénesis de opacos en detalle en esta localidad, este 
mineral fue detectado como lamellas de desmezcla en magnetita. Por lo tanto, puede 
garantizarse la saturación en Ti por parte del magma, hecho que permite eliminar la 

dependencia la concentración de este elemento en la homblenda de la composición 
del fundido en el cual cristalizó. Los resultados obtenidos se presentan en la tabla 8.7. 
Las temperaturas obtenidas son bastante uniformes, con una diferencia de -90 °C 
entre el máximo y mínimo. Como era de esperar, la temperatura desciende desde las 
rocas ultrabásicas (885-873 °C) a las sienitas (797 °C). De todos modos, como se vio 
en el capítulo referente al PDM (Sección 6.4.b.2), este termómetro provee resultados 
mínimos, comparados con los termómetros de Holland y Blundy (1994) y Lindsley 
(1983), razón por la cual se podría inferir que las temperaturas de formación de estas 
rocas serían aún mayores (comparar con los resultados en la tabla 6.5).

Por otro lado, el método gráfico postulado por Lindsley (1983) proporciona valores 
muy variables. Esta situación, sumada a la subestimación como consecuencia del 
empleo de un solo mineral (de hasta 250 °C, ver Sección 6.4.b.2), conduce a 
considerar los resultados obtenidos de escasa validez.

Tabla 8.7. Valores de presión y temperatura de cristalización 
de te MJJ.
La bel |5 

hbt
ene 
gab

js1 
gab

j1
mzn

j4 
sie

sch 
lamp

P(kbar) 8,2 7,3 7,4 7,6 7,8 7,6

____ 885 885 873 824 797 872

P según ecuación de Schmidt (1992), T según ecuación de 
Helz (1983). Mismas referencias que tablas 8.3 - 8.4.
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9 INTRUSIVO DEL MONTE KRANCK

9.1- INTRODUCCIÓN

Sobre la margen norte del lago Fagnano, en el Monte Kranck (-1100 msnm; siena 
Beauvoir), afloran un conjunto de rocas intrusivas homologables a los cuerpos 

conocidos en el resto de la isla Grande de Tierra del Fuego (c.f. Homblendita Ushuaia, 
Monzonita Jeu-Jepén y Plutón Diorítico Moat, fig. 9.1), pertenecientes al Magmatismo 
Potásico Fueguino (MPF).

Fig. 9.1. Mapa geológico de Tierra del Fuego (recorte de figura 4.1) con localización de los afloramientos 
del MPF. IMK: Intrusivo del Mte. Kranck, MJJ: Monzonita Jeu-Jepén, PDM: Plutón Diorítico Moat, HU: 
Homblendita Ushuaia. SFMF: sistema de fallas Magallanes-Fagnano; LP, laguna Palacios; PNA, 
Prefectura Naval Argentina, destacamento Lago Fagnano. Se indican además la Rula Nacional 3 y 
Provincial 1. En la fotografía se observa el Mte. Kranck con sus dos apófisis separadas por el circo glacial.

No hay caminos que se acerquen al monte. Se accede al mismo navegando unos 
15 km desde la costa sur del lago. Para ello, se debe llegar con vehículo por la Ruta 
Provincial 1 hasta la laguna Palacios. Otra alternativa es conducir hasta el puesto de 
Prefectura Naval Argentina (sobre la R.N. 3), y tomar allí la embarcación (fig. 9.1).
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El cuerpo ígneo es de pequeñas dimensiones (poco más de 3 km2), compuesto 

principalmente por monzonitas y gabros / dioritas, alojado en metasedimentitas de la 
Fm. Beauvoir y metavolcanitas asociadas, del Cretácico Inferior.

Desde el punto de vista geomorfológico, el Mte. Kranck forma un espolón truncado 
que sobresale sobre el lago, con paredes muy abruptas y elevadas que llegan hasta la 
costa a modo de acantilados. Estas características contrastan con los cerros vecinos, 
evidenciando la presencia de rocas más resistentes a la erosión glacial en este sector. 
Estos acantilados están conformados, a su vez, por numerosas escarpas, 
subparalelas a la costa del lago, que manifiestan la presencia de un importante 
fallamiento, aún activo. Otro rasgo de la erosión glacial en el área lo constituye el circo 
que se desarrolló en la parte media del monte permitiendo una mejor exposición de 
afloramientos rocosos (fig. 9.1). El piso de este circo está cubierto por bloques de roca 

de diverso tamaño que llegan desde la cima hasta sumergirse en el lago Fagnano, en 
forma de avalancha.

La presencia de rocas portadoras de magnetita-ilmenita es responsable de la 
anomalía magnética positiva que se observa en el mapa aeromagnético de la provincia 
(fig. 3.1; Hoja 5569-II, SEGEMAR, 1998). Ésta posee unos 7 km2, y circunscribe al 

cuerpo ígneo con forma ligeramente alargada en sentido NE. Otra evidencia indirecta 
sobre la presencia de unidades geológicas diferentes a la Fm. Beauvoir puede 
advertirse por los cambios de color observados en imágenes satelitales (visible en la 
figura 2.2).

El plutón se encuentra ubicado sobre el sistema de fallas transformantes 
(levógiras) Magallanes-Fagnano (SFMF), que separa la placa Sudamericana (al Norte) 
de la de Scotia (al Sur) (ver Capitulo 4). El intrusivo queda alojado en la primera de 
estas placas. La avalancha de rocas mencionada más arriba pudo haber tenido su 
origen en los movimientos sísmicos asociados a esta tectónica transcurrente. El plutón 
presenta evidencias que sugieren que constituía una única unidad con el intrusivo del 
Co. Jeu-Jepén (ubicado al Sur de la falla), ahora disociado y trasladado -60 km hacia 
el Oeste (fig. 9.1). De todos modos, esta relación no está totalmente esclarecida (ver 
Capítulo 12).

Prácticamente no existen antecedentes sobre el Intrusivo del Mte. Kranck (IMK), al 
punto de que ni siquiera existían toponimios para gran parte del área. Es así que se 
decidió dar el nombre de Kranck (en homenaje al geólogo finlandés que realizó uno de 
los mejores trabajos de la geología regional de Tierra del Fuego en la década del 30) 
al monte que aloja al cuerpo intrusivo. La pequeña bahía al pie del monte Kranck es 
conocida por pescadores de la zona con el nombre vulgar de bahía Rancho. Las 
escasas menciones sobre rocas plutónicas en la zona se deben a Martinioni et al. 
(1999a), quienes infieren la presencia de un intrusivo en este sector en base al 
hallazgo de un homfels granatífero cercano a la laguna Espejo (fig. 9.2). Por su parte, 
Olivero et al. (1999, 2007) ubican en su mapa geológico a escala -1:1500000 un 
cuerpo intrusivo en esta zona en base a esta última observación, sin haber reconocido 
nunca los afloramientos (D. Martinioni, com. pers.).
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Una descripción breve del intrusivo es presentada por González Guillot et al. 
(2007b), la que representa resultados parciales de esta Tesis.

9.2- EL INTRUSIVO DEL MONTE KRANCK (IMK)

Como los demás cuerpos plutónicos del Magmatismo Potásico Fueguino, el 
Intrusivo del Monte Kranck está representado por todo el rango composidonal desde 
rocas ultramáficas (homblenditas y piroxenitas) a félsicas (sienitas y sienitas 
alcalifeldespáticas), pasando por gabros / dioritas, monzogabros / monzodioritas y 
monzonitas; además de diques lamprofíricos póstumos (figs. 9.2 y 9.3).

Al igual que en cerro Jeu-Jepén, las ultramafitas están escasamente 
representadas en esta localidad. Las rocas más representativas del plutón son una 

meladiorita / melagabro de homblenda y dinopiroxeno con una textura de tipo 
lamprofírica, dada por fenocristales de homblenda en una matriz faneritica, y una 
monzonita con transición a sienita con grandes cristales de feldespato potásico y muy 
pobres en minerales máficos. Por ser las litologías más representativas y presentar 
características particulares no observadas en otras localidades del MPF, se les ha 
dado el nombre informal de Gabro 12 y Monzonita Cuarzosa Beauvoir, 
respectivamente.

Este intrusivo junto con el Plutón Diorítico Moat representan los dos cuerpos con 
mejores exposiciones de todos los estudiados en este trabajo. Ello se debe a que los 
mismos sobrepasan la línea de bosques, es decir, por encima de los 600 msnm. A 

pesar de esta ventaja, son los dos afloramientos más inaccesibles, ya que no existen 
caminos que lleguen o se acerquen a ellos. El otro inconveniente que presenta el IMK 
son las empinadas pendientes que deben sortearse para llegar a la zona libre de 
vegetación (no ocurre esto en PDM). El acceso a los afloramientos de la cumbre se 
realiza más fácilmente desde el lago y siguiendo el talud de bloques de roca que 
descansan con el ángulo de reposo máximo, esto es, de unos 35°, y más aún cuando 
su reposo se ve favorecido por cubierta vegetal.

9.2.a- Descripción litológica y petrográfica

PIROXENITAS - HORNBLENDITAS. Los afloramientos están muy restringidos en 

esta localidad. Sólo se han observado dos escamas en la parte alta del monte, 
alojadas en meladiorítas / gabros y monzodioritas, representando posiblemente 
fragmentos de dimensiones hectométricas (roof-pendants, según la clasificación de 
tamaños indicada en Llamólas, 2003, pg. 113) arrancados por la inyección de nuevos 
pulsos de magma en la cámara magmática. Además están presentes como autoiitos 
en diversos tipos de roca, especialmente en meladioritas / melagabros de homblenda 
y piroxeno. No se descarta una posible mayor distribución de estas rocas dado que no 
se ha podido recorrer el intrusivo en su totalidad.
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Fig. 9.2. Mapa geológico del IMK. Los sectores marcados con *?* representan sectores no visitados en el 
campo, pero que se advierte la presencia de roca Ignea en imágenes satelitales. Se da la ubicación de
algunas muestras mencionadas en el texto (Coords. Gauss Krugger, datum WGS84).

Son rocas de color verde oscuro, de tamaño de grano variable, desde milimétrico a 
centimétrico, aunque predominan los granos de ~1 cm. Están compuestas por 
homblenda, dinopiroxeno y cantidades menores de biotita, apatita, plagiodasa,
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epidoto y opacos. Portan venillas con minerales secundarios (dorita y carbonates). 
Otro mineral secundario es malaquita, la cual revela una posible mineralización de 
sulfuras de cobre (ver Capítulo 11). Las homblenditas piroxénicas presentan bolsones 
(centimétricos a decimétricos) de límites difusos más ricos en piroxenos, interpretados 
como cúmulos de piroxenitas en estas rocas. También están presentes los bolsones 
gábricos-anortosíticos descriptos en otras localidades (fig. 9.4a). Se ha observado en 
un bloque de piroxenita hombléndica la presencia de un autolito de homblendita, de 

bordes netos (fig. 9.4b). La presencia de un autolito más diferenciado que su encajante 
indica la presencia de sucesivos pulsos de rellenado de la cámara magmática, o bien, 
de corrientes convectivas dentro de ésta.

Fig. 9.3. Diagrama QAP de muestras 
representativas del IMK. En negro se marcan 
venas y venillas póstumas.

En los bolsones gábricos la 
granulometría aumenta, conformando 
texturas pegmatíticas. Las características 
de estos bolsones son idénticas a los ya 
descriptos en capítulos anteriores.

DIORITAS / GABROS. Dentro de 

este grupo de rocas se han podido
identificar dos facies, con relaciones de corte de una respecto a la otra, aunque algo 

dudosas (se observó sólo un dique de una unidad cortando a la otra). La variedad más 
antigua es a su vez la más abundante, y corresponde a dioritas / gabros de homblenda 
y piroxeno. La otra variedad está compuesta por biotita y piroxeno, y sus afloramientos 
son restringidos.

(1) La facies de homblenda y piroxeno aflora desde la orilla del lago hasta las 

partes altas. Se le ha dado el nombre informal de campo de Gabro 12, y se representa 
en el mapa geológico (figura 9.2) de color marrón. Son rocas de tamaño de grano 
medio (1-3 mm), de tonalidad gris verdosa oscura (fig. 9.5a). La característica más 
llamativa de estas rocas es su elevado contenido en minerales máficos, en general 
entre 50% y 70% (tabla 9.1), constituyendo variedades melanocráticas en muchas 
ocasiones; y una textura de tipo lamprofírica dada por cristales mayores de homblenda 
de hasta 1-1,5 cm. El contenido en minerales máficos puede ser tal que pueden pasar 
transicionalmente a rocas ultramáficas, pero manteniendo esta textura (grano medio y 
fenocristales máficos). Presentan gran cantidad de autoiitos de homblenditas y 
piroxenitas desde decimétricos a milimétricos (fig. 9.5a), envueltos por un reborde de 
feldespato u homblenda. Al microscopio suelen verse micro-enclaves de ultramafitas y 
de rocas máficas metamórficas, con reborde de dorita (fig. 9.5b).
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El Gabro 12 presenta en determinados sectores una laminación ígnea dada por 
alternancia de capas de aproximadamente 1-5 mm compuestas por minerales félsicos 
y máficos orientados paralelamente a estas capas (fig. 9.5c).

Tabla 9.1. Análisis modal del Intrusivo del Mte. Krenck.
Muaalia Uto Kfe Pl Ote Hbl cm Bt SfNl ”P<| Zm Ep Otro»* TOT a A P

BR13 mzd/mzg 28,3 56,3 0,1 0,3 73 0,4 0,0 03 1.7 - 3,7 100,0 15 0 33 68
BR22 mzd/mzg 10,5 58,6 0,1 10,1 83 03 23 - 03 100,0 31 0 15 85
BR23-B mzgran (v) 43,2 20,9 253 - 0,1 - fr - 03 03 0,4 100,0 1 26 44 30
BR23-B do/gato - 40,1 13 27,6 153 0,6 13 4,1 - - 03 100,0 51 0 0 100
BR29 hbt 13 33 - 70,0 53 0,3 03 43 - 13 4,1 100,0 M 0 0 0
BR47 mzn qz 38,5 «13 103 23 - - 0,4 0,1 03 0,1 0,1 53 100,0 0 12 42 46
BR59 dWgab 6,7 703 03 12¿ 5,1 b 1.1 3,1 - 0,7 100,0 22 0 0 91
BR68-A mzd/mzg 22,0 60,5 6,7 6,1 1.0 03 03 23 - 03 100,0 18 0 27 73
BR68-C mzn 25,0 38.1 28,8 «3 03 0,1 0,6 03 0.1 23 100,0 36 0 40 60
BR70-A dto/gte) 1.7 57,0 - 14,6 12,9 33 03 1,1 «3 03 43 100,0 41 0 3 07
BR71 mzd/mzg 15¿ 50,0 0,1 0,0 133 13 0,6 03 2.1 53 100,0 24 0 21 79
BR77-A do/gab 3.3 62,6 2.6 10¿ 9,7 03 0,7 13 100,0 34 0 5 05
BR77-A •telkfv) 88,7 63 13 0.0 0,7 03 - 03 100,0 1 1 00 0
BR77-B •toM 793 16,6 23 - - Ir fr 0,6 - 100,0 1 3 80 17
BR80 gab 0,6 28,1 - 50,2 «3 - fr 1.0 1.0 - - 14,4 100,0 71 0 2 96
* A no ser que se especifique, afros representa minerales máficos enerados Irreconodbies
hbt homblendita, gab: gabro, do: diorita, mzg: monzogabro, mzri: monzodiorita, mzn (qz): monzonita (cuarzosa), sie (fiiX sienita (alcaiifeMaapática), 
mzgran: monzograntto, (vX vena/wnlla BR29-BRB0: Gabro 12 (BR20 variedad UM de Gabro 12, tadurafrnento diferente a otras homblenditas). 
BR47: Motunnila Cuamaa Baauvulr

Una muestra típica del Gabro 12 muestra al microscopio una textura seriada. Los 

cristales de homblenda son los de mayor tamaño, seguidos de plagioclasa y piroxeno 
(fig. 9.5d). Las fracciones más finas las componen estas mismas fases, y más finos 

aún, feldespatos intersticiales y accesorios. Los cristales de homblenda son los más 
abundantes, euhedrales, con pleocroísmo de color castaño amarillento a verde, y 
presentan zonación, con un delgado borde verde más oscuro. El dinopiroxeno es 
subhedral a anhedral, y se presenta como cristales individuales o como núcleos en 
granos de homblenda. La plagioclasa de la fracción gruesa es euhedral, con macla 
polisintética.

En muchas muestras la plagiodasa está alterada, impidiendo la determinadón de 
su composición, por lo tanto el calificativo de "gabro” es subjetivo. No obstante, un 
análisis químico de esta unidad (BR80) cae en el campo de los gabros o basaltos de 
Cox et al. (1979). Por esta razón se emplea este término.

Interstidalmente entre granos de homblenda y plagiodasa, aparece una fase 
anhedral de feldespato (no pudo determinarse su composición) sin macla, y muy 
escaso cuarzo, visible solo en algunas muestras. Escasos cristales de biotita aparecen 

induidos en homblenda. Los accesorios son apatita, titanita y menos frecuente, circón. 
La apatita se presenta como indusiones en homblenda y entre los feldespatos 
intersticiales.

La secuencia de cristalización estaría dada por una etapa temprana de aparición 
de escasos cristales de dinopiroxeno y plagioclasa, y quizá apatita, seguidos de 
homblenda y biotita. Finalmente aparece el feldespato intersticial.

Los piroxenos suelen presentar reacciones de hidratadón parciales, siendo 
reemplazados a homblenda, en forma centrípeta o en parches (fig. 9.5d). Otros 
productos de reemplazo menos comunes son carbonatas y epidoto. La biotita está 
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reemplazada totalmente por dorita y los cristales mayores de piagiodasas a minerales 

de las arcillas y sericita. Los feldespatos interstidales, por lo general, carecen de 
alteración.

Varias muestras del Gabro 12 presentan una segunda especie de anfíbol 
(tremolita(?)) con pleocroísmo de verde amarillento a verde azulado. Crece 
generalmente en los extremos de los prismas de homblenda, a modo de coronas, y en 
continuidad óptica, o como parches en el interior de los granos de ésta (fig. 9.5e). 
También aparece como pequeños prismas euhedrales asodados al feldespato 
interstidal, o como cristales anhedrales de hasta 2 mm, junto a dorita, en 
microvenillas.

El tipo de reemplazo especificado en los párrafos precedentes (exceptuando el 
reemplazo de piroxeno por homblenda) refleja una retrogaradación por enfriamiento 
del cuerpo, de tipo propilítica (Tomos, 1997).

Este gabro podría ser correlacionable con los diques básicos que afloran unos 5 
km más al Norte, en el Co. Rodríguez (ver más adelante; Martinioni et al., 1999a; 
Acevedo et al., 2007).

(2) La fades de piroxeno y biotita es menos máfica (con contenido de minerales 
máficos inferior a 50%) y carece de la textura lamprofírica que caracteriza al Gabro 12. 
Este grupo ha sido marcado en el mapa geológico (fig. 9.2) con color verde (junto a 
monzodioritas / monzogabros y monzonitas). Se lo ha observado con mayor frecuenda 
en el extremo SE del afloramiento marcado en verde.

Son rocas grises de grano mediano (1-2 mm), con texturas de tipo cumular 
(ortocumulado). Están compuestas por cristales de plagioclasa madada, de 

composición andesina cáldca (An4&42, una sola muestra: BR59), y dinopiroxeno 
(diópsido, ambas estimaciones según métodos ópticos), euhedrales (fases cumulares). 
El resto de las fases son anhedrales, induidas piagiodasas de menor granulometría y 

carentes de macla (intercúmulo, fig. 9.6). Esta plagioclasa anhedral posiblemente sea 
más sódica, y forma, además, un reborde alrededor de cristales de plagiodasa 
cumular (fig. 9.6). Otro mineral máfico importante es biotita. Ésta se presenta en 

escamas entre cristales de plagioclasa de hasta 1 mm de largo. La homblenda 
aparece sólo como parches de reemplazo en piroxeno. Los minerales accesorios son 
apatita y titanita. Los mafitos tienden a agruparse en glomérulos en algunas muestras, 
o bien a aparecer dispersos entre cristales de plagiodasa.

En algunas muestras el piroxeno es de mayor tamaño que la plagioclasa, dentro 
de las fases cumulares. Esta característica marca una similitud (textural y 
composidonal) con las dioritas / gabros del Co. Jeu-Jepén.

MONZODIORITAS / MONZOGABROS - MONZONITAS. Monzodioritas / 
monzogabros afloran prindpalmente en la cima del monte Kranck, del lado oeste del 
drco glacial. Dentro de este grupo se induyen tanto variedades de homblenda 
(pleocroísmo verde a castaño amarillento) y dinopiroxeno, posiblemente vinculadas 
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genéticamente al Gabro 12, como de dinopiroxeno y biotita, y a su vez, monzonitas 
pobres en feldespato alcalino. Todo este conjunto ha sido marcado con color verde en 
el mapa geológico (fig. 9.2). Se caracterizan por la aparición de feldespato alcalino 
intersticial y la desaparición progresiva, con el aumento de éste, de minerales máficos 
y piagiodasas. La granulometría es algo mayor que en dioritas y gabros (3-6 mm). 
Contienen enclaves de estas últimas, y a su vez, las cortan a modo de diques.

La plagiodasa muestra una estructura zonada concéntrica. Su composición 

(determinada ópticamente) muestra los siguientes valores: en una monzodiorita de 
homblenda y piroxeno (BR22), los cristales mayores corresponden a una andesina 
cálcica (~An5<M6)> mientras que en otra muestra de la misma facies (BR68-C), 
piagiodasas más tardías dieron una composición más sódica (Aru^). Las 
piagiodasas mayores en una muestra de monzodiorita de piroxeno y biotita (BR68-A) 
son un poco menos cáldcas (Ana^o). En las monzonitas, la composición de las 
piagiodasas es aún menos cálcica. En una facies porflrica de borde, los fenocristales 
dan una composición en el rango An34_i7.

Si bien no se han detectado piagiodasas más cáldcas que An», el error atribuido 
al método de medición (±2 a 10% An; Hibbard, 1995) permite suponer que rocas de 
composición monzogábrica también integran este grupo litológico.

Los mafitos están presentes entre un 15-35%, de los cuales el piroxeno domina 
sobre homblenda y/o biotita (tabla 9.1). Esto difiere de dioritas y gabros, en las que el 
piroxeno se encuentra en cantidades semejantes a biotita u homblenda, o bien, ésta 
domina sobre el primero (p.e. en el Gabro 12). En monzonitas ya no hay distindón 

entre fades con homblenda o biotita, apareciendo ambas fases siempre subordinadas 
al piroxeno.

El feldespato potásico aparece al final de la cristalización, creciendo 
intersticialmente entre granos de plagioclasa y mafitos en forma poiquilítica. Este 
arreglo es característico de texturas de heteroadcumulados (fig. 9.7a), presente tanto 
en facies de piroxeno y biotita como de piroxeno y homblenda. Es anhedral, 
micropertítico y generalmente de mayor tamaño, alcanzando hasta 1-3 cm de largo. 
No se observa, en general, reacción entre el feldespato intersticial y las piagiodasas 
(cumulares), o bien es incipiente. Los minerales máficos, cuando crecen en estos 

espados “rellenos” con feldespato alcalino, tienen mayor tendencia al desarrollo de 
caras cristalinas (euhedrales). En algunas muestras la distribución de esta fase 
intersticial es en forma heterogénea, quedando sectores de la roca desprovista de ella, 
de modo que la clasificación modal de estos dominios correspondería a diorita / gabro. 
Este fenómeno ha sido detectado a escala microscópica y mesoscópica (ver Sección 
12.5).

Otro tipo de textura cumular que exhiben estas rocas es la de ortocumulados. Un 
monzogabro de piroxeno y homblenda muestra una foliación ígnea dada por la 
orientación subparalela de tablillas de plagioclasa, la cual, junto a piroxeno y 
homblenda, forman la fracción cumular, mientras que el feldespato alcalino el 
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intercúmulo (fig. 9.7b). En ninguno de estos grupos litológicos está presente la textura 
de tipo lamprofírica que caracteriza al Gabro 12.

Las fases accesorias son titanita, apatita, opacos y escaso circón. La titanita 
aumenta en proporción conjuntamente con el incremento en el contenido en feldespato 

potásico. Se ha observado también la presencia de escaso epidoto de posible origen 
magmático. Salvo raras excepciones, no presentan cuarzo.

MONZONITA CUARZOSA BEAUVOIR (MCB). Esta es otra denominación informal 
asignada a un conjunto litológico de tonalidad rosada y mayor granulometría (~0,5-1 
cm) que aflora principalmente al Este del circo glacial. Allí conforma un cuerpo globoso 
del que se desprenden diques que intruyen en las demás unidades del plutón.

La coloración rosada es aportada por la abundancia de feldespato alcalino (fig. 
9.8a). La Monzonita Cuarzosa Beauvoir es una roca más rica en feldespato alcalino y 

en cuarzo, y más leucocrática, que las monzonitas descriptas previamente, y pasa 
transicionalmente a cuerpos sieniticos cuarzosos.

En la parte occidental del intrusivo (al Oeste de la avalancha de derrubios), sobre 
la ladera que apunta al lago, la MCB corta al Gabro 12 en forma de varios diques (al 
menos tres) subverticales de varias decenas de metros de espesor (40-70 m). Estos 
diques fueron observados en las escarpas subverticales del sistema de fallas 

Magallanes-Fagnano (SFMF), por lo que sus rumbos no pudieron tomarse con 
precisión. Se estima para ellos, no obstante, un rumbo ~NNO, más o menos paralelos 

a las fallas mayores que limitan por el Oeste y Este al monte Kranck, y a las 
quebradas menores que lo disectan. Los contactos con el gabro son netos, aunque en 
la mayoría de los casos están afectados por diadasas o fallas menores. En algunos 
casos se observó brechamiento del gabro en la zona de contacto. La continuación 
ladera arriba de estos diques hacia las monzodioritas / monzogabros (color verde en el 
mapa) es inferida.

Diques más delgados (desde 0,2 m a 2-3 m) son de distribución más amplia. 
Conforman venas irregulares (las más delgadas), o bien diques rectilíneos siguiendo el 
diaclasamiento de la roca, con rumbos entre N50° y N100°, subverticales (promedio 
N82°, 5 mediciones, fig. 9.8b). En muchas ocasiones las venas muestran una 
zonación, con un núcleo monzonítico y bordes sieniticos, o hasta incluso de 
composición casi exclusiva de feldespato alcalino, de mayor granulometría (superior a 
1 cm; fig. 9.8c), similar a lo que ocurre con las venas monzoníticas de Ea. Túnel 
(comparar con figura 7.6c).

En el cuerpo principal de esta unidad, el excedente de feldespato alcalino, luego 
de ocupar los espacios intercristalinos, se dispone a modo de bandas subparalelas 
irregulares (segregaciones o venas sinmagmáticas) de escasos centímetros de 
espesor (fig. 9.8d). Se observó además que estas bandas pueden ser muy rectilíneas, 
siguiendo discontinuidades de diadasas.

La MCB contiene autoiitos de rocas gabroicas (tanto de la variedad de piroxeno- 
biotita como del Gabro 12) y de homblenditas y piroxenitas.
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Fig. 9.4. Estructuras y texturas en nocas ultramáficas. (a) bolsón anortositico (más claro) en homblendita. 
(b) bloque de homblendita piroxénica con autolito de homblendita (hbt, lapicera de escala).
Fig. 9.5. Estructuras y texturas del Gabro 12. (a) aspecto melanocrático del Gabro 12, con enclave de
homblendita (flecha), todo cortado por venillas de sienita alcalifeldespática (barra 3 cm). (b) micro-enclave
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microgranular ultramáfico o autolitof?) de piroxenita(?) coronado por cristales de dorita de disposición 
tangencial u ortogonal respecto al borde. En un solo corte se observaron 7 de estos endaves ultramáficos 
y otros de aspecto metamórfico (barra 1 mm, Np). (c) bandeado ígneo centimétrico a milimétrico, 
interrumpido por un autolito de homblendita piroxénica. (d) textura seriada con cristales euhédricos de 
homblenda con mada y reborde verde oscuro (abajo der.) de mayor tamaño, seguidos de piroxeno 
(flecha, con parches de homblenda en el centro) y plagiodasa (no visto en la fotografía). Las fases más 
chicas son estos mismos minerales más feldespatos intersticiales (BR80; 1 mm, Np). (e) cristal de 
homblenda con crecimiento epitaxial en un extremo del prisma de otro anfíbol (amp) verde amarillento. 
Abajo a la izquierda se observa el mismo anfíbol secundario en otra orientación, mostrando el 
pleocroísmo azulado. Por encima del cristal mayor de homblenda hay plagiodasa intersticial alterada 

(BR80; 500 pm, Np).
Fig. 9.6. Texturas de gabros / dioritas de piroxeno y biotita. Textura ortocumulado con cristales de 
plagiodasa y dinopiroxeno euhedral, y plagioclasa y biotita interstidales (intercúmulo). Los cristales 
cumulares de plagioclasa están totalmente alterados y presentan un reborde constituido por plagioclasa 

posiblemente más sódica (flecha; BR23-B; 500 pm, Nx).

Fig. 9.7. Texturas cumulares en monzodioritas / monzogabros. (a) textura heteroadcumulado con fases 
cúmulos euhedrales (plagioclasa, homblenda y piroxeno) e intercúmulo anhedral y poiquilftico (feldespato 
alcalino de baja integridad, un único cristal en la fotografía; barra 1 mm, Nx). (b) textura ortocumulado con 
plagioclasas cúmulos orientadas definiendo una foliación Ignea. La fase intercúmulo es escasa 
(feldespato alcalino, flechas; barra 1 mm, Nx).

La granulometría de estas rocas varía entre 3 mm y 7 mm para todas las fases, 
excepto para el feldespato alcalino que desarrolla cristales mayores, de hasta 3 cm, 
definiendo así una textura porfiroide (fig. 9.8e-f). La mineralogía se compone de 
plagioclasa, feldespato potásico poiquilítico y escaso cuarzo (tabla 9.1). La plagioclasa 
es euhedral a subhedral, con macla polisintética y zonación oscilatoria. Su 
composición (según métodos ópticos) es andesina sódica para los núcleos de los 
cristales mayores, y oligoclasa para los bordes de éstos y cristales menores (An29_22). 
Algunos bordes de estos últimos presentan una composición inferior a An». El 
feldespato alcalino es micropertítico, y se presenta en cristales tabulares idiomórficos y 
zonados, y además como relleno de intersticios con forma anhedral. En ambos casos 
es poiquilítico (aunque el feldespato euhedral presenta una integridad mucho más 
elevada, fig. 9.8e-f). Presenta macla en enrejado, por lo que su composición se estima 
es microdino. Los mafitos (aproximadamente 5-10%) son homblenda (de coloración 
verde algo más azulado y menos pleocroica que homblendas de rocas descriptas 
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previamente). Algunas muestras contienen además escaso piroxeno y biotita. Los 

minerales accesorios son titanita, apatita y óxidos.
El orden de cristalización estaría dado por una primera etapa con aparición de 

cristales de plagioclasa de mayor tamaño junto a mafitos, luego habrían cristalizado 
piagiodasas de menor tamaño (y menos cáldcas) seguidas del feldespato euhedral. 
Finalmente lo habrían hecho el feldespato alcalino anhedral y cuarzo.

La plagioclasa presenta frecuentemente el núcleo alterado a seridta y arcillas, 
mientras que la homblenda está parcialmente reemplazada por dorita o por epidoto y 
anfíbol secundario (de coloración semejante al descripto en el Gabro Í2).

VENAS DE SIENITA. Las sienitas forman venas redilíneas o anastomosadas 
desde milimétricas a escasos metros de potencia (generalmente de pocos 
centímetros). Cortan a todas las rocas descriptas precedentemente. En homblenditas- 
piroxenitas y dioritas / gabros producen, además, brechamiento (fig. 9.9a-b). Están 
compuestas principalmente por feldespato alcalino (en proporciones que a veces 
supera el 90% en volumen) plagioclasa y cuarzo, con lo que clasifican en el QAP como 
sienitas y sienitas alcalifeldespáticas (fig. 9.3). Una muestra de estas venillas cae en el 
campo de los monzogranitos.

Al igual que los diques menores de MCB, muchas de estas venas presentan 
zonación con enriquedmiento de feldespato alcalino hada los bordes, y aumento de la 
granulometría en ese sentido (fig. 9.9a).

La granulometría es variable, desde media (1-3 mm) hasta gruesa (2 cm), 
conformando texturas seriadas a porfiroides. El feldespato alcalino es micropertítico, 
forma los cristales mayores, y se presenta forma subhedral a euhedral (fig. 9.9c). Los 
cristales menores son siempre anhedrales y con mayor desarrollo de texturas 
poiquilíticas (menor integridad). La plagioclasa es euhedral a subhedral, y su 
composidón es oligodasa (determinada ópticamente). El cuarzo crece de manera 
intersticial. Los mafitos componen el 1-3% en volumen de la roca y son de grano fino 

(<400 pm), principalmente homblenda (de color verde algo azulado, ídem MCB), 

aunque la biotita también puede estar presente. Las fases accesorias se integran 
principalmente por opacos, titanita y escasa apatita.

Muchas sienitas muestran, al igual que en otras localidades descriptas (e.g. Ea. 
Túnel), cristales con extinción ondulante, desarrollo de subgranos y neoblastos en 
bordes de granos o fracturas.

LAMPRÓFIROS. Consisten también en venas discordantes y representan el último 

pulso magmático, cortando induso a las venas de sienita. Aunque, algunos diques 
muestran estructuras de ‘retrovenilleo* (back-veining) del granitoide hospedante 
{MCB) hada el dique, o bien conforman endaves dentro de aquellos (fig. 9.10a). Estas 
estructuras de tipo sinmagmáticas sugieren que el emplazamiento de los diques (al 
menos parte de ellos) ha sido contemporáneo con los pulsos finales del plutón.
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Fig. 9.8. Estructuras y texturas de la MCB. (a) aspecto mesoscópico. El color rosado lo aporta el 
feldespato alcalino que se presenta en abundancia. Se observa además un enclave microgranular máfico 
de composición semejante a los gabros / dioritas descriptos, aunque de grano más fino, (b) dique de MCB 
encajado en monzodioritas de px-bt, concordante con el diadasamiento de las rocas (Rbz N140°/80°). 
Largo del hacha ~1 m. (c) diques de MCB (claro) en Gabro 12. El dique de la parte central de la fotografía 
muestra zonación con aumento de la proporción de feldespato alcalino hacia los bordes (flechas). El dique 
de la derecha (parcialmente visible en la foto) no presenta, sin embargo, esta zonación. La disposición de 
feldespato hacia los bordes sugiere una cristalización en condiciones de menor temperatura (borde 
enfriado) de las foses de menor punto de fusión. Este es un caso semejante a los enclaves
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mlcrogranulares mófleos en magmas calco-alcalinos rodeados por una fracción enriquecida en feldespato 
alcalino (e.g. Didier y Barbarin, 1991). El hecho de que no disminuya la granulometría puede deberse a la 
alta tasa de crecimiento del feldespato alcalino. A su vez, demuestra que la monzonita es el pulso más 
nuevo, (d) bandeado difuso en MCB. Se observan bandas irregulares ricas en feldespato alcalino 
(flechas), (e) textura porfiroide con fenocristales de feldespato alcalino euhedrales, mayores y poiquillticos 
(aunque de elevada integridad; centro). La plagioclasa presenta fuerte alteración y un reborde de 
plagioclasa posiblemente más sódica. El feldespato intersticial es micropertítico, también poiquilítico pero 
de menor integridad (BR47; barra 1 mm, Nx). (f) ídem anterior. Se observa zonación en fenocristales de 
feldespato alcalino, e inclusiones de plagioclasa (textura poiquilítica) paralela a las zonas (extremo 
superior del cristal; BR47; 1 mm, Nx).

Son diques delgados, de hasta -50 cm de espesor, de color verde oscuro. En un 
sector se observó un enjambre de diques paralelos de por lo menos 7 ejemplares (fig. 
9.10b).

Al igual que en el ceno Jeu-Jepén, estos diques presentan un rumbo e inclinación 
sistemáticos. La diferencia consiste en que en el IMK sólo se han identificado los 
lamprófiros de homblenda-piroxeno (L hb), es decir, el grupo de lamprófiros más 
nuevo de los juegos encontrados en aquel sitio. De todos modos, el reconocimiento en 

el campo no ha sido intensivo, de modo que la no observación no necesariamente 
indica ausencia.

Los diques del IMK presentan un rumbo que oscila entre N320° y N340° (promedio 
N333°, 14 datos), verticales o con fuerte inclinación al SO.

Están compuestos por fenocristales de homblenda de hasta 1 cm (en general de 
2-3 mm), prismáticos a aciculares y en menor medida de piroxeno. La biotita puede o 
no estar presente. Los fenocristales muestran orientación más o menos paralela a los 
bordes del dique y están inmersos en una pasta (dominante) afanítica y oscura 
compuesta por los mismos minerales y teses leucocráticas.

VENAS FENO-LATÍTICAS. En un bloque in situ de Gabro 12 (fig. 9.9a) se 

observaron venas rectilíneas de coloración violáceo cortando al gabro y a venas de 
monzonita (MCB) y sienitas en él alojadas. Son venas delgadas, de no más de 2-3 cm 
de espesor, de textura porfirica. Este es el único sector del IMK donde fue detectada la 
presencia de estas venas.

Están compuestas por fenocristales euhedrales a subhedrales de -650 pm y pasta 

falsifica afanítica inferior a 10 pm (fig. 9.11). Los fenocristales son de plagioclasa y 

feldespato alcalino, el primero con macla polisintética y zonación, y composición 
oligoclasa (determinada al microscopio); el segundo es cuadrangular y micropertítico. 
Este tese forma además coronas sobre algunos cristales de plagioclasa. Los 
fenocristales de cuarzo son muy escasos, anhedrales, y de menor tamaño que los 
feldespatos. Los mafitos están prácticamente ausentes (homblenda y dinopiroxeno). 
Otras teses son drcón, apatita y muy escasa titanita.

La composición de los fenocristales permite una aproximación a la clasificación de 
esta roca, dentro del campo de feno-latitas. A priori, podría vincularse a estas venas
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Fig. 9.9. Venas de sienita y sienita 
alcalifeldespática. (a) afloramiento de Gabro 12 
(1) cortado por venas de sienita (2) en partes 
rectilíneas y en partes anastomosadas. La vena 
más potente posee un núcleo monzonítico (3) y 
bordes de mayor granulometría (4). Las venas 
menores también presentan texturas pegmatíticas 
(4). Los tramos rectilíneos de las venas siguen 
planos de diadasas (6), estructuras que se 
habrían formado aparentemente con anterioridad 
a la inyección de estas venas. Incluso puede 
observarse cómo una de éstas corta a un plano

de diaclasa (abajo der.). Finalmente, sienitas y gabro son cortados por venillas de feno-latita (5), a su vez 
paralelas al diadasamiento (Cuaderno de escala), (b) homblendita brechada por la inyección de material
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sienítico. (c) textura porfiroide en vena de sienita con fenocristales de feldespato potásico euhedral en 
matriz de grano fino constituida por plagioclasa euhedral, feldespato y escaso cuarzo anhedrales (BR77- 
B; barra 1 mm, Nx).
Fig. 9.10. Diques de lamprófiro. (a) estructuras de retrovenilleo en lamprófiro inyectado en MCB (barra 4 
cm). La flecha indica un fragmento desmembrado del dique en el seno monzonítico. (b) monzodiorita / 
monzogabro (mzd) con inyecciones irregulares de MCB, todo cortado por varios diques paralelos de 
lamprófiro (flechas) con inclinación al OSO. La flecha pequeña indica una venilla de sienita cortando un 
dique de lamprófiro, luego interrumpida por un dique más moderno (largo del hacha -1 m).
Fig. 9.11. Textura porfirica en una vena de feno-latita, representada en la figura 9.9a (barra 1 mm, Nx).

con los diques y filones dacíticos-andesíticos de la península Ushuaia. Diques 
semejantes (feno-andesitas) también fueron observados en el PDM, sin relación de 
corte con el resto del plutón, y -7 km al Norte del Mte. Kranck, en el Co. Rodríguez 

(ver más abajo). Esta correlación se fundamenta principalmente en la textura porfirica, 
el hábito cuadrangular de los fenocristales de feldespato (hábito común de estas fases 
en dacitas-andesitas de la península) y en la presencia de circón como accesorio 
dominante. Por otro lado, el orden tardío de emplazamiento, posterior a la última facies 
de diferenciación del IMK (sienitas), indica la probable desvinculación genética de las 
feno-latitas con este intrusivo.

9.2.b-  La roca de caja y el metamorfismo de contacto

La sierra Beauvoir está dominada por la Formación Beauvoir, que consiste en 
pizarras negras masivas a levemente laminadas, a las que se intercalan bancos 
pirodásticos, además de escasas ritmitas de areniscas y fangolitas (Caminos, 1980; 
ver Capítulo 4).

Martinioni (1997), sin embargo, sugiere que una franja angosta en el flanco austral 
de la sierra, sobre la costa norte del lago Fagnano, es posiblemente más antigua, o 
bien representa un nivel estructural más bajo de la típica Fm. Beauvoir. Incluso, este 

paquete podría también vincularse a la Fm. Lemaire (D. Martinioni, com. pera.). Esta 
franja está integrada por pizarras negras con marcado divaje pizarreño, y es en donde 
se intruye el cuerpo del Mte. Kranck.

A unos 6-7 km al Norte del Mte. Kranck, en el Co. Rodríguez, Martinioni et al. 
(1999a) describen una sucesión homogénea con bancos de escasos centímetros a un 
metro de espesor, constituidos por fangolitas, limolitas / areniscas muy finas y tobas, 
pertenecientes a la Fm. Beauvoir.

Se ha estudiado el encajante a lo largo de una transeda de un kilómetro 
aproximadamente al E y O del intrusivo. Allí puede verse que la roca dominante es una 
pizarra negra (metalimditas y metagrauvacas) con capas intercaladas de pirodastitas 
grises de composición dacítica a riodacítica. Estos bancos poseen espesores que 
oscilan desde escasos centímetros a 20-30 cm. Inmediatamente al Oeste del intrusivo, 
sobre la costa del lago hasta por lo menos unos 300 m tierra adentro, aflora un banco 
de esta fitología de espesor mínimo de 30 m apoyado concortiantemente sobre las 

199



Capítulo 9. Intrusivo del Monte Kranck M. González Guillot

pizarras, con leve inclinación al NNE. Es un banco masivo de color gris verdoso. Al 
microscopio se observa que está compuesto por numerosos fragmentos Uticos (de 
facies lávicas (dacitas / riodacitas) y granitoides (granodioritas)) y de cristales de 
plagioclasa, feldespato micropertítico y cuarzo, en una matriz (escasa) aparentemente 

de la misma composición.
El efecto del metamorfismo de contacto ha sido escasamente estudiado en esta 

localidad. Martinioni et al. (1999a) mencionan la presencia de un homfels granatífero a 
-1 km al E del intrusivo. Sólo en una muestra pelítica recolectada en este sector 
durante el desarrollo de esta Tesis, se detectaron escasos granos de granate 

euhedrales de muy pequeñas dimensiones (10-20 pm). Son granos idiomórficos que 
cortan a la esquistosidad, reflejando su carácter post-tectónico (referido a la tectónica 
compresiva Ándica). No se ha observado crecimiento de biotita a causa del 

metamorfismo térmico (con típicas texturas decusadas), como ocurre en Ea. Túnel. 
Los rechazos de las fallas subsidiarias al SFMF (fig. 9.2) que flanquean por el Este y 

Oeste al cuerpo ígneo no son significativos, de modo que la ausencia de ciertas fases 
del metamorfismo térmico no tiene vinculación con tales discontinuidades.

En las facies pirodásticas no hay indicios de blastesis por metamorfismo de 
contacto, como así tampoco en las metapelitas masivas de la cabecera del circo. El 
único indicio del efecto térmico allí es la fractura concoide que exhiben éstas en el 
contacto con la roca ígnea.

9.2.c-  El mapa geológico y las relaciones mutuas entre las distintas litologías

En la figura 9.2 se presenta un mapa geológico a escala ~1:22000. Una gran parte 

del área no pudo ser visitada por motivos de accesibilidad (gran parte del terreno está 
dominado por escarpas de falla de paredes verticales), por lo tanto diversos sectores 

han sido marcados con el signo ‘T. Esto significa que se desconoce el tipo de roca 
ígnea presente en tales sectores, pero que sí se puede certificar la presencia de 
intrusivo con la ayuda de imágenes satelitales (fig. 2.1). En parte, la geometría del 
cuerpo también es inferida por la forma de la anomalía magnética (curva de 0 nT). En 
el mapa se han ubicado todas las muestras mencionadas en el texto (excepto aquellas 
tomadas de bloques sueltos: BR22, BR29).

La presencia de diques y venas discordantes y de autoiitos observados en el 
campo permite obtener un orden temporal para las rocas del IMK similar a la de los 
demás intrusivos homologables de la isla Grande de TdF. Así, la secuencia de 
emplazamiento queda como sigue: piroxenitas y homblenditas —» gabros / dioritas —► 
monzogabros / mozodioritas y monzonitas —> Monzonita Cuarzosa Beauvoir —> venas 
de sienitas y sienitas alcalifeldespáticas —> venas de feno-latitas y lamprófiros.

Como se expresara oportunamente, existen evidencias, aunque escasas, que 
indican que dentro de los gabros / dioritas la variedad de homblenda-piroxeno (Gabro 
12) es más antigua que la variedad de piroxeno-biotita. La más evidente de ellas es un 
dique de -5 m de espesor de este último gabro (BR59) cortando al Gabro 12, con 
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autolitos de éste. Por otro lado, las venas de feno-latita, como se observa en la figura 
9.9a, serian posteriores a las de sienita, pero se desconoce la relación temporal con 

los lamprúfiros. Finalmente, las estructuras de retrovenilleo observadas entre algunos 
de estos últimos y su encajante monzonítico, sugieren que al menos los pulsos 
lamprofíricos más antiguos han intruido a la MCB previamente a su completa 
consolidación. Esta relación no ha sido observada en los demás plutones de la 
provincia de TdF.

En el contacto con el encajante metasedimentario, la roca ígnea (monzonitas) 
adquiere una textura porfirica, con fenocristales de feldespato alcalino en matriz 
microcristalina a afanítica, con muy bajo contenido en minerales máficos. En estos 

casos la roca presenta un grado de alteración más desarrollado y porta (aunque no es 
un rasgo ubicuo) mineralizadón de sulfures (pirita ± calcopirita) diseminados y en 

venillas inferiores al milímetro de espesor, asociados a carbonatas.

9.2.d-  Comentarios sobre el Gabro 12

El Gabro 12 representa una unidad con caracterísitcas particulares que merecen 

ser destacadas aquí. La textura porfiroide-seriada, con fenocristales de homblenda 
euhedral (textura lamprofirica), y el elevado contenido en minerales máficos (50-70%) 
son las más sobresalientes. Además, la presencia de anfíboles tardíos de crecimiento 
epitaxial sobre homblenda o en microvenillas junto a dorita, les confiere un color aún 
más oscuro. Este tipo de rocas no ha sido identificado en los demás plutones, aunque 
comparte algunos atributos con otros grupos litológicos de éstos. En primer lugar, 
puede evocarse a la meladiorita cuarzosa de península Ushuaia. Ambas unidades 

comparten la textura porfiroide-seriada con fenocristales de homblenda, euhedrales y 
con reborde más oscuro, y el alto contenido en minerales máficos. Además, también 
están presentes en la meladiorita de península los microendaves metamórficos (no se 
detectaron los ultramáficos en este caso) descriptos para el Gabro 12 (ver figura 9.5b). 
Esto último es exdusivo de las dos unidades aquí mencionadas.

Las características de los cristales de homblenda expuestas (fenocristales 
euhedrales, zonadón, e induso un pteocroísmo desde el verde al castaño amarillento) 
son propias de estas rocas, como así también de granodioritas y feno-andesitas de la 
península Ushuaia. E induso de lamprúfiros de homblenda-piroxeno de todas las 
localidades (comparar p.e. las figuras 9.5d, 7.13b-c y 8.6g con 6.7a, 7.5b y 8.4g). En 
gabros / dioritas con homblenda típicos del MPF, este mineral se dispone siempre 
interstidalmente respecto a las plagiodasas, generalmente es anhedral, y el 
pleocroísmo varía del verde al castaño (esto también se aplica a ultramafitas). Así, se 
descarta también que el Gabro 12 pueda representar una variación textural, algo 
enriquecida en minerales félsioos, de homblenditas.

La similitud petrográfica entre el Gabro 12 y rocas de la Suite de la península 
Ushuaia expresada en los párrafos precedentes es importante para intentar establecer 
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la distribución geográfica de esta suite, y la magnitud con que se manifiesta en cada 

sitio.
De todos modos, como se verá más adelante, los escasos datos geoquímicos (fig. 

9.13, 9.14, 9.15) no indican una clara afinidad entre el Gabro 12 y la suite calco- 
alcalina mencionada. Por lo tanto (y hasta no se disponga de mayor información) esta 
similitud puede considerársela como anecdótica.

9.2.e-  Breve reseña petrogenética en base a las características petrográficas

La secuencia temporal expresada más arriba sugiere una evolución del magma 
original por procesos de diferenciación magmática.

Las texturas cumulares descriptas en las fecies menos diferenciadas indican que 
las primeras etapas de diferenciación se dieron por procesos cumulativos, dando lugar 
así a piroxenitas, homblenditas, gabros / dioritas y monzogabros / monzodioritas. 
Estos procesos incluyen principalmente acumulación mecánica, en medios cerrados 

(ortocumulados) o abiertos (adcumulados y heteroadcumulados), con aporte periódico 
de magma al sector de la cámara donde se producía la acumulación, demostrando 
sucesivos pulsos de inyección de magma original a la cámara (Hibbard, 1995). La 
acción de corrientes convectivas también ha tenido participación en la diferenciación 
de estas rocas. Éstas quedan expresadas por la orientación subparalela de cristales 

(foliación magmática) observadas en homblenditas y gabros (figs. 9.5c, 9.7b). Tanto 
estas corrientes como los pulsos de magma que alimentan la cámara, pudieron 
arrancar porciones de roca ya cristalizada que explican la presencia de los autoiitos 
ultramáficos descriptos en homblenditas y gabros. Más detalle del proceso de 
diferenciación se dará en el Capítulo 12. Por otro lado, los gabros / dioritas muestran 
evidencias de mezcla incompleta de magmas (mingling), como puede verse en la 
figura 9.12. En este caso, se observa una intrincada relación entre el Gabro 12 
(oscuro) y otro gabro / diorita aparentemente también de piroxeno y homblenda (claro). 
Entre ambas fecies de la fig. 9.12 se observan zonas difusas de una roca híbrida de 
coloración intermedia. Las muestras analizadas presentan un elevado grado de 
alteración, por lo que la correcta discriminación entre gabros de piroxeno-homblenda o 

piroxeno-biotita no es fácil de establecer. Los piroxenos son las únicas fases minerales 
con escasa alteración (en ambas fecies oscura y clara de la figura 9.12), mientras que 
el resto de los minerales máficos están reemplazados por dorita, epidoto y escasa 
actinolita(?). No obstante, unos pocos relictos de homblenda identificados, y el hecho 
de que en ninguna de las dos facies (dara y oscura) se observó biotita, sugieren que 
ambas fecies corresponden a la de piroxeno-homblenda. En este sentido, la roca dara 
sería equivalente al Gabro 12, pero menos máfica y sin la textura lamprofírica que 
caracteriza a éste.

Un fenómeno de mezcla como el explicado precedentemente es compatible con 
una evoludón del IMK en una cámara con aporte periódico de magma (sistema 
abierto).
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Fig. 9.12. Zona de mezcla entre rocas gabroides. El esquema de la derecha corresponde al recuadro 
amarillo. En marrón el Gabro 12, en blanco otro gabro / diorita de homblenda y piroxeno, en gris un 
híbrido entre ambos.

9.3-ESTRUCTURA

El Intrusivo del Monte Kranck se encuentra afectado por la tectónica transtensiva 
levógira del sistema Magallanes-Fagnano (SFMF). Este sistema se compone de 
estructuras principales E-O, y estructuras conjugadas oblicuas, todas producto de 
reactivación de estructuras previas de la fase deformativa Andica (ver Capítulo 4). En 

este sector, una serie de escarpas verticales a subverticales con inclinación Sur y 
rumbo -E-O cruzan el faldeo del monte Kranck, próximas a la costa del lago Fagnano 

(fig. 9.2).
Se realizaron dos transectas en el sector, una sobre la línea de costa, y otra en 

forma perpendicular a ésta, hasta la cima del monte, sobre la avalancha de derrubios. 
En la primera de ellas se observaron solo afloramientos aislados, y en muchos casos 
de muy reducidas dimensiones (debido a la espesa cubierta vegetal y depósitos 
modernos). Las rocas presentes en las partes más bajas del cerro corresponden 
principalmente a monzonitas (MCB), junto con meladioritas / gabros (Gabro 12), sin 
poder determinar una geometría clara de los afloramientos. En la segunda transecta, 
las observaciones fueron un poco más precisas, dado que la parte final de la misma 
corresponde a un sector desprovisto de vegetación. Allí pudo observarse un primer 
tramo con afloramientos aparentemente homogéneos de monzonitas, y luego una 
alternancia de éstas con dioritas / gabros. La impresión que causaron estes últimas es 
la disposición en fajas o tabiques de rumbo -NE, desde unas pocas decenas a 
centenas de metros de potencia. Las homblenditas-piroxenitas solo fueron observadas 
aflorando en dos de estas fajas intercaladas en dioritas / gabros y como enclaves en 
rocas más diferenciadas.

Se mencionó ya la presencia de un conspicuo diadasamiento de rumbo -N820, 
subvertical, en la roca ígnea (fig. 9.8b). Muchos de los diques menores de MCB y 
venas de sienita y feno-íatítas se inyectan en gabros / dioritas y monzogabros / 
monzodioritas siguiendo estas discontinuidades, indicando que eran estructuras 

formadas previamente a la inyección de magma (o bien, sincrónicas).
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Si bien los datos obtenidos en el campo no son suficientes, la orientación de estas 
diadasas en ángulo agudo con respecto al SFMF (con el vértice apuntando en la 
dirección del movimiento a lo largo de la falla) sugiere que ambas estructuras son 
cogenéticas. Este es el caso de las fracturas pennadas (Hobbs et al., 1981), las que 
pueden formarse a medida que se va desarrollando la falla prindpal, como durante el 
deslizamiento posterior a lo largo de ésta. El hecho de que algunas venas de sienita 
cortan a este diaclasamiento (fig. 9.9a), sugiere que la generación de las estructuras 
pudo haber cesado (al menos locaimente) antes de la completa consolidación del 
plutón, o más bien, reflejan un régimen episódico, dado que el sistema aún sigue 

activo. Quizá, el motor de las mismas haya sido el enfriamiento asociado a 
disminución de volumen del cuerpo ígneo, en un medio transtensivo como el que 
imponía la tectónica del SFMF. Se sugiere, de esta manera, que el emplazamiento (de 

por lo menos las últimas fades) del IMK habría sido contemporáneo con la actividad 
de este sistema de fallas. Este hecho posee valor regional, ya que pudiendo datar las 
rocas del Mte. Kranck, podría ajustarse aún más la edad mínima de inicio de los 
movimientos transtensivos del SFMF. Siguiendo este criterio, con los datos que se 
tiene sobre edades de otros plutones de TdF, los movimientos -E-O a lo largo del 
SFMF serían aparentemente más antiguos que los 60 Ma propuestos por Klepeis 
(1994b). De todos modos, estos movimientos transtensivos no necesariamente 
implican el inicio del límite transformante (nacimiento de la placa de Scotia) en este 
momento, sino que la transtensión puede deberse a un fenómeno de subducción 
oblicua de la placa protopacífica debajo de Gondwana (M. Guiglione, com. pers.; ver 
también Cunningham, 1995).

9.4- GEOQUÍMICA DE ROCA TOTAL

Se han realizado análisis geoquímicos de distintas facies del Intrusivo del Mte. 
Kranck, entre las que se incluyen el Gabro 12 (BR80), una diorita de homblenda y 
piroxeno (BR77-A), una monzodiorita de piroxeno y biotita (BR71) y la MCB (BR47). 
Los datos se presentan en la tabla 9.2.

En las figuras 9.13, 9.14 y 9.15 se incluyen con fines comparativos, además, datos 
de la meladiorita cuarzosa de la península Ushuaia (P34), un lamprófiro de hbl y cpx 

de la misma localidad (P13) y de un dique básico del Co. Rodríguez (1B2; Acevedo et 
al., 2007). La comparación entre estas rocas y el Gabro 12 se discuten en las 
Secciones 9.2.d, 9.6 y más adelante en esta misma sección.

Este intrusivo muestra también el rango desde el límite ultrabásico-básico (44,15% 
SÍO2) al límite intermedio ácido (64,03% SÍO2). Este espectro en el contenido de sílice 
sería mucho más amplio aún si se consideraran las rocas ultramáficas y las venas de 
sienita y sienita alcalifeldespática.

El contenido total de álcalis del IMK es elevado, de modo que en un diagrama TAS 
las muestras se ubican en el campo de las rocas alcalinas (alcalinidad media ó series 
saturadas en sílice, fig. 9.13a), con escasa Ne normativa (CIPW) en gabros y dioritas
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(0,21 y 0,60%, respectivamente). Como otro representante del MPF, se destaca 
también el elevado contenido de K2O. En el diagrama SÍO2 vs K2O (fig. 9.13b), las 
rocas analizadas caen en el campo de las series shoshoníticas. La relación K2O/Na2O 
es superior a 1 en la MCB, y mayor a 0,7 en todas las muestras analizadas (tabla 9.2), 
con valores muy próximos a los observados en la MJJ.

Tabla 9.2. Análisis geoquímico del Intrusivo del Mte. Kranck.
sampte BR47 BR71 BR77-A BR80 aampte BR47 BR71 BR77-A BR80 sample BR47 BR71 BR77-A BR80

llthoL mznqz mzd (fio gab Mthoi. mznqz mzd dio gab Rthol. mzn qz mzd dk> gab
wt% PPm Rpm
SÍO2 64,03 52,66 49,83 44,15 Ba 1180,7 613,0 844,2 454,5 La 26,00 37,80 22,20 17,90
no2 0,35 0,75 1.02 1,37 Hf 4,2 3.5 2.3 2,5 Ce 56,60 70,50 51,20 50,60
AWj 17,37 18,00 17,26 14,55 Nb 7.7 8.9 6,4 4,2 Pr 6,29 7,48 6,19 7.18
FezOat 3.32 7,59 9,96 12,99 Rb 100,0 90,4 102,5 39,7 Nd 22,70 27,50 25,50 33,10
MgO 0,87 2,66 3,95 7,89 Sr 1371,1 1514,5 1463,6 1293,5 Sm 4,14 4,98 5,34 7.11
MnO 0,09 0,21 0,21 0,27 Ta 0,5 0,4 0,4 0,3 Eu 1.11 1.37 1.48 1.99
CaO 2,81 7,44 9,47 11,17 Th 15,6 13,3 8,7 4,1 Gd 3,01 3,93 4,51 6,10
Na/) 4,19 4,31 3,73 2,31 U 2,5 4.8 2,8 1,3 Tb 0,48 0,60 0,69 0,88
K/> 5,16 3,25 2.57 1,68 V 81,0 217,0 340,0 434,0 Dy 2.51 3,03 3,36 4,14
P/>5 0,12 0,43 0,44 0,38 Zr 178,2 124,5 83,3 70,7 Ho 0,44 0,57 0,58 0,70
LOI 1.40 2,40 1.20 2,90 Y 15,0 18,1 18,9 22,1 Er 1.52 1.84 1.79 2,04
Sum 99,73 99,71 99,65 99,69 NI <5 8,0 <5 23,0 Tm 0,22 0,25 0,24 0,27
KjO/NajO 1,23 0,75 0,69 0,73 Cr 136,84 54,74 68,42 164,21 Yb 1,66 1.90 1.71 1,89

Lu 0,26 0,29 0,23 0,26

Referencias: mzn qz, monzonita cuarzosa (MCB); mzd, monzodiorita (facies px-bt); dio, diorita (facies hbt- 
px); gab, gabro (Gabro 12).

Las cuatro muestras analizadas muestran, en los diagramas Harker, una tendencia 
general alineada, con correlación negativa para CaO, MgO, Fe^t y HO2 (fig. 9.13c-f). 
De todos modos, la información disponible es insuficiente para identificar la existencia 
de una o varias alineaciones de trenes de datos, o la aparición o desaparición de fases 
fraccionantes.

Todas las muestras son metaaluminosas (Shand, 1943), con tendencia hada el 
campo de las rocas peraluminosas de las rocas más diferenciadas (BR47 muy próxima 
a este campo; ver figura 12.3, Capítulo 12).

Los elementos trazas graficados en un diagrama araña (fig. 9.14) muestran el 
mismo patrón aserrado que el resto del MPF, con enriquecimiento en LILE y picos 
negativos en Nb y Ta, típico de rocas de arco (Wilson, 1989). Esto último queda 
demostrado también en los diagramas discriminatorios de ambiente tectónico (ver 
figura 12.4, Capítulo 12).

Por otro lado, las rocas del IMK muestran bajos tenores en Cr y Ni. De todos 
modos, muestran los valores más altos dentro de todo el MPF (claro está, excluyendo 

a las rocas de la SPU, tabla 9.2).
Las tierras raras muestran un patrón semejante al de los demás integrantes del 

MPF, con enriquecimiento en LREE respecto a HREE (fig. 9.15). Se destacan, por un 
lado, la convexidad (hacia arriba) de la curva del Gabro 12 (BR80) en el sector de las 
MREE y su caída hada las LREE, debido al elevado contenido de homblenda y 

piroxeno, fases que, como se explico en capítulos previos, tienden a incorporar MREE 
y en menor medida HREE. Se incluyen para comparación en la figura 9.15 las curvas 
de la meladiorita cuarzosa y lamprófiro de la península Ushuaia (P34 y P13,
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respectivamente). Estas últimas dos muestran una mayor concavidad en el tramo de 

las HREE. De todos modos, estas diferencias son sutiles y carecen de peso suficiente, 
por sí solas, para llegar a alguna conjetura respecto a su afinidad con el Gabm 12.

Fig. 9.13. Variación de óxidos de elementos mayoritarios con respecto a S1O2. (a) diagrama TAS con 
curva de división entre campos alcalino y subalcalino de MacDonald (1968). (b) diagrama S1O2 vs K2O con 
líneas de división de Rickwood (1989). (c-f) CaO, MgO, Fe2Oat y TÍO2, respectivamente. Leyenda: 1- 
Gabro 12 (BR80), 2- diorita (BR77-A), 3- monzodiorita (BR71), 4- MCB (BR47), 5- meladiorita cuarzosa de 
península Ushuaia (P34), 6- lamprófiro de hbl-cpx de península Ushuaia (P13), 7- dique básico del Co. 
Rodríguez (1B2, Acevedo et al., 2007).
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Fig. 9.14. Diagrama arada para elementos trazas normalizados a MORB (Pearce, 1983). Muestras P13, y 
P34 para comparación (ver texto y referencias en figura 9.13).

El otro aspecto a destacar del patrón de tierras raras es la ausencia, nuevamente, 
de anomalía en Eu.

Fig. 9.15. Diagrama arafia de tierras raras, normalizadas a condrito (Nakamura, 1974). Muestras P13 y 
P34 (península Ushuaia) para comparación (ver texto y referencias en figura 9.13).

9.5- LOS DIQUES DEL CERRO RODRÍGUEZ

Un enjambre de diques de rocas hipabisales y posibles apófisis de cuerpos 
intrusivos fueron reportados por Martinioni et al. (1999a) en el filo este del ceno 
Rodríguez, a -6-7 km al Norte del Mte. Kranck (fig. 2.2). Otros diques similares afloran 
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también en el flanco sur de esta elevación (M. Ghiglione, com. pers.; flg. 9.16a). Los 

diques mencionados en el primer caso presentan un rumbo aproximado N-S, 
inclinación subvertical, una corrida de varias decenas de metros, y espesor medio de 1 
m. Todos ellos cortan a la esquistosidad de la Fm. Beauvoir (de rumbo aproximado 
N100°; Martinioni et al., 1999a). La composición de estos cuerpos es basáltica y feno- 
andesítica. Los autores describen también tabiques y apófisis irregulares de 
composición granodioritjca y grano fino. Esta última fitología se presenta también 
como enclaves en los diques básicos. La textura de las rocas básicas es 
microporfírica, fluidal, caracterizada por fenocristales de homblenda (magnesio-
hastingsita) y diópsido (Acevedo et al., 2007). La geoquímica de estas últimas indica 

una tendencia medianamente alcalina en un diagrama TAS (una sola muestra 
analizada, 1B2, ver figura 9.13), rica en Na2O (5,17%) y pobre en K2O (0,17%), 
aunque el elevado grado de alteración (LOI ~ 7,5%) pudo haber removilizado parte 
estos óxidos (Acevedo et al., 2007).

Martinioni et al. (1999a) aportan una edad K-Ar (roca total) de 104 ±4 Ma para uno 
de estos diques (1B2).

Se ha tenido la oportunidad de analizar petrográficamente unas pocas muestras 

cedidas por D. Martinioni de este sector. Una de ellas (1B2) consiste en una roca 
porfírica con fenocristales euhedrales-subhedrales de homblenda con pleocroísmo 
entre castaño verdoso y castaño amarillento, y otros menos abundantes de 
dinopiroxeno, parcialmente alterados a dorita en los bordes. La matriz es afanítica 

(-200 pm) constituida por los mismos mafitos, más tablillas de plagiodasa (dominante) 
euhedrales definiendo una textura intergranular. También la integran escaso 
feldespato potásico anhedral y prismas de apatita. La composición modal de esta roca 
sería de andesita / basalto (fig. 9.16b), y su química permite afirmar esta última 
fitología (fig. 9.13a). Otras dos muestras (1B3 y 1B5) son también de rocas porfíricas, 
pero con fenocristales de plagiodasa euhedral y otros posiblemente de homblenda 

totalmente doritizados (fig. 9.16c). La matriz es afanítica (<100 pm) constituida por 
tablillas de plagiodasa y escasos granos de homblenda y apatita, en una textura 
pilotáxica. Estas muestras corresponden modalmente a feno-andesitas. La muestra 
1B3 contiene un microendave(?) de granodiorita sin minerales máficos.

Las descripciones introducidas arriba, sumado al elevado contenido en álcalis 
totales y Sr (5,34% y 1061 ppm, respectivamente, muestra 1B2) en roca total y de K2O 
de las homblendas (1,5-1,7%; Acevedo et al., 2007; 1B2), sugieren, a priori, una 

vinculación genética entre los diques de basalto y el MPF, correlación también 
sugerida por Acevedo et al. (2007). En particular, esta correlación debería hacerse con 
el Gabro 12, dadas la proximidad geográfica y similitudes petrográficas entre ambos, 
además de los parámetros geoquímicos mencionados (aunque no se cuenta con datos 
de química mineral del Gabro 12 que permita una completa homologación).

También puede incluirse en esta comparación a la meladiorita cuarzosa de la 
península Ushuaia, aunque esto es solo desde el punto de vista textural. Por otro lado, 
las muestras 1B3 y 1B5 son petrográficamente idénticas a los filones fenoandesíticos 
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de aquella localidad, incluido el micro-enclave granodiorítico (comparar figuras 9.16c 
con 7.14g).

Fig. 9.16. (a) dique Igneo encajado en pizarras de la Fm. Beauvoir (mochila de escala, - 30 cm). Foto 
cedida por M. Ghiglione. (b) microfotografia de dique básico (1B2), con fenocristales euhedrales de 
homblenda y dinopiroxeno (corroídos en bordes por dorita), en matriz afenitica conformada por los 
mismos mafitos y plagioclasa (baña 1 mm, Np). (c) microfotografia de dique feno-andesttico (1B3) con 
fenocristales de plagioclasa alterados en paste de plagiodasa ± homblenda y apatita (barra 1 mm, Nx). (a) 
y (b) muestras cedidas por D. Martinioni.

A su vez, también es llamativa la similitud (petrográfica y geoquímica) del dique 
1B2 con los lamprúfiros (de homblenda-piroxeno) descriptos en éste y los capítulos 
previos. De todos modos, se indicó que estos diques en Mte. Kranck presentan un 
rumbo consistente (N333°; lo mismo ocurre en Co. Jeu-Jepén) y diferente al de los 
diques del Co. Rodríguez (N-S; si bien Martinioni et al. (1999a) dan solo rumbos 
aproximados). Considerando que no hubo rotaciones relativas entre éste y el Mte. 
Kranck (vinculada al SFMF; el rumbo de la esquistosidad es prácticamente la misma), 
es poco probable entonces que los diques del Co. Rodríguez se correspondan con los 
lamprúfiros mencionados. Además, de haber habido rotación asociada a este 
fallamiento del Co. Rodríguez respecto al Mte. Kranck, ésta debería haber sido 
antihoraria (de acuerdo al sentido levógiro de las tallas) y no horaria como indica la 
orientación de los diques.

El mapa aeromagnético de la provincia de TdF (fig. 3.1), por otra parte, no muestra 
ninguna anomalía positiva para el sector del Co. Rodríguez. Esto puede implicar que 
los diques descriptos por Martinioni et al. (1999a) son canales de escape de magma 
de la cámara magmática del propio Mte. Kranck, o bien, de otra cámara no aflorante y 
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lo suficientemente profunda como para no ser detectada por los sensores geofísicos 
(mayor a 5 km, ya que el mapa aeromagnético fue elaborado con un filtro que registra 

la información de los primeros 5 km de la corteza; A. Tassone, com. pers). Otra 
posibilidad es que no tengan relación alguna con el MPF (unidad muy rica en 
magnetita) y no produzcan anomalías positivas, como es el caso del Gabro Rancho 
Lata (González Guillot et al., en preparación). Pero por las características petrográficas 
y geoquímicas indicadas, esta alternativa no sería válida en este caso.

De los párrafos precedentes, resulta que, ante la escasez de datos analíticos (y 
hasta petrográficos), es conveniente mantener la correlación únicamente del dique 
básico 1B2 con el Gabro 12. Quedará para más adelante, con la adquisición de 
nuevos datos, la correlación entre los diques feno-andesíticos del Co. Rodríguez y 
aquellos de la península Ushuaia.
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10 SECTOR CERRO TRAPECIO

10.1- INTRODUCCIÓN

El cerro Trapecio (1060 msnm) se ubica en la margen sur de la sierra Sorondo, 
sobre el canal Beagle, a 17 km al Este de la ciudad de Ushuaia (fig. 10.1). No existen 
vías de acceso transitables por vehículos hasta este sector. La Ruta Provincial 30 llega 
hasta la baliza Escarpados, desde donde restan por recorrer unos 4 km siguiendo la 
costa del canal de a pié o a caballo hasta cruzar el río Encajonado, y luego hacia el NE 
a través de bosque virgen otros 4 km horizontales y -700-600 m de desnivel. 
Afortunadamente, durante el desarrollo de esta tesis se contó con un subsidio del CFI 
que financió una campaña en helicóptero hasta este sitio; no sin antes realizar un 
intento fallido a pie.

Geomorfológicamente, el cerro conforma un circo glacial, con su piso a los -700 

msnm, que comunica a un valle colgante que drena hada el SSE. Las rocas que lo 
constituyen corresponden a la Fm. Yahgán y escasos diques Ígneos leucocráticos.

No existen antecedentes sobre la presencia de rocas ígneas en este sector. El 
afloramiento más cercano corresponde al cuerpo de Estancia Túnel (fig. 10.1).

Fig. 10.1. Ubicación del Ceno Trapecio (imagen Landsat, bandas 123). En amarillo se han marcado las 
anomalías magnéticas provocadas por los cuerpos intrusivos de península Ushuaia-Ea. Túnel y del Cerro 
Trapecio. Los valores correspondientes a cada curva son: 0 y +1200 nT para el primer caso, y 0 nT para 
la curva extema del segundo (el circulo central representa el máximo). Las curvas rojas delimitan el 
afloramiento de la Homblendita Ushuaia. BE: baliza Escarpados; 3: Ruta Nacional 3; 30 y 35: rutas 
provinciales.

El mapa aeromagnetométrico de Tierra del Fuego (TdF) (Hoja 5569-II, SEGEMAR, 
1998) muestra para el sector una pequeña anomalía positiva alargada en direcdón N- 
S de 3 x 1,8 km2 (fig. 10.1). Luego de la experiencia de campo adquirida durante el 

desarrollo de este trabajo, se ha comprobado que las prindpales anomalías 
magnéticas de esta carta se corresponden con afloramientos de intrusivos del 
Magmatismo Potásico Fueguino (MPF). Por lo tanto esta información constituía la 
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única evidencia de la presencia de estas rocas en el lugar, ya sea en superficie, o en 
subsuelo a muy escasa profundidad. Con estos antecedentes se decidió realizar una 
corta prospección en esta zona, con resultados favorables.

10.2- UNIDADES GEOLÓGICAS DEL CERRO TRAPECIO

Fm. YAHGÁN. Las rocas de la Fm. Yahgán están representadas aquí por una 

alternancia de bancos de grauvacas y pelitas desde rojizas a gris oscuro, y 
pirodastitas(?) blanquecinas, todas con metamorfismo regional de grado bajo. Los 
estratos poseen espesores variables, desde decimétricos a escasos metros (fig. 10.2). 
Internamente, las grauvacas presentan laminación entrecruzada, mientras que las 
pelitas muestran una fina laminación paralela (láminas del orden de 1-5 cm de 

espesor). Los posibles bancos pirodásticos poseen hasta 10 m de potencia, e 
internamente laminación paralela. El rumbo de la estratificación no es uniforme, como 
tampoco k) es la inclinación, a causa del plegamiento. El rumbo dominante es N110°, 
con inclinación al Sur. La esquistosidad, más marcada en las pelitas, en muchos casos 

coincide con la estratificación, pero al tratarse de un divaje de plano axial, en las 
proximidades de las chamelas de los pliegues comienza a verse una divergencia entre 
ambos rasgos planares.

En las pelitas se han observado lentes carbonáticos desde escasos decímetros a 
metros de largo, y extremos ahusados. Internamente presentan laminación paralela, 
en algunos casos concéntrica a los bordes del lente. Algunas de estas láminas son 
conglomerádicas, de 2-3 cm de espesor, con dastos de pelitas esquistosas orientados 
paralelamente a las paredes del lente.

Las rocas de posible origen pirodástico están compuestas por cristalodastos 

diminutos (~150 pm) de plagiodasa prindpalmente, inmersos en una matriz dominante 

de granulometría inferior a 10 pm. Debido al pequeño tamaño no pudo determinarse la 

composición de ésta, pero si se detectó la presencia de cristalitos idiomórficos de 
apatita. En algunos casos se ha observado la presencia en gran cantidad de zoisita / 
dinozoisita diseminada anhedral, de origen secundario. La composición de estas 
rocas, de acuerdo a lo observado, sería andesítica.

El estilo del plegamiento varía desde abierto a apretado, con ejes de pliegues de 
rumbo dominante ESE (fig. 10.2). Bancos más competentes desarrollan pliegues 
ptigmáticos.

ROCAS INTRUSIVAS. Se han observado intruyendo a metasedimentitas 
numerosos diques y filones delgados de tonalidad dara (fig. 10.3). Los espesores son 
desde 10 cm a pocos metros (en general de 0,8-1 m). Los filones dominan sobre los 
diques y se disponen siguiendo los planos de esquistosidad, con rumbo dominante 
N110°, e inclinación variable al Sur (como se dijo previamente, muchas veces coindde 
con la estratificación sedimentaria). Desde los filones se desprenden inyecciones 
discordantes (diques) que cortan la esquistosidad de la Fm. Yahgán. También se ha 

212



Capítulo 10. Sector Cerro Trapecio M. González Guillot

observado un cuerpo de mayor dimensión, con forma lensoidal y piso relativamente 

plano, y espesor máximo del orden de los 20 m. La geometría y el tamaño de este 
cuerpo son característicos de los protolacolitos (lacolitos de pequeñas dimensiones), 
según la definición de Corry (1988). En península Ushuaia se ha mencionado también 
la presencia de cuerpos como éste (ver Capítulo 7). Ninguno de estos cuerpos 

muestra signos de deformación.

Fig. 10.2. (a) Fm. Yahgán con alternancia de niveles clásticos (grises y rojizos) y piroclásticos(?) (claros). 
Se observa también plegamiento suave en estos bancos. Vista hacia el NO (cabecera del circo), (b) 
plegamiento más apretado, en el flanco oriental del circo (vista al SE).

Las rocas filonianas son portadoras de numerosos enclaves de plutonitas de grano 

mediano-grueso (homblenditas piroxénicas y piroxenitas) y otras de granulometría fina 
de composición mela-diorítica. Son diminutos (menores de 10 cm) y angulosos (fig. 
10.4).

Son rocas de textura porfirica y glomerofírica (en pocos casos granudas de grano 
fino), con fenocristales de plagioclasa euhedral, maclada y fuertemente zonada 
(zonación múltiple) y en menor proporción de anfibol prismático (probablemente 
homblenda; fig. 10.5a-b). El tamaño de los fenocristales de plagioclasa oscila entre 
0,5-5 mm, aunque dominan los granos de 2 mm de largo. Los cristales de anfibol 
presentan longitudes de 300-500 jim y están casi en su totalidad reemplazados 

seudomórficamente por un agregado de clorita, carbonates y menor proporción de 
titanita, cuarzo y epidoto. Los accesorios están representados por cristales
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idiomórficos de allanita (con zonación oscilatoria), titanita, apatita y opacos. La pasta 

es felsltica, de granulometría inferior a los 200 pm. En ella se han identificado 

plagioclasa, anfíbol y apatita, junto con abundante epidoto, quedando la posibilidad de 
que la fracción leucocrática esté compuesta por otras especies minerales (cuarzo y/o 
feldespato alcalino). En ocasiones presentan orientación de cristales. Modalmente 
estas rocas se clasifican como feno-andesitas. y son idénticas a las rocas dominantes 
en la península Ushuaia, cuyos análisis químicos permiten clasificarlas como 
andesitas y dacitas (Acevedo et al., 2002; ver también Sección 7.3.b).

Fig. 10.3. (izq.) flanco oriental del valle colgante, constituido por metasedimentitas rojizas influidas por 
diques y filones feno-andesíticos. (der.) filón concordante a la esquistosidad, en la cabecera del circo (D.
Acevedo de escala).

Fig. 10.4. Dique feno-andesítico con enclaves angulosos de rocas 
ultramáficas.

En general, estas rocas están muy alteradas, 
hasta casos extremos en donde no se distinguen los 

fenocristales, ni a ojo desnudo ni con ayuda del 
microscopio. Los principales productos de alteración 

son sericita y carbonatas, que afecta tanto a 
fenocristales de plagioclasa como a la pasta. Muchos 
de estos fenocristales presentan núcleos argilizados. 
El epidoto también es un componente común entre 
los productos de alteración.

En forma discordante con la Fm. Yahgán y las feno-andesitas, aparecen diques 
porfíricos de aspecto lamprofírico similares a los de otros sectores de la cordillera 
Fueguina. Son de coloración gris verdosa y no superan los 20 cm de potencia. Están 
compuestos por fenocristales de anfíbol verde sin orientación (carentes de la 

alteración que afecta a los anfíboles de las feno-andesitas) en pasta microgranuda de 
minerales máficos y leucocráticos.
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10.3- METAMORFISMO DE CONTACTO

Las rocas de la Fm. Yahgán en el cerro Trapecio muestran indicios de 
homfelizadón, con desarrollo de fractura concoide y supresión de estructuras previas 

en muchos casos.
Se han analizado bajo el microscopio solamente dos muestras de esta localidad 

(una metagrauvaca y un posible nivel pirodástico). En la metagrauvaca se ha 
identificado la presencia de escasos granos de granate anhédricos de unos 3 mm de 
largo (fig. 10.6). Si bien el granate es un producto común en el homfels de la 
Homblendita Ushuaia (HU), el aspecto de estos granates podría indicar a su vez, un 
posible origen detrítico. No se ha observado biotita, como ocurre en los cuerpos de Ea. 
Túnel y península Ushuaia (Acevedo et al., 1989; Acevedo, 1990; Capítulo 7).

Fig. 10.5. Textura porfirica en feno-andesitas. Se observa marcada zonación en fenocristales de 
plagioclasa y la presencia de allanita (mineral índice de la suite calco-alcalina SPU) entre los 
accesorios. La barra representa 1 mm. (a) nicoles paralelos, (b) nicoles cruzados.

10.4- CONSIDERACIONES FINALES

Las características de los afloramientos y petrográficas de las feno-andesitas del 
Co. Trapecio, son idénticas a los asomos de la península Ushuaia, por lo tanto se 
sugiere su vinculación con la SPU.

Por otro lado, se han observado en un (único) sector, sobre el filo que limita por el 
Oeste al circo glacial, y donde el sustrato está dominado por bloques de roca suelta de 
la Fm. Yahgán, abundantes bloques de rocas plutónicas similares a las del MPF, de 
hasta 40-50 cm de diámetro. Son bloques de monzodioritas y homblenditas, con una 
particularidad: los bloques de roca ultramáfica están completamente redondeados, no 
así los de monzodioritas ni tampoco los de metasedimentitas (fig. 10.7).

La anomalía magnética positiva del cerro Trapecio constituye una evidencia de 
afloramiento o de la proximidad de rocas plutónicas del MPF bajo la superficie, ya que 
el principal componente responsable del incremento del campo magnético es la 
magnetita, muy abundante en las ultramafitas de esta suite.

Los signos de metamorfismo de contacto encontrados en este sector, con 
supresión de estructuras sedimentarias y metamórficas previas, más la posible 
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neomineralizadón de granate, sugiere, por otro lado, la presencia de un cuerpo ígneo 
de dimensiones mayores en subsuelo, ya que los diques y filones feno-andesíticos por 
sí solos carecen del volumen calórico necesario para tales transformaciones en la Fm. 
Yahgán. Al comparar esta localidad con Ea. Túnel, las mismas transformaciones 
metamórficas fueron producidas por un cuerpo ígneo mucho mayor, de 4,7 x 2,9 km2.

Fig. 10.6. Cristal de granate anhedral en una 
metagrauvaca. Este mineral constituye la fase más 
común (junto a biotita) del homfels de la HU, 
aunque el hábito del grano (y otros pocos vistos en 
la misma sección) sugieren, asi mismo, un origen 
detrítico (barra 1 mm, Np).

La presencia de bloques de rocas 
plutónicas, sumado a los enclaves de 
litología similar alojados en las feno- 
andesitas (fig. 10.4), es un factor a favor 
de la interpretación precedente.

De la observación de la forma de los bloques sueltos de rocas plutónicas, surgen 
las siguientes conclusiones:

a- la forma angulosa de los bloques de monzodiorita sugieren que provendrían 
de la erosión de pequeñas apófisis, actualmente cubiertas por derrubio. Dado que el 
regolito en el sector es de carácter autóctono, se descara que los dastos de roca 
plutónica correspondan a bloques erráticos transportados durante la última glaciación.

De esta conclusión se desprende también que la profundidad a la que estaría el 
cuerpo ígneo responsable de la anomalía magnética y metamorfismo térmico de las 
metasedimentitas sería mínima.

Fig. 10.7. Bloque redondeado de plutonita 
ultramáfica (izq.) y de monzodiorita (der.), rodeado 
de bloques angulosos de la Fm. Yahgán.

b- los bloques redondeados 
ultramáficos habrían sido enclaves dentro 
de las monzodioritas (rasgo muy común 
en el resto de las plutonitas fueguinas), 
actualmente erosionadas. Éstos se 

habrían incorporado a la cámara 
magmática y adquirido su redondez en 

contacto con el magma. En el Plutón Diorítico Moat este tipo de enclaves son 
interpretados como arrancados por corrientes de magma más diferenciado, en este 
caso gábrico, previo a la completa cristalización del magma ultrabásico, es decir, en 

estado plástico, o bien, por mezcla heterogénea de magmas durante pulsos de 
rellenado de la cámara magmática.
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Los enclaves de rocas ultramáficas descriptos en las feno-andesitas son más 
angulosos, por lo tanto no puede vincularse a los bloques redondeados con la erosión 

de estos filones. Además, dado que el sustrato en que se encuentran está dominado 
por bloques angulosos, y que se localizan en un filo por encima del valle del circo, no 

es posible tampoco que la redondez sea el efecto de la acción fluvial subglacial.
Una tercera conclusión puede desprenderse de lo expresado previamente. La 

forma angulosa de los enclaves ultramáficos y máficos en los filones feno-andesíticos 
sugiere un alto contraste teológico entre ambos tipos de roca. Esto implica que los 
enclaves fueron incorporados al líquido feno-andesitico cuando ya estaban 

cristalizados y fríos. Si tomamos el caso de la península Ushuaia, el intervalo temporal 
entre la cristalización de la homblendita y dadta es de -13 Ma (ver Acevedo et al., 
2002 y Capítulo 7), tiempo suficiente para el enfriamiento de la primera.
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11 MANIFESTACIONES DE MINERALES METÁLICOS

11.1-INTRODUCCIÓN

La asociación de sulfuras magmáticos de Ni-Cu-EGP (elementos del grupo del 
platino) con magmas máfico-ultramáficos en diversas partes del mundo (e.g. Bushveld, 
Sudbury, Noril’sk), invita a enfocar un breve estudio del Magmatismo Potásico 
Fueguino (MPF) desde este punto de vista. Además, la presencia de Au y Pt aluvional 
en sedimentos glaciarios y fluvioglaciarios y arenas de playa provenientes de su 

destrucción en Tierra del Fuego (TdF) (Kyle, 1890; Petersen y Methol, 1948; Caminos 

1980), aumenta el potencial de estas rocas.
Los yacimientos de sulfuras magmáticos de Ni-Cu-EGP son el resultado de la 

concentración y cristalización de un fundido sulfurado inmiscible segregado de un 
magma máfico-ultramáfico que incorporó, al momento de la segregación, elementos 

calcófilos (Ni, Cu, Co, EGP, etc.) (Naldrett, 1981). La segregación del fúndido 
sulfurado se produce como consecuencia de la saturación en S del magma silicatado. 
Naldrett (2004) divide a este tipo de depósitos en dos grandes grupos, dependiendo de 
la mena (tablas 11.1-2): (1) depósitos de Ni-Cu y (2) depósitos de EGP. Los primeros 
se caracterizan por tener altos contenidos de sulfuras (20-90%) y bajos contenidos en 
EGP (<1,2 g/t, aunque hay excepciones (distrito Noril’sk - Talnakh, Rusia) con EGP > 
9,5 g/t). Los depósitos de EGP aparecen asociados a niveles concretos de grandes 
intrusiones estratificadas en donde los sulfuras (0,5-5%) aparecen en forma 

diseminada. En estos depósitos se recuperan normalmente además Ni y Cu.

Tabla 11.1. Clasificación de depósitos de Ni-Cu (Naldrett, 2004)

Clase Magmatismo Depósitos Ambiente tectónico

NC-1 Komatiftico

Kambalda (Australia) 
Abitibi (Canadá) 

Zimbabwe
Cinturón de esquistos verdes (rift?)

Thompson (Canadá) 
Raglan (Canadá)

Rift de borde continental

NC-2 Basáltico de 
plataforma

Noril'sk (Rusia) 
Duluth (USA) 

Muskox (Canadá)
Rift intra-continental

Insizwa (Sudáfrica) Rift de borde continental
Wrangelia (Canadá) Rift asociado a arco-isla

NC-3 Ferropicrltico Pechenga (Rusia) Rift de borde continental

NC-4 Anortosita-granito- 
troctolita Voisey*s Bay (Canadá) Rift

NC-5 Toleítico-picrítico

Montcalm (Canadá) Cinturón de esquistos verdes (rift?)
Jinchuan (China) Rift de borde continental

Niquelandia (Brasil) Rift continental
Moxie (USA) 

Rana (Noruega)
Orogénico (compresivo)

Acoje (Indonesia) Ofiolita

NC-6 Fundido de impacto 
meteoritico

Sudbury Impacto meteoritico
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Estos dos grandes grupos de depósitos se subdividen a su vez en diferentes 
clases dependiendo del tipo de magmatismo al que se asocian y el contexto tectónico 
en el cual se desarrollan (tablas 11.1-2; Naldrett, 2004). De todos ellos, resultan de 
mayor interés para el estudio comparativo con el MPF los subgrupos EGP-4 y EGP-5, 
por su asociación con magmas de arco.

A continuación se describen los factores y procesos más importantes que influyen 
en la génesis de depósitos de Ni-Cu-EGP, los cuales contribuyen a conocer la 

potencialidad del MPF como fuente de minerales metálicos. Se dará especial atención 
a los mecanismos de segregación y cristalización del magma sulfurado, así como al 
comportamiento de los elementos calcófilos durante tales procesos.

Tabla 11.2. Clasificación de depósitos de EGP (Naldrett, 2004).

Clase Magmatismo Nombre del complejo Intrusivo Ambiente tectónico

EGP-1 Magmas tipo-U
Bushveld (Sudáfrica) Rift intra-cratónico

Stillwater (USA) No determinado
Gran Dique (Zimbabwe) Rift intra-cratónico

EGP-2 Magmas tipo-U y 
tole ¡tico

Munni-Munni (Australia) Intra-cratónico
Penikat y Portimo (Finlandia) Rift de borde continental

EGP-3 Toleitico

East Bull Lake (Canadá) 
River Valley (Canadá) 

Skaergaard (Groenlandia) 
Cap Edvard Holm (Groenlandia)

Rift de borde continental

Sonju Lake (USA) 
Coldwell (Canadá)

Rift intra-continental

Lac des lies (Canadá) No determinado

EGP-4 Calco-alcalino Longwoods (Nueva Zelanda) 
Volkovsky (Rusia)

Orogénico (arco-isla)

EGP-5
Máfico-ultramáfico de 

tipo Alaska con 
afinidad alcalina

Nizhny Tagil (Rusia) 
Koryakia Región (Rusia)

Orogénico (arco-isla)

Kondyor (Rusia) Rift intra-cratónico

EGP-6 Máfico-ultramáfico de 
afinidad alcalina Guli (Rusia) Rift

11.2- SOLUBILIDAD DEL AZUFRE EN MAGMAS SILICATADOS

Los sulfuras son un constituyente minoritario del manto superior, apareciendo en 

concentraciones inferiores al 0,07% en peso (Lorand, 1990). Normalmente, durante los 
procesos de fusión parcial del manto se alcanzan temperaturas lo suficientemente 
altas (>1100 °C) como para que los sulfuras de la zona afectada se fundan por 
completo. Sin embargo, el contenido de S de la mayoría de los magmas basálticos 
formados por este proceso es bajo, entre 0,05% y 0,2% en peso (Maier et al., 1998). 
Esto es debido a que los magmas silicatados solo pueden disolver una cantidad 
limitada de S, con el resto apareciendo en forma de sulfuras inmiscibles. El azufre se 
disuelve en el fundido uniéndose al ión Fe2*, según la reacción (MacLean, 1969):

FeO(«rtfm«o) + 1/2S2 = FeS(end1ún«o) + y2O2 (1)
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Existen varios factores que influyen en la solubilidad del azufre en un magma 
silicatado: el contenido de FeO del magma, la fugacidad de oxígeno (/02). la 
temperatura, la presión y las variaciones en el contenido de SÍO2 del magma. Con 
respecto al primer factor, la solubilidad del S disminuye con la disminución del 
contenido de FeO o Fe2*, ya que se reduce la posibilidad de formar enlaces Fe2*-S, 

según la ecuación (1) (Haughton et al., 1974). De forma paralela, Buchanan y Nolan 
(1979) demostraron que el aumento de la /02 produce una disminución en la 
solubilidad del S, ya que reduce la cantidad de Fe2* disponible. Haughton et al. (1974), 

Shima y Naldrett (1975) y Wendlandt (1982) estudiaron el efecto de la temperatura, 
encontrando que la solubilidad del S aumenta junto con el incremento de aquella en un 
orden de 0,04-0,09% en peso de azufre disuelto por cada 100 °C. A diferencia de la 
temperatura, la disminución de la presión tiene un efecto positivo sobre la capacidad 
que tiene un magma silicatado de disolver azufre (Wendlandt, 1982; Mavrogenes y 

O'Neill, 1999). El efecto que ejerce la presión sobre la solubilidad del S es mayor que 
el ejercido por la temperatura, por lo que Mavrogenes y O’Neill (1999) concluyen que 
en ausencia de cualquier otro fenómeno, es muy poco probable que se alcance la 
sobresaturación en S durante la cristalización y emplazamiento de un magma (con 
presión decreciente) como consecuencia de la disminución de la temperatura (tal 
como ha ocurrido en el MPF).

Finalmente, Li y Naldrett (1993) postulan que el aumento en el contenido de SÍO2 
del magma provoca una disminución en su capacidad de disolver S.

11.3- MECANISMOS DE SEGREGACIÓN DE MAGMA SULFURADO

Muchos de los factores anteriormente señalados son variables intrínsecas del 
magma que varían con los procesos que preceden la formación de un líquido 
sulfurado, como la cristalización fraccionada, la mezcla de magmas o la asimilación 
cortical. De esta forma, la segregación de magma sulfurado es una consecuencia 
directa de las variaciones que provocan estos procesos en uno o varios de ios factores 
indicados. Existen varios mecanismos que conducen a la segregación de un magma 
sulfurado (Maier et al., 1998):

A- Cristalización fraccionada

La temperatura, el contenido en FeO y la faz del magma son parámetros que 
varían considerablemente durante la cristalización de un magma. Li et al. (2001) 
estudiaron las variaciones en la saturación en azufre de un magma basáltico durante 
la cristalización fraccionada. Estos autores proponen que durante la cristalización de 
olivina y ortopiroxeno (fig. 11.1), hay un descenso rápido de la solubilidad del S debido 
a la disminución de la temperatura y, en menor medida, del contenido de FeO (aunque 
no de la relación FeO/MgO) del magma residual. Una vez que se alcanza la 
temperatura liquidus de la plagioclasa (1166 °C) ésta comienza a cristalizar y la

220



Capitulo II. Manifestaciones de Minerales Metálicos M. González Guillot

solubilidad del S aumenta ligeramente a causa del aumento relativo del contenido de 
FeO del magma residual. Esta tendencia continúa hasta que el dinopiroxeno se suma 
a la asodadón fraccionante (a 1158 °C), momento en el cual la solubilidad de S vuelve 
a disminuir. Esto queda ejemplificado en la figura 11.1 a partir de un líquido basáltico 

con una composición ¡nidal de S de 900 ppm (punto A), como es el magma primario 
B1 del Complejo de Bushveld, Sudáfrica (Davies y Tredoux, 1985). Durante el 
fracdonamiento el fundido seguirá una trayectoria A-S y alcanzará la curva de 
saturadón en S al 20% de la cristalización (fig. 11.1). En ese momento el fundido 
segregará una fracción sulfurada inmisdble. Mientras la cristalización progresa, el 
magma se desplaza a lo largo de la trayectoria S-B segregando más líquido sulfurado 

hasta que su contenido en S se agote.

Fig. 11.1. Variación de la solubilidad del azufre en 
un magma durante la cristalización fraccionada. 
Modificado de Li et al. (2001).

De una forma similar, la cristalizadón 

continua de cromita o magnetita puede 
provocar una disminución rápida del 
contenido de FeO del magma, 
produdéndose la sobresaturadón en S y 
la segregación de magma sulfurado 
(Haughton et al., 1974). Este proceso 
podría ser el responsable de la aparición 

de sulfures en algunos niveles de cromititas del complejo de Bushveld (Gain, 1985). 
También puede explicar la aparición de sulfures asodados a magnetita en las 

ultramafitas del MPF (ver más adelante).

B- Descenso rápido de la temperatura

Como se ha señalado anteriormente, el descenso de la temperatura provoca la 
disminudón de la solubilidad del azufre en el magma (Wendlandt, 1982). Este 
mecanismo de segregación puede aparecer en los márgenes de las intrusiones donde 
el rango de enfriamiento del magma es significativamente mayor.

C- Mezda de dos o más magmas

Naldrett y von Gruenewaldt (1989) y Li et al. (2001), entre otros, estudiaron el 
efecto que produce la mezda de dos magmas con composiciones diferentes en la 
saturadón en azufre del magma resultante. Si se produce la inyección de un pulso de 
magma no fraccionado y subsaturado en S en la cámara magmática donde reside un 
magma fraccionado, ambos fundidos se mezclarán (dependiendo de su composición) 
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y se formará, como consecuencia, un magma híbrido con una composición intermedia 
entre ambos. El diagrama de la figura 11.1 puede emplearse para demostrar que la 
mezcla de dos magmas puede originar otro sobresaturado en S. Como se ha señalado 
anteriormente, si se parte de un magma inicial con una composición A, durante la 
cristalización fraccionada el fundido se desplazará a lo largo de las rectas A-S y S-B, 
segregando un liquido sulfurado en proporciones cotécticas. Si tras el 30% de la 
cristalización (punto B del diagrama) se inyecta un nuevo pulso de magma de 
composición X, la composición del magma resultante estará situado a lo largo de la 
recta B-X y, por lo tanto, el magma estará subsaturado en S y no se segregará líquido 
sulfurado. Si, por el contrario, la mezcla de ambos fundidos se produce cuando el 
magma inicial ha alcanzado el 35% de la cristalización (punto C), la composición del 
magma resultante puede representarse, por ejemplo, en el punto XC y el magma 
estará sobresaturado en S, produciéndose un líquido sulfurado en unas proporciones 
mucho mayores a las cotécticas.

La mezcla de magmas pudo haber sido un mecanismo relevante en la formación 
de horizontes mineralizados como el Merensky Reef del Complejo de Bushveld 
(Naldrett, 2004).

D- Adición de sílice por asimilación

La asimilación de material rico en sílice por parte de un magma provoca una 
disminución en el contenido de azufre que se requiere para que el magma alcance la 
saturación en este elemento, promoviendo por lo tanto la segregación de un líquido 
sulfurado (Irvine, 1975). La figura 11.2 muestra una sección del sistema SiO^FeO-FeS 
a 1200 °C con el campo de inmiscibilidad líquida entre un fundido silicatado y otro 

sulfurado. Si un magma de composición A aumenta su oontenido en SiO2 por 
asimilación parcial de rocas silíceas, su composición se desplazará hada el punto B 
del diagrama, situándose en el campo de inmisdbilidad líquida y segregando como 
consecuenda un líquido sulfurado de composidón X. Además, la contaminadón del
magma con rocas corticales ricas en 
sílice induce la disminución de la 

temperatura del magma contaminado 
favoreciendo la disminudón de la 
solubilidad del azufre (por ejemplo en 
Sudbury; Li y Naldrett, 1993).

Fig. 11.2. Sistema temario FeO-SKVFeS a 1200 
°C mostrando cómo la adición de sílice a un 
magma basáltico, subsaturado en S (punto A) 
conduce al magma al campo de inmiscibilidad de 
dos líquidos (punto B): uno rico en SÍO2 (Y) y 
otro rico en S (X). Modificado de Naldrett y 
MacDonald (1980).
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E- Incorporación de azufre cortical

A pesar de que los procesos descriptos anteriormente han generado importantes 
concentraciones de sulfures magmáticos. para explicar la mayor parte de las 
mineralizaciones de Ni-Cu-EGP se requiere la incorporación desde una fuente extema 
de grandes cantidades de azufre al magma parental. Ripley (1981,1986) sugiere que 
las altas temperaturas del magma provocan la expulsión de volátiles ricos en S de las 

rocas encajantes ricas en este elemento, y su incorporación al fundido. De este modo 
se logra su rápida sobresaturación, segregándose un líquido sulfurado.

11.4- COMPORTAMIENTO DE LOS METALES Y CONCENTRACIÓN DEL 

MAGMA SULFURADO

Durante la segregación de un líquido sulfurado, los elementos calcófilos (Cu, Ni, 
Co, EGP, Au, etc.) presentes en el magma silicatado son rápidamente concentrados 
en el primero y empobrecidos en el segundo, como consecuencia del elevado valor de 

los coeficientes de reparto (D) para estos elementos entre ambos fundidos. Los 
coeficientes de reparto del Cu y Ni entre un fundido sulfurado y otro silicatado varían 
entre 200 y 1400, y entre 200 y 500, respectivamente, siendo muy dependientes de la 

fO2 (e.g. Naldrett, 1989).
Para la formación de un depósito de sulfures de Ni-Cu-EGP, además de la 

segregación de un magma sulfurado, es necesario que este magma se concentre en 

una zona restringida de la cámara magmática, de forma que la concentración de 
sulfuras sea suficientemente alta como para constituir una mena. En las intrusiones 
máficas-ultramáficas estratificadas es común que los sulfuras se concentren en la 
base de la cámara magmática, como en el yacimiento de Ni de Kambalda (Australia). 
Este yacimiento se caracteriza por presentar una acumulación basal de sulfures 
masivos que grada progresivamente a una zona en donde los sulfuras están 

englobando cristales individuales de silicatos y posteriormente a una zona con los 
sulfuras situados intersticialmente a los silicatos (Naldrett, 1973). Esto ocurre por 
separación gravitatoria. Sin embargo, en medios dinámicos, como en conductos de 
alimentación de magma, la acumulación de sulfuras está controlada por la dinámica 
del flujo magmático. En estas condiciones, los sulfures se concentran en las zonas 
más anchas de los conductos y en la zona de entrada a la cámara magmática, donde 
la velocidad del flujo se reduce considerablemente (e.g. Li y Naldrett, 1999).

11.4.a-  Fraccionamiento de magmas sulfurados

La asociación de sulfuras encontrada habitualmente en los yacimientos de Ni-Cu- 
EGP está constituida por pirrotina (Fe^xS), pentlandita [(Fe.NijgSaj y calcopirita 
(FeCuS2), con proporciones mucho menores de magnetita (Fe3O4), pirita (FeS2), de 
otros minerales de Ni y Cu como millerita (NiS), heazlewoodita (NÍ3S2), violarita
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(FeNÍ2S4), bomita (Cu3FeS4) o cubanita (CuFezSa), de arseniuros y sulfoarseniuros de 
Ni como niquelina (NiAs), maucherita (NinAsg) y miembros de la solución sólida 
cobaltita-gersdorfita (CoAsS-NiAsS) y de una asociación más o menos compleja de 
minerales del grupo del platino (MGP). Esta asociación mineral es el resultado de la 
cristalización fraccionada del magma sulfurado y de la posterior redistribución de 

metales por procesos de exsolución mineral y recristalización (Kelly y Vaughan, 1983; 
Hill, 1984; Matovicky et aL, 1986). Teniendo en cuenta la mineralogía, el 99% de los 

elementos que constituyen estas menas son Ni, Cu, Fe, S y O, por lo que para simular 
su proceso de cristalización es suficiente con estudiar las relaciones de tase entre 

estos 5 elementos. Por otra parte, la magnetita es una fase de alta temperatura que 
cristaliza comúnmente antes que cualquier sulfuro (> 1100 °C) (Naldrett, 1969) y no 
interacciona posteriormente con ellos, por lo que la evolución del líquido sulfurado 

puede simularse mediante el análisis del sistema cuaternario Ni-Cu-Fe-S (e.g. Craig y 

KuUerud, 1969). Una gran parte de la información que se tiene de este sistema 
procede de la interpolación del estado por separado de los sistemas Fe-Ni-S (e.g. 
Kullenid et al., 1969; Craig, 1973) y Fe-Cu-S (e.g. KuUerud et al., 1969).

11.4.a.1-  El sistema Fe-Ni-S

A excepción de una serie de aleaciones formadas por Fe y Ni a 1200 °C, el 
sistema temario Fe-Ni-S está compuesto completamente por un líquido sulfurado rico 

en ambos metales. Con el descenso de la temperatura, la primera fase que cristaliza 
es una tase compleja formada por (Fe.hfi)^ Su. con una estructura de tipo NiAs, 
denominada solución sólida monosulfurada (monosulphide soiid solution, mss) (fig. 
11.3a) (KuUerud et al., 1969). Esta fase, que coexiste con un líquido sutturado residual, 
comienza a cristalizar a 1192 °C y es estable hasta los 300 °C. Al comienzo de su 
cristalización, la mss es rica en Fe y pobre en Ni, enriqueciéndose el liquido sutturado 

residual en Ni. Sin embargo, a medida que disminuye la temperatura, la mss incorpora 

más Ni hasta que alcanza el lado NnS del diagrama temario Fe-NbS a 999 °C, 
dividiendo el diagrama en dos partes (fig. 11.3b).

La mayoría de las composiciones de las menas de sultaros de Ni se proyectan en 
el campo de la mss del diagrama Fe-Ni-S a 600 °C (fig. 11.4a). Los límites 
composidonaies de la mss son muy sensitivos a la temperatura, de tal forma que su 
campo de estabilidad se estrecha, tanto desde su lado enriquecido en S como desde 
el enriquecido en Ni, a medkte que disminuye te temperatura (fig. 11.4b). Como 
consecuencia de esto, y en función del contenido de S de la mss, comienzan a 
exsolverse wia serie de mino ratos desde la mss. Así, desde la parte rica en S se 
podría producir ta exsolución de pirita (por debajo de 743 °C), vaesita (NÍS2, por debajo 
de 900 °C) o viotarite (FeN^S*, por debajo de 461 •’C), mientras que desde te parte 
pobre en S se produce ta exsolución de penttandita (por debajo de 610 "C) (fig. 11.4a- 
b). La mss no suele estar lo suficientemente enriquecida en S como para exsolver 
pirita, vaesita o viotarite, por lo que el producto de exsolución más común es ta
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pentlandita. Su exsolución está controlada por la composición de la mss, de tal forma 

que cuanto menor es el contenido en Ni de la mss, menor es la temperatura a partir de 
la cual la pentlandita comienza a exsolverse.

Fig. 11.3. Diagrama temario Fe-Ni-S a 1100 “C (a) y 850 °C (b) (Naldrett, 2004). Referencias: vs- vaesita 
(N1S2), hpn- pentlandita de alta temperatura [(Fe,Ni)aSa].

Fig. 11.4. Diagrama temario Fe-Ni-S a 600 °C (a) y 400 °C (b) (Naldrett, 2004). Referencias: py- pirita 
(FeS2), pn- pentlandita, vs- vaesita, viol- violarte (FeN¡2S4), god- godlevskrta [(Ni.Fe^Se], hz- 
heazlewoodita (NÍ3S2), mil- millerte (NiS).

11.4.a. 2- El sistema Fe-Cu-S

Las relaciones de fases en el sistema Fe-Cu-S a 600 °C se representan en la 
figura 11.5a. El sistema está dominando por 3 soluciones sólidas: bomita (bnss), mss y 
una solución sólida intermedia (intermedíate solid solution, iss). El Cu se comporta de 
forma incompatible con la mss (Dcumntalir varía entre 0,05 y 0,2; Bames et al., 1997) y, 

a diferencia del Ni, su comportamiento no varía ni con el contenido en S ni con la 
temperatura (Li et al., 1996). Es por ello que durante la cristalización de la mss, el Cu 
se concentra en el líquido sulfurado residual con el que coexiste. A pesar de ello, a 
altas temperaturas, la mss puede albergar hasta un 4,5% en peso de Cu, 
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reduciéndose este contenido a un 1% en peso a 500 °C (Craig & Kullerud, 1969) como 

consecuencia de su exsolución en forma de calcopirita a partir de 600 °C. No obstante, 
la mayor cantidad de calcopirita (el principal sulfuro de Cu en las menas de Ni-Cu- 
EGP) se forma a partir de la iss. A 600 °C, la iss representa la fase predominante en el 
diagrama Fe-Cu-S, mostrando un amplio rango composicional (fig. 11.5a). Se cree que 
la iss se exsuelve desde una mss muy fraccionada enriquecida en Cu, entre 700 °C y 
400 °C, dependiendo de su contenido de Cu (Naldrett, 2004). Con el descenso de la 

temperatura, la iss puede descomponerse en calcopirita-piirotina, calcopirita-pirrotina- 
cubanita o en pirrotina-cubanita, más una fase de Cu empobrecida en S como 

talnhakhita (CueFegSw), mooihoekita (CugFeoSie) o haycockita (C^FesSs) (fig. 11.5b).

Fig. 11.5. Secciones del diagrama temario Fe-Cu-S a 600 °C (a) y 300 °C (b) (Naldrett, 2004). 
Referencias: ccp- calcopirita (FeCuS2), cub- cubanita (CuFezSs), tal- talnakhita (CugFeaSis), mh- 
mooihoekita (CunFeoSie). bn- bomita (CuaFeS*), id- idaita (Cus¿FeS«¿), cv- covelita (CuS), py- pirita.

11.4.b-  Comportamiento de los EGP

Los EGP muestran un comportamiento siderófilo y caloófilo. En ausencia de 
sulfures, los EGP tienden a asociarse entre si y con otros metales como Fe, Ni y Co 
para formar distintos tipos de aleaciones.

Durante la diferenciación temprana de la Tierra, los EGP se concentraron en el 
núcleo terrestre (compuesto esencialmente por Fe y Ni), quedando empobrecidos en 
el manto y la corteza. Según los experimentos llevados a cabo por Hoizheid et al. 
(2000), el manto debería estar 10“* veces más empobrecido en Pt y Pd considerando 

que se alcanzó un equilibrio entre el núcleo metálico y el manto silicatado durante la 
diferenciación terrestre. Estos bajos valores descartarían por sí solos la posibilidad de 
encontrar concentraciones económicas de estos metales en rocas procedentes de la 
fusión parcial del manto. Sin embargo, la concentración actual de estos metales en el 
manto no es tan baja, siendo "solamente” 150 veces inferior a la de las condrilas. ¿Por 
qué entonces el manto está relativamente enriquecido en EGP cuando teóricamente 
debería estar más empobrecido? Existen varias teorías que explican la 
sobreabundancia de EGP en el manto. Una de ellas es la hipótesis de "late-veneer" 
(Kimura et al., 1974; Morgan et al., 1961) basada en la simMud de algunas relaciones 
de concentración de metates skterófilos (Au/Pt o Pt/Pd) entre el manto y las condrilas. 
Según estos autores, estas similitudes solo pueden explicarse si una gran cantidad de 
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estos metales procediesen de meteoritos que impactaron en el manto en los estadios 
iniciales de la evolución de la Tierra, pero después de que el núcleo y el manto 
estuviesen ya diferenciados. Sin embargo, algunas relaciones de metales (Pd/lr o Pt/lr) 
en el manto son hasta un 40% mayores que aquellos del material condrítico (Snow y 
Schmidt, 1998), por lo que algún otro proceso tuvo que haber intervenido. Estos 

autores han propuesto un mecanismo en el cual parte del núcleo externo diferenciado 
rico en Pd, Pt y Rh y pobre en Ir y Os se mezcló con el manto, dando lugar a una 

sobreabundancia en Pd, Pt y Rh en este último. Esto explicaría las altas relaciones de 
Pd/lr o Pt/lr sin descartar la teoría de “late-veneer*.

Otros trabajos han sugerido que el enriquecimiento de EGP en el manto se debió 
al papel que ejercieron los sulfuras como "captadores” de EGP durante la 
diferenciación del mismo (Mitchell y Keays, 1981). Los EGP muestran un 
comportamiento calcófilo durante la segregación de un líquido sulfurado desde un 
fúndido silicatado, incorporándose rápidamente al primero (presentan coeficientes de 
partición sulfuro silicato del orden de 103 -104).

Los distintos contenidos de EGP en las menas de Ni-Cu-EGP pueden explicarse a 
partir de una variable definida como factor R (Campbell y Naldrett, 1979). El factor R 
es la relación de abundancia entre un magma silicatado y uno sulfurado, ambos en 
equilibrio. Un alto factor R implica poca segregación de líquido sulfurado, mientras que 
un bajo factor R indica abundante segregación, dando lugar a mineralizaciones con 
gran cantidad de sulfures (fig. 11.6). Bajo condiciones de alto factor R, la pequeña 
cantidad de líquido sulfurado segregado incorpora en proporción mucha más cantidad 

de EGP que de Ni y Cu por ser los primeros mucho más calcófilos que los segundos. 
El resultado es una mineralizadón con poco contenido en sulfuras pero enriquecida en 
EGP respecto a Ni y Cu. Por el contrario, bajo condiciones de bajo factor R el magma 
sulfurado incorporará, además de los EGP, una gran cantidad de Ni y Cu. Es decir, la 
cantidad de líquido sulfurado segregado es lo suficientemente abundante como para 
incorporar la mayor parte del Ni y del Cu. En este caso, la concentración de EGP en 

los sulfures será notoriamente inferior que cuando hay un alto factor R, ya que, aunque 
el contenido absoluto de EGP es el mismo que en el primer supuesto, la concentración 
relativa es inferior dado que hay una mayor cantidad de sulfuras. La implicación final 
es que condiciones de alto factor R favorecen sustancialmente la formación de 
mineralizaciones enriquecidas en EGP con respecto a Ni y Cu.

Junto al factor R, la tasa de fusión es otro factor que influye en el contenido de 
EGP que puede albergar un depósito de sulfures de Ni-Cu (Maier et al., 1998). Si la 
tasa de fusión del manto no es lo suficientemente elevada como para que los sulfures 
se fundan por completo, la mayor parte de los EGP permanecerán concentrados en 
los sulfuras que no se han fundido, debido a su fuerte comportamiento calcófilo. Ya 
que el D8"®811 del Ni y Cu es significativamente inferior que el de los EGP, el contenido 

de Ni y Cu del magma basáltico generado será mucho mayor, relativamente, que el 
contenido de EGP. Como consecuencia de esto, los sulfuras que se formen a partir de 
dicho magma estarán empobrecidos, relativamente, en EGP con respecto al Ni y al
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Cu, y el resultado será la formación de una mineralización de sulfures pobre en EGP. 
Por to tanto, para la formación de un depósito de EGP es importante que se 
desarrollen altas tasas de fusión parcial. Por otra parte, si se produce una segunda 
etapa de fusión parcial en la misma parte del manto que conserva tos sulfuras sin 
fundir (enriquecidos en EGP) tras la primera etapa de fusión, estos pueden llegar a 

fundirse por completo e incorporarse en el fundido, el cual estará mucho más 
enriquecido en EGP con respecto al Ni y Cu que el magma basáltico anterior. Las 
mineralizaciones que se originen a partir de este último caso serán potencialmente 
ricas en EGP (Hamlyn & Keay, 1986).

Fig. 11.6. Diagrama esquemático mostrando la segregación de sulfuras en condiciones de alto y bajo 
factor R. Modificado de Maier et al. (1998).

Durante la cristalización del magma sulfurado, los EGP se fraccionan según sus 
coeficientes de reparto entre la mss y el líquido sulfurado residual rico en Cu. El Pd y 
el Pt son incompatibles con la mss y se concentran en el líquido rico en Cu (DPdm“/8l< = 
0,08-0,24; Dp,™^ = 0,008-0,24), mientras que el Os (Do,™»** = 4,2), Ir (Dt™^* = 2- 
17) y Ru (Dru "" = 9-16) se incorporan a la mss (Naldrett, 2004). El DW1nm*u' oscila 

entre 0,37 y 3. Como consecuencia, el Rh se comporta de forma compatible durante la 
cristalización de la mss en sistemas saturados y sobresaturados en S, pero sin 
embargo, en sistemas subsaturados en S tiene un comportamiento incompatible (Li et 
al., 1996). Si la mss y el líquido sulfurado rico en Cu se separan físicamente, el 
resultado puede ser la formación de depósitos zonados con una zona rica en Ni-Os-lr- 
Ru-(Rh) y otra enriquecida en Pd-Pt-Cu, como ocurre en NoriTsk, Rusia (Naldrett, 
1997) o Sudbury, Canadá (Li & Naldrett, 1993).

11.5- EJEMPLOS DE YACIMIENTOS DE EGP VINCULADOS A AMBIENTES 
OROGÉNICOS

11.5.a-  Depósitos de EGP asociados a complejos ultramáfico-máficos zonados 
tipo alaska-u ral

La asociación tectónica de EGP con rocas máficas-ultramáficas originadas en 
ambientes de subducción es un fenómeno bien conocido (Garuti et aL, 1997; Mdnnes 
et al., 1999; Spandler et al., 2000).
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Los complejos tipo alaska suelen aparecer en áreas tectónicas inestables. Como 
su nombre indica, los más conocidos se localizan en Alaska y los Urales, aunque son 
también importantes los existentes en la Cordillera de los Andes (Colombia y Ecuador) 
y en Australia, desde el Cámbrico hasta el Mioceno temprano. Estos complejos son 
pequeñas intrusiones (~3 km2) con una típica estructura zonada concéntrica 

constituida por rocas ultrabásicas en el núcleo y rocas máficas, progresivamente más 
diferenciadas hacia la periferia. Pueden presentar estratificación y laminación ígnea 
(e.g. Irvine, 1967; Taylor, 1967). Es frecuente una secuencia formada por dunitas, 
harzburgitas. piroxenitas, homblenditas, noritas y gabros, llegando en algunos casos 

hasta una zona de diorita-monzodiorita (fig. 11.7). Esta envoltura más diferenciada 
puede estar o no vinculada genéticamente al núcleo ultramáfico. Son interpretados 
como las raíces de los arcos magmáticos, derivados de la cristalización y acumulación 
a partir de un magma basáltico hidratado (e.g. Hall, 1987).

Varias características de estos complejos (Irvine, 1969; Taylor, 1969) son 
compartidas con el MPF: (1) su origen en arcos magmáticos, (2) su vinculación a 
eventos de magmatismo de retroarco previos (ver más adelante), (3) la estructura 
zonada y la composición litológica, especialmente las zonas exteriores, más 

diferenciadas (comparar con la Homblendita Ushuaia (HU), fig. 7.2), (4) la presencia 
de bolsones gábricos de textura pegmatítica con cristales de homblenda de hasta 30 
cm (comparar con fig. 6.5a). La no-observación de los términos más ultramáficos en el 
MPF puede deberse simplemente a su presencia en subsuelo (ver Sección 12.2). 
Otras características comunes, desde el punto de vista petrográfico, son (5) la 
composición del dinopiroxeno (diópsido, con muy poco incremento en la reladón 
Fe/Mg con la diferenciación y elevado contenido en AI2O3 (4-7%)), (6) la ausencia de 

ortopiroxeno (7) la presencia de abundante magnetita e ilmenita (exsuelta en 

magnetita o como cristales periféricos en ésta) que alcanza hasta 15-20% en 
piroxenitas y piroxenitas hombléndicas (ver descripdón de piroxenitas en la HU y fig. 
7.4).

Los complejos tipo alaska se asodan con concentraciones de EGP económicas a 
subeconómicas. Una de las características más sobresalientes de estos complejos es 
una anomalía positiva bien pronunciada de Pt, hasta 20 veces la estimada para el 
manto, que daramente distingue a las rocas ultramáficas de arco de complejos 
asociados a otros ambientes tectónicos (Garuti et al., 1997; Spandler et al., 2000) 
(tabla 11.3). Esta anomalía de platino en rocas de subducdón representa una 
característica distintiva del magma parental originado en una cuña mantélica debajo de 
un arco magmático (Garuti et al., 1997). El estudio de xenolitos mantélicos 
(harzburgitas de espinela) en lavas de arco ha revelado que el manto debajo de los 
arcos presenta un enriquedmiento en Pt (y Au) respecto a Pd y otros EGP (Mclnnes et 
al., 1999; Kepezhinskas y Defant, 2001), con una relación Pt/Pd superior a la de 

condritos (tabla 11.3). Esta propiedad puede explicarse por un primer evento de 
extracción de fundidos en un ambiente de retroarco, que deja aleaciones refractarias 
de Pt-Fe en el manto residual. Estas aleaciones concentran selectivamente Pt 
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respecto a Pd, y produce el incremento de la relación Pt/Pd en la cuña mantélica 
debajo del arco (Garuti et al., 1997). Posteriores eventos de fusión parcial de este 
manto enriquecido en Pt, favorecidos por fluidos derivados de la losa subdudda, 
pueden producir pequeños volúmenes de magmas primitivos (picríticos o basálticos 
ricos en Mg) enriquecidos en este metal. Estos magmas evolucionan luego por 
cristalización fraccionada en reservorios de la corteza superior para dar todo el rango 
litológico de los complejos tipo alaska (Kepezhinskas y Defant, 2001).

Fig. 11.7. Algunos ejemplos de complejos tipo alaska. (a) Klukwan, Alaska. (b) Alto Condoto, Colombia, 
(c) Unión Bay, península Cleveland, Alaska. (a) y (c) modificado de Tayior (1967), (b) modificado de 
Salinas et al. (1992). Comparar con la HU, figura 7.2. Referencias: hbl + pxt, homblendita y piroxenita; pxt 
d, piroxenita olivlnica; gab - ñor, gabro y norita; metamorf, metamorfitas.

La tabla 11.3 muestra, además, que las concentraciones de Pd de homblenditas y 
piroxenitas del MPF son semejantes a la de estos complejos zonados, no así las de Pt. 
Sin embargo, ambas son significativamente mayores a los valores mantélicos.

Los xenolitos del manto de las zonas de suprasubducdón han revelado también la 
escasa participación de sulfuras en estos ambientes (Kepezhinskas y Defant, 2001), 
argumentando asi su escasez en estos complejos zonados.

La mineralización más frecuente en los complejos tipo alaska se presenta de forma 
diseminada o como pequeñas bolsadas. En estas mineralizaciones, los sulfuras

230



Capítulo 11. Manifestaciones de Minerales Metálicos M. González Guillot

(pirrotina, pentlandita, calcopirita y bomita) tienen una importancia secundaria, sobre 

todo en los términos ultramáficos. Del mismo modo, la mineralogía de los EGP está 
ampliamente dominada por las aleaciones de Pt-Fe, aunque también se encuentran 
sperrylita (PtASí), y, más raramente, cooperita (PtS), braggita [(Pt,Pd,Ni)S] y laurita 
[(Ru ,Os )S2]. Diversos tipos de arseniuros y antimoniuros pueden observarse también 

en las rocas máficas.

Tabla 11.3. (a) Valores promedio de EGP y Au en Condrito C1, piroüta modelo, manto, enclaves 
ultramáficos, complejos tipo alaska y MPF.
(b) Valores de EGP y Au de ultramafitas del MPF.

a C1 Pyrolite PM1 PM2 CLM OCM KAM AUC MPF

Ru (PPb) 710 5,00 4,30 5,60 12,40 6,04 10,46 2,22
Rh (ppb) 130 0,90 2,40 1,60 1,62 4,73 -
Pd (ppb) 550 3,90 4,00 4,40 3,90 5,88 6,15 33,65 36,86
Os (ppb) 490 3,40 3,30 4,20 4,00 3,54 3,23
Ir (PPb) 455 3,20 3,30 4,40 3,70 3,43 3,72 4,89
Pt(PPb) 1010 7,10 7,00 8,30 7,00 7,81 16,39 86,50 30,43
Au (ppb) 140 1,00 0,50 1,20 0,65 - 4,90 8,32 4,86
Pt/Pd 1.84 1,82 1.75 1,89 1,80 1,33 4,17 3,89 0,83
Pt/Os 2,06 2,09 2,12 1,96 1,75 5,44 42,57 -
Au/Pd 0,26 0,26 0,13 0,27 0.17 - 0,21 0,27 0,13
(Ru/lr)N 1,00 0,86 0,80 2,13 1.14 1,90
(PVIr)N 1,00 1,00 1,00 0,88 1,03 2,96
(Pd/lr)N - 1,00 1,00 0,80 0,88 1,44 1.54 - -

b MT59 
pxt

CM20 CM1 CM15b MT72 
hbt

MT92

PX

ET2* U23* MTF1 
hbt

Rh(ppb) - - - - - 2 2 -
Pd (ppb) 26 109 22 51 26 10 30 89 14
Pt(PPb) 23 97 21 24 31 7 14 75 10
Au (ppb) 2 5 11 5 5 4 14 2 2
Pt/Pd 0,88 0,89 0,95 0,47 1.19 0,70 0,47 0,84 0,71
Au/Pd 0,08 0,05 0,50 0,10 0,19 0,40 0,47 0,02 0,14

Notas: (a) condrito C1, pirolita, manto primitivo (PM1) y manto litosférico continental (CLM) de McDonough 
y Sun (1995); manto primitivo 2 (PM2) es de Bames et al. (1988); manto oceánico (OCM) es de 
Rehkamper et al. (1999); xendrtos mantélicos en volcantes de arco (KAM) tomado de Kepezhinskas y 
Defant (2001); complejos tipo alaska (AUC) compilado de Nixon et al. (1997), Tistl (1994) y Garuti et al. 
(1997); MPF datos de este trabajo.
(b) valores de piroxenitas (pxt), homblenditas piroxénicas (hbt px) y homblenditas (hbt) de la HU 
(muestras MT, ET y U) y PDM (muestras CM). * de Acevedo (1992). MT59 y MT19B (descripta más 
adelante) fueron tomadas del mismo sitio. MT72 y ET2, ídem anteriores.

El grado de fúsión parcial puede influir en la disponibilidad de EGP totales en el 
fundido. A mayor grado, mayor concentración de Ir, Os y Ru en los magmas originados 
(Tistl, 1993).

11.6- MANIFESTACIONES DE MINERALES METÁLICOS EN EL MPF

Las mineralizaciones de elementos metálicos han sido estudiadas principalmente 
en las secciones ultramáficas del MPF, aunque de todos modos en forma expeditiva. 
Como se ha visto en los capítulos previos, la mineralogía de opacos de estas rocas
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constituye principalmente óxidos, de los cuales magnetita e ilmenita son los 
predominantes. Su abundancia disminuye notablemente desde piroxenitas hacia los 

términos más diferenciados. Las piroxenitas presentan además escasos cristales de 
espinela [ferro-espinela: (Fe,Mg)(Fe,Al)2O4].

Los óxidos en las ultramafitas han cristalizado como agregados cumulares, 
alcanzando tamaños de hasta 10-20 cm de diámetro (PDM). En la HU, los cúmulos de 
magnetita - ilmenita son más pequeños (1-5 cm), pero alcanzan concentraciones de 
hasta 10-20% en volumen (ver fig. 7.4c).

Los sulfures de origen magmático aparecen recién en las homblenditas 
piroxénicas y homblenditas, en forma diseminada en diminutas inclusiones en los 
óxidos, y menor medida en silicatos. En gabros y dioritas aparecen sólo diseminados 
en la masa silicatada, y desaparecen en los términos más diferenciados. Comprenden 
principalmente calcopirita, pirita y bomita, dominando el primero sobre los otros dos.

Los sulfures son más importantes hada los bordes de los plutones, próximos al 
contacto con el encajante metapelítico. Esto se ha observado claramente en la HU, 
especialmente en el extremo SE del cuerpo, donde afloran homblenditas piroxénicas 

de grano grueso con sulfuras diseminados y en finas venillas asociados a silicatos 

secundarios y carbonates. En los sectores de mezcla entre magmas homblendíticos y 
gábricos, se observa también un ligero incremento en la proporción de sulfuras, los 
cuales aparecen en finos granos diseminados o delgadas lentecillas. Un ejemplo de 
ello ocurre en la HU próximo a la baliza Escarpados (ver fig. 7.7).

Los sulfures vinculados a removilizaciones post-cristalizadón son más abundantes 

y están presentes en todos los tipos Otológicos. Aparecen en venillas delgadas (desde 
submilimétricas hasta 2-3 cm de espesor), asociados a epidoto, dorita, calcita y 
escasa malaquita, en las rocas ultramáficas (fig. 11.8a), y a cuarzo, calcita ± malaquita 
en las rocas más diferenciadas (fig. 11.8b). Los minerales de mena están constituidos 
por pirita, calcopirita, pirrotina y mülerita, en orden decreciente de abundancia.

Se ha observado mayor predominancia de calcopirita (en las paragénesis 
primarias y secundarias) y de malaquita (en la paragénesis secundaria) en el Intrusivo 
del Monte Kranck respecto a las demás localidades, sugiriendo una mayor relación 
Cu/Fe en esa localidad (no se dispone de datos geoquímicos que atestigüen esta 
especulación).

En ningún caso se han observado concentraciones significativas de sulfuras, ni 
minerales de metales nobles, por lo que se estima que tanto las mineralizaciones 
diseminadas como las removilizaciones póstumas podrían no constituir menas 
económicas. No obstante, los estudios desde este punto de vista no han sido 
intensivos y, por otro lado, algunos valores de Pt y Pd presentados en la tabla 11.3b 
son algo anómalos. Por lo tanto, no deberían descartarse a las ultramafitas del MPF 
como potenciales fuentes de EGP, sobre todo, si se considera estos plutones 
representan porciones cuspidales de cámaras magmáticas y albergan raíces 
profundas (sustentado por la información geofísica) con posibles reveles peridotiticos 
(ver Capítulo 12).
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11.6.a- Descripción y composición química de las fases metálicas

La asociación mineral en las distintas unidades litológicas de cada plutón del MPF 
muestra ciertas variaciones, tanto en la presencia o ausencia de determinadas fases, 
su abundancia relativa y su composición química. Sin embargo, cada tipo litológico en 
los diferentes plutones de la suite muestra gran homogeneidad en estas variables. Por 
este motivo se describen a continuación las fases metálicas asociadas a (i) piroxenitas 

hombléndicas y homblenditas piroxénicas, (ii) homblenditas; consideradas primarias, y 
(iii) de los removilizados, tanto de la HU como del Plutón Diorítico Moat (PDM).

Fig. 11.8. Aspecto mesoscópico de sulfuras removilizados, (a) lente con epidoto, carbonates, anfíboles 
secundarios y lentecillas de sulfuras (flechas) en una homblendita de la HU. (b) Monzonita Cuarzosa 
Beauvoir (MCB, IMK) con venilla milimétrica con dorita (flechas amarillas) y malaquita más sulfuras 
(flecha naranja) en contacto con enclave gábrico (oscuro).

En esta sección se dan las composiciones químicas promedio para cada fase 
mineral de la clase óxidos (tabla 11.4), y en el Anexo 2 se presentan las tablas 
completas de cada medición individual (tablas A2-9 - A2-11). Los datos químicos de 
sulfuras serán presentados en el siguiente texto cuando sea necesario.

(i) Piroxenitas

En esta categoría se incluyen piroxenitas hombléndicas y homblenditas 
piroxénicas. Lo más destacable de estas rocas es la presencia de importantes 
cantidades de cúmulos de óxidos de 1-2 cm en su eje más largo en promedio, pero 
que pueden alcanzar mayores dimensiones y abundancia. Los sulfuras están 
prácticamente ausentes en estas litologías.

El principal mineral opaco es la magnetita, que crece en agregados policristalinos 
de forma anhedral en cúmulos, con tamaño de grano variable entre 0,1-1 cm.

La ilmenita aparece de dos maneras. Los cristales mayores (de hasta 1 mm) 
forman un intercrecimiento con la magnetita (fig. 11.9a-e). Estos granos son 
subhedrales y presentan macla lamelar. Muchas veces las caras cristalinas coinciden 

con direcciones cristalográficas de la magnetita. El otro modo de presentación es 

como lámelas de exsolución de diverso espesor (2-3 pm a 50 pm, fig. 11.9b, c, d, f).
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Estas lámelas se orientan según la dirección (111) de la magnetita hospedante (en 

menor medida según (100)), y en ocasiones en continuidad (física y óptica) con los 
cristales mayores de ilmenita (fig. 11.9b). La forma en que la ilmenita es exsuelta en la 
magnetita depende del tamaño del cristal de este último, de la velocidad de 
enfriamiento, de la composición y de la presencia de agentes mineralizadores; y ocurre 

entre los 700-400 °C (Ramdohr, 1980).
La ferro-espinela aparece en cristales subhedrales incluidos en magnetita o 

intercrecidos con ésta e ilmenita (fig. 11.9c-e). También se presenta formando las 
clásicas exsoluciones subredondeadas en los bordes de granos y lámelas de ilmenita 
dentro de magnetita (fig. 11.9a-f), o como exsoluciones en magnetita. Estas últimas 
constituyen finas lentecidas orientadas según la dirección (100) de la magnetita, o 
como diminutos cristales cuadrangulares orientados según (111) (fig.11.9g-h). En los 
sectores próximos a lámelas de exsolución de ilmenita con desmezclas de espinela, la 

magnetita hospedante carece de exsoluciones de espinela (fig. 11.9f). Esto sugiere 
que el déficit en MgAl^ en estos sectores se debe a difusión de este componente 
hacia las lámelas de ilmenita. Según Ramdohr (1980), las exsoluciones de espinela en 
magnetita se forman a altas temperaturas, durante procesos magmáticos. Haggerty et 
al. (1979) sugiere además que las exsoluciones de espinela en ilmenita ocurren a 
elevadas temperatura y presión, debido a la diferencia estructural entre ambas fases.

Se han observado finas inclusiones de calcopirita y pirita, muy escasas, dentro los 
óxidos y de los silicatos asociados (fig. 11.9e-f).

(ii) Homblenditas

En estas rocas los cumulatos de óxidos son más pequeños (~1 cm) y menos 
abundantes. Estos cúmulos se componen básicamente por los mismos óxidos, pero no 
están presentes las ferro-espinelas. La ilmenita aparece sólo como listones de 
exsolución en la magnetita (menos abundantes que en piroxenitas) o como rebordes 
en los cristales de magnetita (fig. 11.10a). En rocas más diferenciadas (desde gabro a 

sienita) el único óxido presente es magnetita, libre de exsoluciones.
Las ilmenitas presentan una alteración parcial a alguna fase más rica en Ti (T1O2: 

rutilo o anatasa?, determinado por un barrido de Rx) y titanita (fig. 11.10b). Estas 
alteraciones (ausentes en piroxenitas), sumado a la presencia de venillas con sulfuras 
puede reflejar condiciones de reequilibrio deutérico, considerando además la mayor 
concentración de agua en estos magmas (ver Capítulo 12).

Los sulfuras son más importantes en estas rocas. Se han detectado inclusiones 
subredondeadas (Webs) de calcopirita en magnetita o ilmenita y en silicatos. Alcanzan 

dimensiones entre 30 pm y 200 pm (fig. 11.10c). En una homblendita transicional a 
gabro, en una zona de mezcla de magmas (homblendita-gabro) en la HU, aparecen 
mayor concentración de sulfuras, en este caso dominados por pirita, la cual se dispone 
rellenando fracturas y en bordes de grano entre cristales de magnetita-ilmenita en los 
cúmulos de óxidos (fig. 11.10d), o bien como inclusiones en silicatos o entre éstos.
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Junto a pirita aparecen calcopirita y pirrotina; el primero en fracturas y entre granos de 
óxidos y como inclusiones en pirita o silicatos (fig. 11.10e), y el segundo como 
pequeñas inclusiones en pirita (fig. 11.10d), muchas veces asociada a calcopirita 
(¿Textura de reemplazo?).

Fig. 11.9. Fotomicrografías con luz reflejada de cúmulos de espinelas en piroxenitas. (a) cristales de 
ilmenita y espinela intercrecidos con magnetita. Ésta presenta además lámelas de exsolución de ilmenita 

y finas lentecillas orientadas de espinela. El grano de ilmenita contiene exsoluciones de espinela en el
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contacto con la magnetita (flecha) (MT19B, HU; barra 200 pm). (b) ídem anterior. El cristal de ilmenita 
posee caras cristalinas paralelas a direcciones cristalográficas de la magnetita, y crece en continuidad 
óptica y física con lámelas de exsolución del mismo mineral (flechas naranjas). Las flechas amarillas 

indican exsoluciones de espinela (MT19B, baña 200 pm). (c) el cristal de ilmenita central muestra también 
caras cristalinas paralelas a direcciones cristalográficas de la magnetita hospedante, y su continuidad 
hacia lámelas de exsolución. La flecha amarilla indica cristales de espinela intercrecidos en la interfase 

ilmenita-magnetita. La flecha naranja indica lámelas de exsolución de ilmenita (MT19B, barra 50 pm). (d) 
magnificación de la imagen anterior. Se observan sxsoluciones de espinela en lámelas de ilmenita (flecha 
naranja) y en bordes de cristales (flecha amarilla). El cristal de ilmenita presenta macla lamelar (flecha 
negra) (barra 10 pm). (e) se observan exsoluciones de espinela en magnetita, y en cristales de ilmenita en 

contacto con magnetita (flecha). En la porción inferior de la foto una inclusión de calcopirita en ilmenita 

(CM1, PDM; barra 50 pm). (f) magnetita con exsoluciones de espinela y listones de ilmenita con 

desmezcla de espinela (flechas). Nótese la ausencia de desmezdas de espinela en la magnetita próxima 
a las lámelas de ilmenita. Se observa una inclusión de calcopirita en la porción inferior de la fotografía 

(MT19B, barra 50 pm). (g) dos generaciones de exsoluciones de espinelas: en finas lentecillas según 

(100) (flechas amarillas) y en cristales cuadrangulares según (111) (CM1, barra 50 pm). (h) imagen 
retrodispersada tomada con SEM. Cristal de magnetita con dos posibles generaciones de exsoluciones de 

espinela según (111) (MT19B, barra 20 pm). Fotografías a-g tomadas con nicoles paralelos en aire.

La calcopirita es ocasionalmente reemplazada por bomita, cuando está incluida en 
magnetita y aislada de la fracción silicatada (fig. 11.10c). Los cristales que crecen en la 

masa silicatada, en los bordes cristalinos de magnetita o próximos a fracturas en esta 
última, presentan alteración a limonitas (fig. 11.10f).

Otros ejemplos de mineralizaciones primarias

En una diorita y monzodiorita (HU y PDM (Mte. Rojo), respectivamente) próximas 
al contacto con el encajante metapelítico, la paragénesis de sulfuras observadas se 

caracteriza casi exclusivamente por agregados policristalinos de -400 pm de pirrotina 
anhedral, diseminados entre bordes de silicatos o incluidos en éstos; acompañados 
por escasos granos anhedrales de calcopirita. No hay óxidos asociados en estos 
casos. Resulta importante destacar aquí que la roca de caja en el contacto con el 
intrusivo o en xenolitos presenta una mineralogía de sulfuras representada 
exclusivamente por pirrotina, junto a escasa ilmenita.

Otras muestras del Mte. Rojo (PDM), stock monzodiorítico-monzonítico 
caracterizado por presentar una mayor concentración de sulfuras respecto al resto del 
plutón (Capítulo 6), presentan una paragénesis composidonal y texturalmente 
semejante a la descripta en un párrafo anterior para una zona de mezcla de magmas 
(figs. 11.10d-e). En este caso, la pirita (con diminutas inclusiones de calcopirita y 
pirrotina) domina ampliamente sobre los óxidos.
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Fig. 11.10. Fotomicrografías con luz reflejada (nicoles paralelos, aire) de cúmulos de espinelas y sulfures 
en homblenditas. (a) cristal/es de magnetita con lámelas de exsolución y rebordes de ilmenita (flechas). 
Con un recuadro se indica la figura 11.11c, y con circuios pequeños cristales de pirita alojados en 

microfracturas (MTF1, HU; barra 200pm). (b) magnetita con lamela de exsolución de ilmenita alterada a 

leucoxeno (titanita + TiO2?) (MTF1, barra 50 pm). (c) magnificación de 11.11a. Inclusión de calcopirita 

parcialmente reemplazada por bomita en magnetita (barra 50 pm). (d) cristales de pirita rellenando 
fracturas y entre bordes de granos de magnetita-ilmenita. La calcopirita aparece como inclusiones en la 

pirita o asociada a silicatos (flechas) (MT11, HU; barra 200 pm). (e) calcopirita rellenando fracturas y en 
bordes de grano de magnetita, y pirita con blebs de pirrotina y pirrotina + calcopirita (flechas) (MT11; barra 
50 pm). (f) imagen retrodispersada tomada con SEM. Cristales de calcopirita en fracturas de magnetita 
parcialmente alterados a limonitas. La flecha amarilla seflala una lamela de ilmenita, y la naranja un bleb 
de bomita (MTF1; barra 50 pm).

Composición química

Es interesante resaltar la composición química de los óxidos (tabla 11.4 y Anexo 
2). La magnetita presenta mayores contenidos de TiO21 Cr^ y MgO, y en menor 
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medida AI2O3 en las piroxenitas. El Fe2O3, por otro lado, presenta un comportamiento 
inverso, estando más concentrado en las magnetitas de las homblenditas.

Tabla 11.4. Composición media de los óxidos en ei MPF.
Magnetita Ilmenita 

Label
Espinela

Labal CM1 MT19-B MTF1 
hbt

CM1 
hbt px

MT19-B
PXt

MTF1 
hbt

Label CM1 
hbt px

MT19-B
A*hbt px ?xt

obs crist crist ex-mgt crist ex-mgt* obs ex-il ex-mgt crist
T1O2 1,42 0,90 0,15 TiO2 51,11 52,32 50,77 49,82 49,09 TiO2 0,42 0,37 0,18 0,04
A12O3 1.25 0,60 0,55 AI2O3 0,07 0,05 2,52 0,46 0,05 AI2O3 62,22 64,15 65,10 62,11
Cr2O3 0,10 0,38 0,10 Cr2O3 0,01 0,09 0,18 0,02 0,04 Cr2O3 0,06 0,70 0,41 0,39
Fe2O3 64,84 66,31 67,64 Fe2O3 6,81 7,44 6,44 2,88 6,50 Fe2O3 2,02 2,95 3.74 4,88
FeO 31,42 31,17 31,27 FeO 31,72 29,13 25,54 35,29 38,60 FeO 13,87 9,78 7,67 12,00
MnO 0,15 0,04 0,02 MnO 3,26 2,18 2,88 9,34 5,29 MnO 0,39 0,14 0,11 0,15
MgO 0,77 0,74 0,03 MgO 6,18 8,87 9,67 0,15 0,10 MgO 18,44 21,31 23,21 19,28
NIO 0,01 0,06 0,03 NIO 0,01 0,01 0,04 0,03 0,02 NiO 0,03 0,02 0,04 0,08
Suma 99,94 100,19 99,80 Suma 99,17 100,10 98,03 97,99 99,68 Suma 97,44 99,41 100,45 98,92
XCr 4,87 58,89 41,10 llmenlte 64,59 57,83 52,13 76,19 82,03 XCr 0,06 0,73 0,42 0,42
XFe2+ 95,82 96,00 99,85 Geikielite 22,42 31,14 35,76 0,59 0,37 XFe2+ 29,72 20,48 15,64 25,89
YFe3+ 96,92 98,05 98,59 Pyrophan. 6,75 4,39 6,04 20,43 11,40 YFe3+ 1.97 2,83 3,52 4,76

Hematite 6,24 6,64 6,07 2,79 6,21

Notas: hbt px, homblendita piroxénica; pxt, piroxenita; hbt, homblendita; crist, cristal granular; ex-ll, 
exsolución en ilmenita; ex-mgt, exsolución en magnetita. * incluye además ilmenitas de borde en 
magnetita. El análisis de espinela de CM1 incluye granos y lámelas en ilmenita y magnetita, debido a que 
presentan una composición más uniforme respecto a las espinelas de MT19-B (ver Anexo 2). Las 
muestras denominadas CM son del PDM y las MT de la HU.

La ilmenita en piroxenitas es notoriamente rica en MgO, desde 5,8% a 11,8%, i.e., 
una proporción del componente geikelita de 22-46%. Este rango composicional es 
semejante al de ilmenitas presentes en xenolitos edogíticos y peridotíticos, 
megacristales y xenocristales de kimberlitas (geikelita entre 21% y 51%; e.g. Haggerty 
et al., 1979; Shee y Gumey, 1979) y de otros complejos máfico-ultramáficos como el 
de Sokndal, Noruega (hasta 4,5% MgO; McEnroe et al., 2000). Sin embargo, el 
contenido de Cr2Oa es muy bajo comparado con ilmenitas kimberiíticas (Haggerty, 
1975; Shee y Gumey, 1979).

No se observan diferencias composicionales importantes entre ilmenitas 

granulares y de desmezcla dentro de una misma roca, sin embargo estas últimas 
poseen un rango más variable en su composición (fig. 11.11). En cambio, desde 
piroxenitas hasta homblenditas, el contenido de MgO disminuye drásticamente 
(geikelita 22-46% a 0,6-0,2%,), a expensas de un fuerte incremento en MnO y, menos 
notorio, en FeO, que se traduce en un incremento en el contenido de molécula de 
pirofenita (-4,4-6,8% a > 10%) y de ilmenita (52-65% a 76-82%) (fig. 11.11a-c). El 
contenido de FesOa, por el contrario, se mantiene más o menos constante (fig. 
11.11d). En la figura 11.11 se aprecia también un decrecimiento en T1O2 hacia 
homblenditas.

El decrecimiento en el contenido de MgO en ilmenitas desde piroxenitas hasta 
homblenditas marca la evolución normal de los magmas (McEnroe et al., 2000). Esta 
tendencia va acompañada de un decrecimiento en la proporción relativa de ilmenita en 
cumulatos de magnetita-ilmenita en la región de Sokndal, tal como ocurre en el MPF.
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Las ferro-espinelas muestran sutiles diferencias composicionales entre los modos 

de presentación (granos y lámelas en magnetita o ilmenita), y a su vez entre las 
distintas litologías. Comparando las espinelas granulares, cuyos datos presentan 
menor error analítico debido al mayor tamaño de grano, de piroxenitas a homblenditas 
piroxénicas se observa una disminución en el contenido de Fe^, Cr2O3, y en menor 
medida MgO, y un aumento en FeO, MnO; mimetizando el comportamiento de las 
ilmenitas granulares.

Fig. 11.11. Composición de ilmenitas de facies ultramáficas del MPF. Referencias: 1- granos en 
piroxenitas (MT19B), 2- granos en homblendita piroxénica (CM1), 3- lámelas en piroxenitas (MT19B), 4- 
granos, rebordes y lámelas en homblendita (MTF1).

(iii) Mineralizaciones vinculadas a removilizaciones post-cristalizadón

En este tipo de mineralizaciones aparecen sulfuros asociados a minerales de 
ganga, como se indicó precedentemente. Los sulfuros son principalmente pirita, a las 
que se asocian pequeñas proporciones de calcopirita y pirrotina. En una muestra de la 
HU se detectó la presencia de millerita. Este paragénesis se presenta en venillas 
delgadas generalmente de pocos milímetros de espesor, de varias generaciones.

Esta paragénesis puede ejemplificarse con una muestra de gabro en contacto con 
un dique sinmagmático gábrico, de grano más fino (fig. 11.12a). Dos generaciones de 
venillas de sulfuros aparecen cortando a la roca paralelas al plano del contacto 
litológico (D1 y D2), mientras que otras dos (D3, con sulfuros y D4, sin sulfuros), más 
nuevas, corten a las anteriores y al plano del contacto. La roca entre estes venillas es 

portadora además de óxidos y sulfuros diseminados (pirita + calcopirita ± pirrotina), tal 
como se los describió en la sección anterior, y en baja proporción respecto a los 
pulsos D1,D2yD3.
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En el pulso D1 los sulfuros presentan mayor tamaño de grano (50-200 pm) que en 

la roca inalterada. Son granos diseminados de pirita anhedrales que crecen entre 
bordes de silicatos (fig. 11.12b). Incluidos en pirita aparecen granos de calcopirita y 

escasa pirrotina.
El pulso D2 presenta gran cantidad de sulfuros. Es un agregado de cristales 

anhedrales de pirita de tamaño más uniforme (~250 pm) en contacto mutuo entre sí, e 
intercrecidos con los minerales de ganga. La calcopirita se presenta como inclusiones 
irregulares dentro de la pirita, o como relleno de fracturas en granos de pirita (fig. 
11.12c). Esta última también presenta diminutas inclusiones redondeadas de pirrotina. 
En la interlase entre granos de pirita y calcopirita, o incluidos en ésta, se han 

detectado cristales anhedrales de millerita (fig. 11.12c y 11.13).
El pulso D3 se diferencia de los anteriores porque en este caso domina la 

calcopirita sobre la pirita. La primera se presenta en agregados policristalinos 
anhedrales intercrecidos con minerales de ganga. La pirita y pirrotina se limitan solo a 
pequeñas inclusiones redondeadas en calcopirita (fig. 11.12d). La millerita también se 
presenta en este pulso. En la única observación realizada, aparece incluida en 
calcopirita, en contacto con una inclusión de pirita. Este pulso mineralizador es 

claramente posterior a D1 y D2 (fig. 11.12a).

Fig. 11.12. Mineralizaciones vinculadas a removilizaciones post-cristalización (MT20X, HU). (a) esquema 
de la muestra y los distintos pulsos mineralizadores (D1-D4). Gab: gabro, Diq: dique sinalagmático 
gábrico. (b) fotomicrografía del pulso D1, granos de pirita diseminados entre silicatos, la calcopirita 

aparece de la misma manera o incluida en ésta (flechas) (nicoles paralelos, aire, barra 100 pm). (c) pulso 
D2, pirita con fracturas y cavidades rellenas de calcopirita. La flecha indica un cristal de millerita en la 

interfase entre calcopirita y pirita (ver figura 11.13) (nicoles paralelos, aire, baña 25 pm). (d) pulso D3, 
calcopirita con inclusiones de pirita (flechas) (nicoles paralelos, aire, barra 50 pm).
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Venillas con composición de sulfuras y relaciones texturales semejantes a los 
pulsos D2 y D3 fueran observadas también alojadas en monzonitas y monzodioritas 
del IMK.

90 pm ' MT20X_f5x650

Spectrum S Fe Ni Cu Total

1 51.23 45.20 96.43
2 33.45 30.56 33.45 97.46
3 34.37 2.15 61.76 98.27

Fig. 11.13. Imagen retrodispersada tomada con SEM (magnificación de figura 11.12c). Se Indican los 
análisis realizados (% en peso) correspondientes a pirita (1), calcopirita (2) y millerita (3).
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12 DISCUSIÓN

12.1. INTRODUCCIÓN

Como se anticipó en el Capítulo 5, se dará especial atención al Magmatismo 
Potásico Fueguino (MPF) en esta Tesis, principalmente por tratarse de las rocas 
dominantes de la región y por constituir una suite que se diferencia notablemente de 

las rocas calco-alcalinas del Batolito Patagónico Austral (BPA), unidad bastante 
conocida ya en la literatura geológica (ver Sección 5.2).

En consecuencia, en este capítulo se dan los fundamentos acerca de los 
principales aspectos concernientes al origen y evolución del MPF. En los capítulos 
previos se ha brindado suficiente información que muestra, a grandes rasgos, la 
similitud petrográfica y geoquímica (de roca total y mineral) de cada cuerpo integrante 
de esta suite, la cual sugiere que el origen del magma y los procesos que acontecieron 
hasta su final emplazamiento y diferenciación en cada uno de ellos han sido los 

mismos, y por lo tanto, permite considerar al MPF como una unidad (Sección 12.2). No 
obstante, en algunos de los párrafos que siguen se tocarán las características 
individuales de cada plutón que reflejan diferencias petrogenéticas dentro de la suite 
(Sección 12.6).

Se plantean, además, una serie de características que confirman la separación del 
MPF del BPA (Sección 12.4). En una sección previa (Sección 12.3) se desestima, para 
las ultramafitas del MPF, el concepto de precursor básico en la evolución de un 
batolito, el cual asume un rol parental, pero no genético, entre rocas básicas más 
antiguas y el resto de los integrantes del batolito, tal como fuera interpretado en el BPA 
y otros complejos plutónicos del mundo.

Se intenta demostrar, por otro lado, que el carácter potásico del MPF, el cual 
constituye una de las principales características distintivas de la suite, es un rasgo 
primario de los magmas y no adquirido por procesos posteriores a su emplazamiento 
(Sección 12.5). Más hacia el final, se discuten una serie de modelos geotectónicos que 
tratan de explicar cuál ha sido el origen de los magmas tanto del MPF como de la 
Suite de la Península Ushuaia (SPU), acorde con la evolución tectónica de la región 
(Secciones 12.7-8).

Por último, se plantean algunas interpretaciones acerca del potencial del MPF 
como fuente de platinoides (Sección 12.9).

12.2- EVOLUCIÓN DE LOS CUERPOS ÍGNEOS DEL MPF

La mayoría de los diagramas de variación de elementos mayoritarios y trazas 
presentados (figs. 6.16, 6.17, 7.19, 7.21, 7.22, 7.23, 8.9 y 9.13) muestran tendencias 
lineales sin gaps que sugieren que el magma original de cada plutón evolucionó por 
procesos continuos, como lo es la cristalización fraccionada (FC), a la que puede 
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sumarse la asimilación (AFC). Los diagramas de tierras raras, por su parte (figs. 6.20, 
7.25,8.11 y 9.17), muestran así mismo, una semejanza en el comportamiento de estos 
elementos dentro de cada plutón, demostrando nuevamente la cogenetiddad de las 
distintas litofacies. Particularmente, el Plutón Diorítico Moat (PDM) muestra una 
superposición en las curvas con valores cada vez más enriquecidos en REE (mejor 
visto en tierras raras livianas y medias) hacia las facies más diferenciadas, en 
concordancia con una evolución por un proceso de diferenciación magmática.

Los diagramas de variación de elementos químicos para las fases minerales (i.e. 
figs. 6.24, 6.25, 6.26, 6.28, 6.29, 7.31, 7.32, 8.13) muestran tendencias similares a las 
de roca total, sugiriendo también evolución por procesos continuos.

Los datos isotópicos de 143Nd/144Nd del PDM muestran, por otro lado, una variación 

desde 0,512809 ±11 en un gabro, a 0,512574 ±12 en una monzonita (con valores 

intermedios para otras rocas comprendidas en este intervalo, tabla 6.6), que está más 
allá del error analítico. Este fenómeno sólo puede concebirse si se añade material 
extraño al magma parental, dado que un proceso puro de cristalización fraccionada no 
puede ser responsable de tal variación (Rollinson, 1993).

Se han mencionado diferentes cambios mineralógicos (además de texturales) que 
ocurren en varios de los plutones estudiados en los contactos con la roca encajante. 
Entre ellos se citan la aparición de biotita y cuarzo en detrimento de homblenda y 
piroxeno en dioritas y monzodioritas del PDM. Un caso extremo son las tonalitas con 
biotita y granate (± fibrolita(?) y rutilo(?)) de Ea. Túnel (y posiblemente la monzodiorita 

cuarzosa con granate del Co. Jeu-Jepén), las que además poseen numerosos 
enclaves de metasedimentitas con signos de haber sufrido fusión parcial (fig. 7.8).

Todas las características enumeradas sugieren que el proceso responsable de la 
variabilidad litológica del MPF (desde piroxenitas y homblenditas a sienitas y sienitas 
alcalifeldespáticas), ha sido la cristalización fraccionada acompañada por asimilación 
del material metapelítico encajante (AFC, González Guillot et al., en prensa). Este 
material posiblemente hayan sido metapelitas de la zona de emplazamiento final de 

los plutones, como lo sugieren la tonalita granatifera de Ea. Túnel y los enclaves del 
PDM. DePaolo (1981) (ver también Rollinson, 1993), entre otros, ha demostrado que 
los procesos de AFC pueden causar variaciones significativas en las relaciones de 
elementos incompatibles (del orden mayor al 50%) e isotópicas, y no así la 
cristalización fraccionada, dado que estos elementos poseen coeficientes de partición 
semejantes. Se han graficado algunos cocientes de elementos trazas (fig. 12.1), y de 
isótopos de Nd (fig. 12.2) respecto a la sílice para ilustrar este hecho. En la columna 
de la izquierda de la figura 12.1 (a-b) se presentan los datos del PDM por separado, ya 
que es el que refleja más claramente la evolución de las litofacies por medio de AFC. 
A la derecha se grafican a modo comparativo las demás unidades intrusivas (c-d). 
Puede observarse rápidamente que las relaciones Zr/Y y Nb/Y no presentan 
variaciones importantes en las rocas ultramáficas y máficas (homblenditas y gabros- 
dioritas del PDM), pero a partir de un valor de sílice entre -45 y 53% (es decir a partir 
de monzogabros-monzodioritas) estos cocientes comienzan a incrementarse
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progresivamente con la diferenciación de la roca, y de manera notable. Este mismo 
comportamiento, aunque decreciente respecto a SiO2, reflejan los datos isotópicos 
(fig.12.2).

40 45 50 55 60 65 404550556065
SiO2 SiOj

Fig. 12.1. Variación de algunos cocientes de elementos trazas con respecto a sílice, (a) y (b) PDM, 
amarillo: homblendita, negro: bolsón gábrico en homblendita, marrón: gabro-diorita, naranja: monzodiorita, 
rosa: monzonita, rojo: vena de sienita. (c) y (d) resto del MPF, HU: Homblendita Ushuaia (con una estrella 
se marcó a la tonalita de bt y grt MT9J), MJJ: Monzonita Jeu-Jepén, IMK: Intrusivo del Mte. Kranck. Se 
incluye también para comparación a la Suite de la Península Ushuaia (SPU). La estrella corresponde al 
lamprófiro P13. La línea punteada marca la tendencia del PDM (regresiones lineales, en dos series: <46% 
SÍO2 (rocas ultramáficas, gabros y dioritas) y >46% SÍO2 (monzodioritas, monzonitas y sienitas), 
extrapoladas hasta su intersección).

Las figuras 12.1 y 12.2 permiten postular que el proceso de asimilación habría 
comenzado a actuar, o al menos tener relevancia, con posterioridad a la cristalización 
de las facies ultramáficas y máficas del PDM. Además, son las monzodioritas- 
monzogabros y monzonitas de esta unidad las que muestran mayor proporción de 
enclaves metasedimentarios parcialmente digeridos (fig. 6.14). Por otro lado, el único 
dato disponible de isótopos de Sr indica muy poca participación cortical en las rocas 
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ultramáficas-máficas de la misma (^Sr/^Sr inicial 0,703906, en bolsón gábrico en 

homblendita).

Fig. 12.2. Variación de isótopos de Nd respecto a 
sílice del PDM. Mismas referencias que en figura 
12.1a (el monzogabro CM7 se ha representado con 
una barra a partir de la composición de S1O2 de una 
monzodiorita (CM18), para abarcar el posible rango 
composidonal de esta muestra, ya que no se cuenta 
con análisis químico de la misma).

Observando el resto de la suite (figs. 
12.1c-d) puede notarse que los demás 
plutones siguen un patrón similar al PDM, 
mejor destacado en la MJJ, ya que hay 
datos analíticos de facies ultramáficas. Por 
lo tanto, si bien la información geoquímica 
no es completa, ni tampoco se tienen datos 

isotópicos, se infiere que el mismo proceso de AFC ha actuado en la evolución de 
cada plutón. El incremento en los cocientes Zr/Y y Nb/Y con el contenido de sílice no 
implica, por otro lado, mayor porcentaje de asimilación en este sentido, sino 
simplemente que el proceso de incorporación de material cortical (y aparentemente la 
misma fuente) fue continuo en el tiempo a medida que los magmas se diferenciaban. 
De todos modos, no parece haber evidencias de que tal fenómeno haya ocurrido en 
gran magnitud (todas las rocas son metaluminosas), excepto en el extremo SO de la 

HU, donde la asimilación fue máxima, con generación de tonalitas peraluminosas (fig. 
12.3) (notar que a pesar de ello, en las figuras 12.1c-d la muestra MT9J no presenta 
los valores máximos de la variable del eje y).

El origen mantélico en un ambiente de subducción de los magmas primitivos del 
MPF es sugerido por el patrón aserrado que presentan los elementos trazas 
graficados en diagramas araña, con enriquecimiento en LILE y picos negativos típicos 
en Nb y Ta (figs. 6.18, 7.24, 8.10 y 9.14), como así también por los diagramas 
discriminatorios de ambiente tectónico (fig. 12.4). La abundancia de fases hidratadas 
también indica un ambiente de arco magmático. Sin embargo, las rocas expuestas en 
TdF no representan necesariamente derivados directos de esta füente, sino que 
posiblemente los magmas originales debieron haber sufrido importantes episodios de 
diferenciación antes del emplazamiento en el nivel cortical que hoy se encuentran, a 
juzgar por los bajos tenores de Cr y Ni en toda la suite (máximos 199 ppm Cr y 102 
ppm Ni en la HU). Kuehner et al. (1981), a partir de peridotitas mantélicas. proponen 
líquidos primarios con valores de Cr = 400-500 ppm y Ni = 300-400 ppm, es decir, muy 

por encima de los presentes en el MPF. Este déficit en Cr y Ni sugiere una etapa inicial 
con fraccionamiento de dinopiroxeno y espinela de Cr (para el primer elemento) y de 
olivina (para el segundo; e.g. Sato, 1977; Wilson, 1989). De este modo, debería 
esperarse un nivel más profundo (no expuesto) caracterizado por estas fases, hecho
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que no parece ilógico si además se tiene en cuenta la información geofísica, la cual 
sugiere que, por ejemplo, el plutón de Ea. Túnel tiene una raíz subaflorante del orden 
de los 3,4 km (Menichetti et al., 2007), y mucho más profunda aún (hasta 8 km), la MJJ 
(Cerrado et al., 2000, 2005; Tassone et al., 2005). De todos modos, lo expresado en 
este párrafo es especulativo, dado que Wilson (1989) indica que en rocas potásicas no 
se considera condición necesaria que bajos valores de Cr, Ni y #Mg impidan 
considerarlas derivados directos del manto. Esto se debe a que la fuente es un manto 
metasomatizado, con una mineralogía diferente a una Iherzolita normal de espinela o 
granate. Los fundidos parciales de un manto como éste (con clinopiroxeno, flogopita y 
granate) tendrán valores diferentes de estos elementos comparados con magmas 
primarios más convencionales, en equilibrio con un residuo hazburgítico (ortopiroxeno 
y olivina).

Fig. 12.3. Diagrama de clasificación de rocas 
metaaluminosas, peraluminosas y peralcalinas de 
Shand (1943). Las rocas más diferenciadas tienden 
hacia el vértice 1:1. Todas las muestras del MPF y 
SPU caen en el campo metaaluminoso, excepto 
MT9-J (tonalita con bt y grt de Ea. Túnel) y CM36 
(vena de sienita del PDM, aunque se ubica dentro de 
la tendencia general de la suite). De todos modos, 
Chappell y White (1992) ubican el límite 
metaaluminoso - peraluminoso en 1,1 A/CNK, de 
modo que ni CM36 ni P25 (dacita) clasificarían como 
peraluminosas según estos autores. Rojo: HU, Azul: 
PDM, amarillo, MJJ, violeta: IMK, verde: SPU.

En la figura 12.4 se muestran una serie de gráficos que utilizan diversos elementos 
para discriminar entre distintos ambientes tectónicos. Pearce et al. (1984) indican que 
en rocas con acumulación de plagioclasa, por ejemplo, los datos pueden desplazarse 
desde el campo WPG (granitos de intraplaca) y ORG (granitos de dorsales oceánicas) 
hacia el campo de los granitos de arco (VAG) en los diagramas Nb-Y (fig. 12.4a) y Rb- 
(Y+Nb) (fig. 12.4c). Sin embargo, en éstos y los demás diagramas de la figura 12.4 las 
rocas caen en el campo de arcos magmáticos, por lo tanto cualquier desplazamiento 
debido a procesos cumulativos o removilización por procesos secundarios de estos 
elementos puede ser descartada. La figura 12.4d (Hf-Rb/30-Tax3; Harris et al., 1986) 
se agregó para superar la deficiencia de los diagramas de Pearce et al. (1984; figs. 
14.2a-c) para separar granitos post-orogénicos de los campos VAG y syn-COLG 
(granitos sincolisionales). En esta última figura todos los datos caen también en el 
campo VAG.

Varios de los cuerpos estudiados aquí muestran estratificación y laminación ígnea 
dada por alternancia de capas de rocas ultramáfica y máficas. El caso más 
representativo es el PDM (figs. 6.6a, 6.11), debido a las excelentes exposiciones, 
aunque la HU y el IMK también presentan estas estructuras (figs. 7.5a, 7.16 y 9.5c).
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Fig. 12.4. Diagrama discriminatorio de ambiente tectónico para el MPF y SPU de Pearce et al. (1984) (a-c) 
y de Harris et al. (1986) (d). Todas las muestras caen en el campo de los granitos de arco volcánico 
(VAG). Mismas referencias que figura 12.1. Los elementos utilizados son considerados inmóviles en 
condiciones hidrotermales, meteorización de fondo oceánico y de metamorfismo regional de grado bajo a 
medio (hasta facies media de anfibolitas). De todos modos, en ciertas condiciones el Rb puede ser móvil 
en presencia de fluidos acuosos (ver p.e. Rollinson, 1993). Otras referencias: WPG: granitos de 
intraplaca, ORG: granitos de dorsales oceánicas, syn-COLG: granitos sincolisionales, late & post-COLG: 
granitos tardio a postectónicos.

Por otra parte, existen evidencias de mezcla heterogénea de magmas (mingling) 
entre facies ultramáficas y máficas, como lo ejemplifican los autoiitos gábricos 
deformados en homblenditas y piroxenitas en el PDM y HU, con rebordes enriquecidos 
en homblenda, y la disposición caótica de afloramientos de homblenditas y gabros, a 
escala megascópica y mesoscópica, en estos dos plutones y el IMK (ver Secciones 
6.2.b, 7.3.C.1, 8.3.C, 9.2.e). Estos fenómenos de mezcla probablemente fúeron 
generados por la acción de nuevos pulsos de magma inyectados en las cámaras 
magmáticas, o bien, por la interacción de corrientes convectivas de magmas 
ultrabásico y básico dentro de cada cámara. Durante la acción de estas corrientes (ya 
sea simultánea o cuando pulsos previos aún no habían cristalizado), un magma 
incorpora en su camino fragmentos de porciones de la cámara no totalmente 
consolidadas, permitiendo así su deformación dúctil pero no su completa asimilación, y 
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por otro lado, la selección de cristales para formar la estratificación ígnea mencionada. 
La foliación magmática descripta en el PDM y HU y los enjambres de autoiitos de la 

MJJ, dan testimonio de tales corrientes (Barbarin, 1991).
Los magmas andesíticos naturales contienen suficiente agua disuelta, en 

condiciones plutónicas, como para reducir la viscosidad efectivamente y favorecer el 
fraccionamiento por medio de acumulación de cristales (Hall, 1987). Si bien no se 
conoce la composición del magma original (primitivo) del MPF, ni su contenido de 
agua, se cree que este último ha sido importante (ver más adelante).

Como se explicó en la Sección 6.2.b, las características geoquímicas del magma 
ultramáfico y máfico del PDM son favorables para que hayan tenido lugar procesos de 
mezcla homogénea, es decir, una diferencia en el contenido de SiO2 inferior a 10% 
(~38% y 45%, para rocas ultramáficas y máficas, respectivamente) (Frost y Mahood, 
1987). Sin embargo, no existen evidencias petrográficas ni geoquímicas que 
certifiquen que tal proceso fuera significativo en la evolución del MPF.

Considerando además los datos geobarométricos, el proceso evolutivo de esta 
suite puede resumirse como sigue: se ha indicado en los Capítulos 6 y 7 que el 
metamorfismo de contacto presenta una paragénesis que sugiere presiones del orden 

de 3 a 2 kbar. En esos mismos capítulos se han efectuado además cálculos 
geobarométricos que indican presiones semejantes a este rango para monzonitas y 
sienitas (3,4 a 1,5 kbar), pero mayores para rocas menos diferenciadas (desde 5 a 9 
kbar, para monzogabros, gabros, dioritas y ultramáficas, en concordancia con la 
presencia de epidoto primario en estas últimas). Este conjunto de datos sugiere, por 
una parte, que las cámaras magmáticas habrían cristalizado a medida que iban 
ascendiendo conjuntamente con su encajante por procesos tectónicos y denudación, 
desde profundidades de por lo menos 3,4 kbar hasta alcanzar los 2-1,5 kbar. Por otro 
lado, las mayores presiones encontradas a partir de homblendas de rocas menos 
diferenciadas, sugieren que debieron existir reservorios de magmas más profundos 
parcialmente cristalizados (fraccionando homblenda, entre otras fases), que 
alimentaban las cámaras superiores. Estos cristales formados en profundidad se 
acumulaban finalmente en el piso y/o bordes de estas cámaras más someras, dando 
lugar así a piroxenitas, homblenditas, gabros - dioritas y algunos monzogabros - 
monzodioritas. Es posible que este proceso de rellenado solo haya actuado durante 
las etapas iniciales de la diferenciación de cada plutón, dado que las estructuras de 
mezcla heterogénea, estratificación, etc., sólo se han visto en rocas máficas y 
ultramáficas. Una vez cesado el aporte de magmas más primitivos desde reservorios 
corticales inferiores, las cámaras superiores evolucionaron dando los productos más 
diferenciados, es decir, monzonitas, sienitas, etc.

Como se indicó previamente, la acumulación de cristales (minerales 
ferromagnesianos, plagioclasa y óxidos de Fe-Ti (y Cr?)) ha tenido lugar en medios 
cerrados (ortocumulados) o abiertos (adcumulados y heteroadcumulados), mostrando 
así el aporte periódico de magma parcialmente cristalizado al sector de la cámara 
donde se producía la acumulación desde aquellos reservorios profundos (Hibbard,
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1995). La acción de corrientes convectivas también ha tenido participación en el 
proceso acumulativo. Este mecanismo ha dado lugar a la estratificación ígnea 
mencionada. La cristalización fraccionada estuvo acompañada por cierto grado de 
asimilación de material cortical (AFC), como se ha dicho, luego de la etapa inicial de 
acumulación, dando lugar a líquidos residuales cada vez más enriquecidos en sílice, 
álcalis, elementos incompatibles y de menor relación 143Nd/144Nd, y cuyos cristalizados 

poseen plagiodasas más sódicas y mayor contenido de feldespato potásico (González 
Guillot et al., en prensa). La asimiladón se vio favorecida por la presenda de agua 
tanto en el encajante como en el magma.

Análisis textural del MPF

La evoludón indicada en los párrafos precedentes puede ser ejemplificada por una 

serie de datos de petrología experimental existente en la bibliografía, acompañada de 
las relaciones texturales enumeradas en los Capítulos 6 a 10. Este análisis permite, 
además, estimar en términos generales la composidón de los magmas de los cuales 
derivan las rocas estudiadas. En el Anexo 4 se explican con más detalles las 
secuencias de cristalización de las distintas facies del MPF.

Los primeros estadios del proceso de AFC propuesto se caraderizan por la 
temprana cristalizadón y acumulación de dinopiroxeno, minerales opacos y apatita, a 

los que puede sumarse más tarde plagioclasa. Este es el caso de las piroxenitas y 
gabros. El sistema diópsido - albita - anortita predice que, si se parte de una 
composidón en el campo de estabilidad del diópsido, caso que sería el que mejor 
describe la asociadón mineral en piroxenitas y gabros, los primeros cristales en 
formarse serían dinopiroxenos. La presenda de agua en los magmas debe ser 
considerada también. Green (1982) ha demostrado, por ejemplo, que en magmas 
toleíticos y en presencia de agua, los piroxenos cáldcos cristalizan previamente a las 

plagiodasas. La progresiva cristalización de foses anhidras provoca un gradual 
incremento en la presión de fluidos en el líquido remanente. Este hecho, junto a un 
incremento en SiO2, conduce a la desestabilización del piroxeno, momento a partir del 
cual comienza a partidpar la homblenda y/o biotita en la cristalizadón, mediante 
reacciones ígneas de hidratadón. Según Merzbacher y Eggler (1984), la homblenda 
aparece cuando la concentradón de agua supera el 4-5%, en magmas andesíticos y 
dacíticos, mientras que la biotita es estable con proporciones menores de esta fose 

fluida.
Las nuevas condiciones físico-químicas predicen que los cristales de piroxeno irán 

reaccionando con el líquido para formar anfibol (i.e. fig. 6.6c), mientras que más 
anfibol irá cristalizando independientemente. Dependiendo de la abundanda de 
cristales de piroxenos en el sólido, los nuevos cristales de anfibol provocarán su 
completa o pardal disolución. Esto está en fundón de la composición original del 
magma. El hecho de que muchos de los gabros estudiados presenten aún piroxeno 
implica que la composición del magma ¡nidal era rica en CaMgSi2Oe y/o, tuvo lugar 
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una efectiva separación de cristales por procesos cumulativos (como se ha explicado 
precedentemente) y consiguiente aislamiento de la fase líquida.

El pasaje de piroxenitas a homblenditas que se observa a lo largo de la costa del 
canal Beagle en Ea. Túnel es un claro ejemplo del proceso de saturación en agua (fig. 
7.2). El extremo SE de la HU consiste en un cuerpo constituido casi exclusivamente 
por fases anhidras (diópsido, opacos, apatita). La homblenda participa mínimamente 
en este sector (ver por ejemplo MT61 en la tabla 7.1), pero a medida que se recorre el 
intrusivo hacia el Oeste, la homblenda se hace cada vez* más importante hasta 
conformar homblenditas sin piroxenos (MTF1, tabla 7.1). Este pasaje de una litología a 
otra es gradual, aunque en la figura 7.2 se haya dibujado mediante una línea. El 
progresivo incremento en abundancia de homblenda va acompañado, además, de 
cambios texturales, desde crecimiento como una fase intercúmulo a una cumular. 
Hacia el extremo E, hacia el contacto con las metapelitas de la Fm. Yahgán, también 
se experimenta un incremento en la concentración relativa de homblenda, aunque en 
un área mucho más restringida. Si bien el agua pudo haberse concentrado por un 
proceso normal de diferenciación, este último hecho sugiere, no obstante, que parte de 
esta fase fluida podría provenir desde el encajante. Por otro lado, el análisis 
geobarométrico indica que la cristalización de homblenditas en la HU tuvo lugar en 
condiciones de menor presión confinante respecto a piroxenitas (Sección 7.5.b.1). 
Esta descompresión puede desencadenar también la separación de H2O como fase 
acuosa en la cámara, provocando su sobresaturación (e.g. Hibbard, 1995). La 
presencia de bolsones anortosítico-gábricos con texturas pegmatíticas en estas rocas 
indican también la presencia de una importante fase fluida.

El sistema diópsido - albita - anortita, más la adición de las fases hidratadas 
homblenda y biotita, pueden explicar también los primeros estadios de la cristalización 

de monzodioritas - monzogabros y monzonitas. Los cristales formados en esta etapa 
son idiomórficos a hipidiomórficos, y son los que dominan la asociación fraccionante. 
Sin embargo existe una fase residual (más abundante en monzonitas) que puede 
representarse por el sistema quinario anortita - albita - ortosa - cuarzo - agua (ver 
Anexo 4).

En monzodioritas - monzogabros la fase residual es escasa. La plagioclasa que 
cristaliza en esta etapa crece como zonas alrededor de los cristales euhédricos ya 
formados (Hibbard, 1995), y al llegar a la temperatura del eutéctico se acaba 
rápidamente cristalizando escasos feldespato alcalino y cuarzo intersticiales (ver figura 

6.7a). En monzonitas y sienitas, el liquido residual es más abundante y la historia de 
cristalización de esta última fase se efectúa en un medio con suficiente espacio para 
generar cristales de feldespato alcalino con tendencia al idiomorfismo (debido, 
además, a la baja tasa de nucleación de este mineral). Al llegar a la temperatura del 
eutéctico, el espacio se ha agotado y plagioclasa (como zonas en cristales previos), 
feldespato alcalino y cuarzo crecen en forma intersticial (ver figura 6.7b). En esta 
última etapa de crecimiento aparecen las texturas simplectiticas mencionadas en los
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Capítulos 6 a 9, favorecidas por la presencia de una fase fluida y baja velocidad de 

enfriamiento (e.g. López y Bellos, 2006 y bibliografía allí citada).
La abundancia de SÍO2 del magma residual, como así también la efectividad con 

que las fases fraccionantes son removidas para evitar reacciones de equilibrio con el 
líquido remanente (Krauskopf y Bird, 1995) regula la aparición o no de cuarzo libre. 
Como se ha visto en los capítulos previos, en muy pocas ocasiones se ha observado 
esta fase, pero dado que la separación de cristales ha sido efectiva, su limitada 

presencia debe atribuirse, entonces, a la baja concentración de SÍO2 en el magma.
La presencia de agua aquí nuevamente juega un papel importante. Un aumento en 

la presión de vapor en el estadio final de cristalización puede desestabilizar las fases 
ya formadas (por descenso del solidus y liquidus). De esta manera se explican los 
bordes corroídos de cristales euhedrales de plagioclasa en contacto con feldespato 
alcalino (que representa el magma para ese estadio) en monzodioritas - monzogabros 
(ver figs. 6.7d, 7.5d).

Por lo tanto, las observaciones texturales y analíticas sugieren que la Pmo ha ido 
fluctuando a lo largo de la historia evolutiva de cada plutón. El primer evento de 

saturación, y quizá el más extendido, lo registran las homblenditas. Los gabros, que 

representan el estadio siguiente en el proceso de diferenciación, comienzan 
fraccionando fases anhidras, por lo que el agua debe haberse consumido en la 
cristalización de cristales de homblenda en homblenditas, de modo que su presión 
parcial fuera insuficiente para desestabilizar piroxenos (pero aún suficiente para 
retardar la cristalización de plagiodasas respecto a éstos). Una vez avanzada esta 

etapa de fraccionamiento, la Pmo vuelve a incrementarse y aparecen nuevamente 
homblenda y/o biotita en la cristalización. Estas fluctuaciones en la presión pardal de 
fluidos han sido favoreddas, además, por la sucesiva disminución de la presión 
confinante, vinculada a levantamiento tectónico y denudación contemporáneos con la 
diferenciación (ver Sección 12.7). Otra causa del incremento de la en el magma 
puede ser, como se indicó, por el aporte del encajante metapelítico.

Un efecto secundario de la presencia de agua en los magmas del MPF es el papel 
que juega sobre los campos de estabilidad de feldespatos y feldespatoides (fig. 12.5). 
A elevada Puno la leucita se hace inestable para cualquier rango de temperatura y 
composición del magma, y además, desaparece el campo de soluciones sólidas entre 
albita y feldespato alcalino (Bowen y Tuttle, 1950; Yoder et al., 1957; Tuttle y Bowen, 
1958; Morse, 1969). El sistema leucita - cuarzo (anhidro, fig. 12.6) predice que en 
condiciones de perfecto equilibrio nunca coexisten leucita + feldespato alcalino + 
cuarzo. Sin embargo, el equilibrio difícilmente se logra en sistemas naturales (como se 
ha visto en los párrafos previos) y siempre que el magma original tenga la composición 
adecuada es posible conservar cristales de leucita que hayan sido aislados del líquido 
por decantación o desarrollo de coronas de feldespato. Por lo tanto, aunque el magma 
en cualquiera de sus estadios de evolución del MPF haya tenido la composición 
adecuada para generar leucita en algún momento (barra en la figura 12.6), la 
presencia de agua hará inhibir la cristalización de esta fase y en su lugar formará
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directamente cristales de feldespato potásico. Esta puede ser una causa de la 
ausencia de leucita en el MPF, situación que no ocurre en suites alcalinas de 
intraplaca (anhidras). Otra causa puede ser que en cualquier momento de la evolución, 
el magma se mantuvo siempre en una composición comprendida entre el peritéctico y 
el eutéctico (puntos P y E, respectivamente de la fig. 12.6), de modo que, aunque la 
Pn?o no haya sido suficiente como para eliminar completamente la estabilidad de la 
leucita, la proporción de sílice favoreció la formación de feldespato directamente, a la 
que luego podría sumarse cuarzo. Una composición a la derecha del eutéctico nunca 
fue alcanzada por el MPF, dado que las texturas observadas indican que nunca el 
cuarzo precedió en la cristalización al feldespato potásico.

Fig. 12.5. Sistema de feldespatos alcalinos a 1 kbar y 5 kbar PH20. El campo de estabilidad de la leucita 
disminuye progresivamente con el incremento de la presión de agua hasta que finalmente desaparece a 
los 5 kbar PH20, junto con la desaparición del campo de la solución sólida Ab-Kfs (Bowen y Tuttle, 1950; 
Yoder et al., 1957; Tuttle y Bowen, 1958; Morse, 1969).

Fig. 12.6. Sistema leucita - sílice (Schairer y Bowen, 
1947). P: peritéctico, E: eutéctico. La barra representa 
composiciones de magmas capaces de cristalizar 
leucita en algún momento de la etapa de cristalización.

Analizando el diagrama de fases para el 
sistema nefelina - albita - sílice (fig. 12.7; 
Barth, 1962) se ve claramente que, 
dependiendo de la composición del magma, 
el sistema evolucionará hacia el campo de 

Ne + Ab o para el de Ab + qtz. En este caso no hay reacciones peritécticas que hagan 
desaparecer a la nefelina a expensas de la albita, como ocurre con la leucita y el 
feldespato potásico. Por lo tanto, la ausencia de nefelina en el MPF indica que la 
composición de los líquidos durante la evolución de esta suite estuvo siempre en el 
tramo derecho del gráfico, más precisamente entre el máximo térmico para la albita y 
el eutéctico 2 (barra en la figura 12.7), dado que, como se expresó previamente, el
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cuarzo es siempre la última fase en aparecer. Esto está de acuerdo con la 
composición del MPF, cuyo carácter medianamente alcalino se debe principalmente al 
elevado contenido en K2O y no en Na2O (ver Sección 12.4).

Fig. 12.7. Sistema nefelina - albita - sílice. E1 y 
E2: puntos eutécticos. La barra representa la 
composición inferida del magma en el MPF durante 
los estadios finales de la cristalización de las facies 
más diferenciadas. Una trayectoria de enfriamiento 
a partir del punto indicado en el intervalo comienza 
con la cristalización de Ab al tocar la curva solidus. 
El liquido evoluciona por esta linea hacia E2 
mientras sigue cristalizando Ab. En E2 cristalizan 
conjuntamente Ab + qtz hasta consumir el liquido. 
Con esta composición ¡nidal nunca aparecerá Ne 
en la paragénesis.

Por otro lado, el fraccionamiento de anfibol puede provocar que un fúndido 
originalmente subsaturado en sílice entre en el campo de los líquidos sobresaturados 
(Helz, 1976; Maury, 1976), de este modo, impidiendo la cristalización de 
feldespatoides.

La presencia de agua en los estadios finales de la cristalización en monzonitas 
provoca, como se dijo en las líneas anteriores, la superposición del solvus con el 
liquidus y solidus (fig. 12.5), y esto permite la cristalización de un feldespato rico en 
sodio y otro en potasio en contacto mutuo (sin formar necesariamente pertitas), como 
se describió en el PDM y HU. Además, la presencia de macla en enrejado en el 
feldespato (microdino, citada en varias facies del MPF) se da por inversión de ortosa, 
nuevamente, en presencia de una fase fluida, o bien por stress, pero esto último puede 
descartarse en monzonitas (Eggleton y Buseck, 1980; Hibbard, 1995). Por otro lado, 
las texturas de deformación descriptas para las venas de sienita / monzonita en los 
distintos afloramientos sugieren también la presencia de una fase fluida capaces de 
reducir el esfuerzo oblicuo (deviatoric stress) y temperatura necesarios para causar 
deformación en un medio más próximo al campo frágil-dúctil. (Chopra & Paterson, 
1984; Tullís & Yund, 1989; Hibbard, 1995; ver Sección 7.3.a.1). Finalmente, la 
zonación oscilatoria de la plagioclasa descripta reiteradas veces en las rocas del MPF 
es un indicio más de valores fluctuantes rítmicos en la presión parcial de agua.

12.3- LAS ROCAS ULTRABÁSICAS DEL MPF: e/ concepto de precursores 

básicos en la evolución de un batolito

La común asociación de rocas básicas-ultrabásicas con batolitos cordilleranos se 
conoce desde los pioneros trabajos de principios del siglo XX (Lawson, 1903; Hudson, 
1922; Benson, 1926), y su relación con la evolución de tales batolitos fue investigada 
más tarde por Joplin (1959), Mullan y Bussell (1977), Atherton et al. (1979), Cobbing et 
al. (1981), Regan (1985), entre otros.
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El concepto de precursor básico fue propuesto por Pitcher (1978), dado que en 
todos los sitios estudiados constituyen intrusiones previas a los granitoides 
adyacentes. Varios autores (e.g. Atherton et al., 1979; Cobbing et al., 1981; Smith et 
al., 1983) sugieren un rol parental, aunque no genético, para estos cuerpos básicos en 
la evolución de los grandes batolitos. Por ejemplo, Cobbing y Pitcher (1972) postulan 
para el BC (Perú) que los precursores básicos causan una desestabilización térmica 
capaz de generar magmas dioríticos y tonalíticos en la base de la corteza. De todos 
modos, esta última idea fúe desestimada en trabajos posteriores (Maaloe y Wyllie, 
1975; Brown y Hennessy, 1978).

Siguiendo este criterio, Hervé et al. (1984) mencionan la presencia de un Complejo 

de Gabros (CG) en el BPA, conformado por homblenditas, gabros y dioritas (ver 
Sección 5.2), más antiguo y emplazado sobre el mismo eje que lo hacen el resto de 
los plutones granodiorítico-tonalíticos del batolito.

Por su parte, Pitcher (1978), Cobbing et al. (1981), Regan (1985) mencionan 
plutones básicos (peridotitas, gabros y dioritas) asociados al BC, también más 
antiguos, los cuales representan un evento térmico único durante la parte media del 
Cretácico. Del mismo modo, estos precursores básicos son indicados para el batolito 

de Sierra Nevada, Estados Unidos (Bateman, 1983).
Los precursores básicos del BC y BPA tienen muchas características en común, a 

su vez, muchas de ellas compartidas, a grandes rasgos, con las ultrabasitas del MPF. 
Además de ser las unidades más antiguas en cada suite, en los tres casos muestran 
una variabilidad textural y litológica extrema. En el BC, se debe a que los plutones 

representan eventos de intrusión múltiple, y además, muestran numerosas 
paragénesis superpuestas, producto de reacciones incompletas de desequilibrio 
durante sucesivos episodios de cristalización (Regan, 1985). De todas las fases 
minerales presentes, la homblenda es la dominante. En los tres casos, están 
presentes las texturas cumulares (incluidas facies orbiculares en BC y MPF) y no 
cumulares.

Además, las rocas básicas del BC muestran, al igual que las del MPF, 
estratificación rítmica asociada a foliación magmática dada por orientación de 
minerales (Regan, 1985).

Regan (1976) y McCourt (1978) encuentran en el BC un hiato en el campo entre 
las rocas básicas y los granitoides, el cual se ve incrementado por diferencias 
significativas en mineralogía y geoquímica. Algo similar postulan Hervé et al. (1984) 
para separar al CG del resto del batolito. Regan (1976) indica, además, que la 
geoquímica (elementos mayoritarios y trazas) de los plutones básicos es más afín con 
los basaltos del Grupo Casma (unidad de la cuenca marginal desarrollada previamente 
al emplazamiento del BC, que forma el sustrato donde se emplaza el batolito) que con 
los granitoides más modernos, considerándolos como una suite diferente. Según 
McCourt (1978), los basaltos del Gr. Casma representarían la fracción de magma 
remanente luego de la cristalización cumular de los plutones básicos. En el caso del
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BPA, Hervé et al. (1984) sugieren que el CG representa la raíz del arco magmático 
inmaduro (caracterizado por la Fm. Hardy; ver Capítulo 4).

A pesar de los rasgos de semejanza indicados más arriba entre los precursores 
básicos del BC y BPA con las rocas básicas y ultrabásicas del MPF, el rol que juegan 

estos últimos en la evolución de la suite es muy diferente al interpretado para los dos 
primeros. Ya se ha mostrado que, desde el punto de vista geoquímico y de la 
composición mineral, todos los tipos Irtológicos de cada plutón del MPF constituyen 
litofades relacionadas genéticamente, siendo los cuerpos ultramáficos los primeros 
diferenciados (por procesos principalmente cumulativos), de los cuales se separaron 
diferentes pulsos de magma que derivaron más tarde en las demás litofacies 
(mediante AFC). En parte, esto también puede verse en la figura 12.8, que muestra 
tendencias continuas en la cristalización de las fases minerales con la diferenciación 
de las rocas, para uno de los plutones estudiados (PDM).

Fig. 12.8. Variación de las proporciones modales respecto a SÍO2 en roca total en el PDM.

Por otro lado, si bien los magmas del MPF en su ascenso al nivel de 
emplazamiento pudieron haber atravesado rocas de la cuenca marginal1, su 

vinculación con esta suite (siguiendo el criterio de McCourt, 1978 y Regan, 1985), o 

bien con el arco inmaduro (según las ideas de Hervé et al., 1984), queda descartada, 
como lo indican los elementos trazas y tierras raras de estas unidades (fig. 12.9a-b), y 

1 El encajante de la HU y quizá en parte del PDM es la Fm. Yahgán, que constituye el relleno 
clástico de la cuenca y descansa sobre los basaltos del Complejo Tortuga, al menos en la costa 
Sur del canal Beagle (Suárez et al., 1985a). Además, Suárez et al. (1985c) mencionan la 
presencia de enclaves de gabros olivínicos del complejo ofiolítico en el plutón Santa Rosa, al N 
de la isla Navarino, muy próximo a la HU, que manifiestan el pasaje de los magmas a través de 
esta unidad.
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los datos isotópicos (ver más adelante). En el diagrama expandido de elementos 
trazas, las ultramafitas del MPF presentan valores de LILE y HFSE mucho mayores a 
rocas de la cuenca marginal y de la Fm. Hardy, e incluso una relación LILE/HFSE más 
pronunciada (fig. 12.9a). Las tierras raras muestran para el MPF, por un lado, un 
enriquecimiento en LREE respecto a las otras dos unidades, y además, una relación 

(LREE/HREE)n  mucho más elevada, demostrando un porcentaje de fusión parcial más 
bajo, y/o una fuente diferente. A su vez, los datos isotópicos del Complejo Tortuga y el 
PDM (único plutón del MPF con datos de isótopos) son muy diferentes (ver fig. 12.16, 
más adelante), demostrando una vez más que no existe relación genética entre ambas 
unidades.

Fig. 12.9. (a) diagrama expandido de elementos trazas normalizados a MORB (Pearce, 1983) para rocas 
del Complejo Tortuga (rojo, Stem, 1980), Fm. Hardy (celeste, Miller et al., 1994) y ultramafitas y gabros 
del MPF (área rayada), (b) Diagrama de REE (factores de normalización de Taylor y McLennan, 1985) 
para la Fm. Hardy (área gris; Miller et al., 1994), Complejo Tortuga (rayado vertical; Stem, 1980) y 
ultramafitas y gabros del MPF (rojo). Modificado de Miller et al. (1994).

12.4-MPF vs BPA

El emplazamiento y cristalización de los plutones del MPF han sido 
contemporáneos con los pulsos finales del magmatismo del Complejo de Gabros (CG) 
y con los iniciales del Grupo Plutónico Canal Beagle (GPCB), ambos representantes 
del BPA al Sur del canal Beagle (Hervé et al., 1984; Suárez et al., 1985a; ver Capítulos 
4 y 5). Sin embargo, pese a esta coetaneidad, y al hecho de derivar de un mismo 
evento subductivo (ver Sección 12.7), existen entre ambos grupos litológicos notables 

diferencias petrográficas y geoquímicas, las cuales han llevado a González Guillot et 
al. (2007a, en prensa) a considerar al MPF como una suite independiente del BPA2.

En la siguiente discusión no se tendrá en cuenta al Grupo Plutónico Seno Año 
Nuevo (GPSAN), el otro integrante del BPA al Sur del canal Beagle, por tratarse de 
una unidad mucho más moderna que el MPF, separada incluso del resto del batolito 

2 Estos autores dieron originalmente a la suite el nombre de "Complejo de Rocas Shoshoníticas 
(CRS)", que, como se ha explicado, en este trabajo se consideró conveniente cambiarlo por 
“Magmatismo Potásico Fueguino”.
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por un gap temporal de -20 Ma (Suárez et al., 1985a), y por lo tanto, representa un 
evento tectono-magmático completamente diferente. Tampoco se considerarán 
algunas rocas problemáticas del MPF, como lo son la monzodiorita cuarzosa MT32-A 
(por su posible filiación con la SPU) y la tonalita de biotita y granate (MT9-J), ambas de 
Ea. Túnel; la piroxenita híbrida del PDM (CM19) y el lamprófiro del Co. Jeu-Jepén 
(JP1M4).

Desde el punto de vista de la composición modal, el MPF define una tendencia 
alcalina saturada, mientras que el BPA sigue la típica tendencia calco-alcalina de 
arcos magmáticos (clasificaciones de Lameyre y Bowden, 1982; tendencias 5 y 2-3, 
respectivamente, fig. 12.10). Algunas muestras del MPF, sin embargo, se desprenden 
del tren alcalino saturado y definen una tendencia monzonítica (equivalente a las 
series shoshoníticas, ver Capítulo 5), hacia el campo de los monzogranitos (curva 4 en 
la figura 12.10). Dentro de esta tendencia, o bien, de la alcalina saturada, se incluyen 
las rocas monzoníticas del Sur de la isla Navarino (Kranck, 1932, Katz y Watters, 
1966) (fig. 12.10b). La tendencia monzonítica queda definida por una vena de 
monzonita cuarzosa de la HU (MT48-A), una monzonita cuarzosa del Mte. Rojo, en el 
PDM (CM70); y por una monzonita cuarzosa (BR47) y vena de monzogranito (BR23-B) 
del Mte. Kranck. Todas estas rocas presentan una paragénesis de minerales máficos 
caracterizada por hbl y cpx, sin bt. En el caso del Mte. Rojo, el stock que allí aflora fue 
considerado por González Guillot et al. (2005) como un posible cuerpo independiente 
del resto del plutón.

Teniendo en cuenta nuevamente a los minerales máficos, surgen otras diferencias 
entre el MPF y el BPA. La primera de estas suites presenta dos tendencias 
paragenéticas caracterizadas por 0) cpx + bt y (¡i) cpx + hbl ± bt (fig. 12.11). Al Sur del 
canal Beagle, por el contrario, las rocas muestran dos tendencias diferentes a las 

anteriores, una de cpx + hbl (sin bt, y donde pueden aparecer, además, opx y d; CG) y 
otra de hbl + bt (GPCB).

Las tendencias alcalina saturada, monzonítica y calco-alcalina definidas arriba en 
base a la composición modal, quedan evidenciadas también utilizando parámetros 
químicos. En el diagrama TAS, por ejemplo, el MPF se ubica en el campo de 
alcalinidad media de Middlemost (1994), mientras que el BPA se ubica en el campo 
calco-alcalino (fig. 12.12a). En la figura 12.12b se observa, aunque con cierto recaudo, 
que además de la tendencia alcalina que siguen la mayoría de las rocas argentinas 
(curva 5), unas pocas se desvían siguiendo la trayectoria de las series monzoníticas 
de Lameyre (1987) y Lameyre y Bonin (1991) (curva 4). Estas muestras (marcadas 
con un círculo en el figura 12.12b) son dos monzonitas porflricas del Mte. Rojo (CM33 
y CM34, con cpx + hbl, del PDM); una monzodiorita / monzogabro de Ea. Túnel (MT70, 
de cpx + hbl) y la monzodiorita cuarzosa del Mte. Kranck (BR47). El BPA, por su parte, 
sigue dos tendencias dentro del campo subalcalino, una cercana a las rocas toteíticas 
(CG) y otra cercana a las rocas tonaliticas-trondhjemíticas de Lameyre (1987) y 
Lameyre y Bonin (1991) (curvas 2 y 1, respectivamente, fig. 12.12b). De todos modos, 
Suárez et al. (1985a), postulan que los tres grupos plutónicos (CG, GPCB y GPSAN)
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son calco-alcalinos. Por otro lado, puede observarse, como se sugirió en el Capítulo 5, 
cómo dos muestras del CG se ubican dentro del tren alcalino del MPF.

Fig. 12.10. Clasificación modal del MPF (a) y del BPA (b). Referencias en (b): CG, Complejo de Gabros; 
GPCB, Grupo Plutónico Canal Beagle; GPSAN, Grupo Plutónico Seno Año Nuevo (datos de Suárez et al.,
1985a); SM Nav, rocas monzoníticas de la isla Navarino (datos de Kranck, 1932; Katz y Watters, 1966). 
(c) se muestran como ejemplo, además, las tendencias de algunas suites de otras partes del mundo 
(tomado de Lameyre y Bowden, 1982). Referencias: 1, toleítica; 2, calco-alcalina tonalitica-trondhjemltica; 
3, granodiorítica; 4, serie monzonítica; 5, alcalina saturada en sílice; 6, alcalina subsaturada en sílice; 7, 
alcalina fuertemente subsaturada. El MPF define una tendencia alcalina saturada y otra monzonítica (al 
igual que las monzonitas de Navarino), mientras que el BPA sigue las tendencias calco-alcalina tonalltica 
(GPCB) y granodiorítica (GPSAN). No se aprecia, sin embargo, ninguna tendencia dara para el CG en 
este gráfico.

Fig. 12.11. Prindpales minerales máficos del 
MPF y BPA, graficados en un diagrama 
triangular. Fuente del BPA: Suárez et al. 
(1965a).

Las tendencias identificadas en 
los párrafos precedentes también 
pueden vislumbrarse en el diagrama 
R1-R2 de de La Roche et al. (1980) 
(fig. 12.13). Este diagrama es muy 
práctico para graficar rocas 
plutónicas, utilizando sus 
proporciones catión ¡cas expresadas 
como milicationes. El gráfico es una 

representación química del tetraedro cuarzo-olivina-clinopiroxeno-nefelina de Yoder y 
Tilley (1962). Sobre la curva que atraviesa diagonalmente el diagrama se proyectan la 
olivina, el dinopiroxeno y la plagioclasa, quedando la nefelina y cuarzo a ambos lados 
de la misma (superior e inferior, respectivamente). En este gráfico, el MPF define una 
trayectoria similar a la de las series alcalinas (curvas 8, MPF y 1, de La Roche y 
Leterrier, 1973; fig. 12.13b), aunque algo transidonal hacia las series monzoníticas.
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Por otro lado, existe un grupo de muestras (las mismas marcadas con círculos en el 
diagrama TAS), que también definen una trayectoria monzonítica en el gráfico R1-R2 
(curva 8*, fig. 12.13b), idéntica a las series shoshoníticas del Macizo de Ballons, 
Francia (Pagel y Letenier, 1980; curva 3) y del volcanismo Cenozoico de Perú 
(Lefevre, 1973; curva 4).

Fig. 12.12. (a) Diagrama TAS con campos de Middlemost (1994). En sombreado celeste se marca el 
campo de las rocas de alcalinidad media, (b) Mismo diagrama con curvas de tendencias para distintas 
series rocosas de Lameyre (1987) y Lameyre y Bonin (1991). Referencias: 1, serie calco-alcalina
tonalftica-trondhjemltica; 2, toleftica; 3, calco-alcalina granodiorítica; 4, serie monzonítica; 5, serie alcalina. 
Se indica el contenido de cuarzo y nefelina normativos de 40%. Las muestras enmarcadas por un círculo 
representan los términos finales de una serie monzonítica en el tramo cordillerano argentino (MT70; 
CM33; CM34; BR47). La línea punteada en (a) y (b) separa los campos alcalino y subalcalino según 
Miyashiro (1978). La figura (b) es una modificación de Lameyre (1987). Mismas referencias que en figura 
12.11. Los datos del BPA tomados de Suárez et al. (1985a).

Por el contrario, el BPA define una tendencia similar a las series calco-alcalinas de 

de La Roche y Leterrier (1973), curvas 9 y 7, respectivamente (fig. 12.13b).
La tendencia enriquecida en álcalis del MPF respecto al BPA se debe 

principalmente al elevado contenido en K2O de esta suite, la cual, como se indicó en 
capítulos previos, se agrupa en el campo de las rocas shoshoníticas en un diagrama 
K2O vs  S1O2 (ver también Cenado et al., 2005; González Guillot et al., en prensa); 
mientras que el BPA lo hace en el campo calco-alcalino de K2O medio a bajo (fig. 
12.14a). El Na2O, si bien es algo mayor en el MPF que en el BPA, no muestra 
diferencias tan significativas entre ambas suites (fig. 12.14b). La relación KzO/NajO 

también es alta en el MPF, en la mayoría de los casos por encima de 0,6 y cercano o 
por encima de 1 para rocas con más de 55% SiO2 (tabla 14.1), como es característico 
de las series shoshoníticas (Morrison, 1980). El contenido en TiO? del MPF es bajo 
(inferior a 1,3%; tabla 12.1 y fig. 12.15), acorde también con estas series.
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Fig. 12.13. Diagrama de clasificación de rocas plutónicas R1-R2 (de La Roche et al., 1980). (a) datos del 
MPF y BPA (BPA de Suárez et al., 1985a). Mismas referencias que en figura 12.11. Se indican algunos 
nombres de rocas: UM, ultramáficas; Gab ale, gabro alcalino; Gab, gabro; Gab-nor, gabro-norita; Sdio, 
slenodiortta; Mzd, monzodiorita; Mzn, monzonita; Dio, diorita; Q Mzn, monzonita cuarzosa; To, tonalita; 
Grd, granodiorita; Gr, granito. Con circuios se marcan rocas que definen una tendencia monzonitica 
(MT70; CM33; CM34; BR47). (b) series magmáticas típicas de otras partes del mundo comparadas con 
las del MPF y BPA. 1, series alcalinas; 2, 3 y 4 series shoshonlticas (monzonlticas) de Fiji (Gilí, 1970), del 
Macizo de Ballons, Francia (Pagel y Leterrier, 1980) y volcanitas cenozoicas de Perú (Lefevre, 1973), 
respectivamente; 5, monzogranitos del Macizo de Ballons (Pagel y Leterrier, 1980); 6, series tolelticas; 7, 
series calco-alcalinas (1, 6 y 7 de de La Roche y Leterrier, 1973); 8 y 8’, series alcalina y monzonitica del 
MPF, respectivamente; 9, serie calcoalcalina del BPA. Modificado de Pagel y Leterrier (1980).

Fig. 12.14. Alcalis frente a sílice en el MPF y BPA. (a) diagrama K2O-SÍO2 con líneas de división de 
Rickwood (1989). (b) diagrama Na2O-SiO2. No se aprecia notable enriquecimiento de soda en el MPF 
respecto al BPA, excepto en las rocas más diferenciadas.

Los elementos trazas también denotan diferencias entre las dos suites al Norte y 
Sur del canal Beagle. El MPF presenta mayor contenido de elementos LIL y P 
respecto al BPA (fig. 12.15). A su vez, presenta también mayores relaciones 
LILE/HFSE y LREE/HREE que el BPA (HREE representadas por Y, cuyo 
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comportamiento es similar al Yb (Rollinson, 1993), ya que no hay datos de HREE en el 
batolito al Sur del canal Beagle; tabla 12.1).

Las propiedades mineralógicas y geoquímicas de los grupos de rocas al Norte y 
Sur del canal Beagle, tales como se han presentado en esta Sección, permiten ratificar 
la hipótesis de González Guillot et al. (en prensa), basada sólo en el PDM, en la cual 
los plutones del tramo argentino de la cordillera Fueguina representan una suite 
diferente del BPA.

Tabla 12.1. Valores promedio de elementos trazas y relaciones de elementos del MPF, SPU y BPA.
Valores promedio

MPF SPU BPA

n
hbt

6
gab

12
mzd

4
mzn

8
sie

3
gd

1
a-d

3
dio

3
to
14

gd
10

gr mzd-q
2 2

SIO2 (%) 37,2- 43,1- 52,7- 53,00 62,7- 57,0 56,1- 48,4- 56,2- 59,8- 65,5- 60,7-
41,4 50,8 54,7 64,0 65,8 64,6 56,2 66,7 70,1 68,5 62,1

TiO2(%) 1,56 1.01 0,71 0,49 0,19 0,56 0,36 1,12 0,54 0,50 0,48 0,60
AI2O3 (%) 14,3 17,9 18,3 18,9 19,2 17,2 17,6 16,3 17,9 16,9 14,7 17,7
MgO(%) 9,04 4,70 2,7 1,62 0,25 3,40 1.79 5,53 2,24 1,85 1.70 1,90
Ba (ppm) 238 669 692 1022 590 640 1289 239 305 496 383 800
Rb (ppm) 18,3 67,2 79,6 103,7 148,6 50,8 63,1 18 26 56 79 118
Sr(ppm) 1024 1442 1575 1535 584 1062 1276 427 476 442 214 618
Zr(ppm) 31 74 121 125 101 107 149 71 113 136 144 212
Th(ppm) 1,38 5,13 9,56 12,39 16,17 10,1 17,0 3 5,21 10.7 12,5 24
Nb (ppm) 1,42 4,69 6,53 6,45 7,23 8,6 10,4 4,33 4,93 6,2 6,5 11
Y (ppm) 18,1 24,2 21.7 19,6 10,6 15,8 12,9 25 20,3 18,8 24,5 20
Yb (ppm) 1.54 2,18 2,06 1,98 1.18 1,59 1,32 2,5M

Rb/Zr 0,57 1,16 0,68 0,76 3,28 0,47 0,42 0,23 0,25 0,43 0,6 0,56
K2O/Na2O 0,74 0,74 0,77 1,05 1,38 0,55 0,50 0.24- 0.35* 0,83
Nb/Th 1,87 1,01 0,74 0,47 0,39 0,85 0,62 1.67 1,10 0,60 0,51 0,47
(La/Y)N 3,62 6,01 8,49 8,13 14,65 8,66 17,16 4.54 6,16 6,80 5,69 10,39
(La/Yb)N 5,3 8,0 10,4 11.2 15,6 10,2 19,62 9,9M -

Abreviaciones: hbt, homblendita; gab, gabro-diorita; mzd, monzodiorita-monzogabro; mzn, monzonita; sie, 
sienita; gd, granodiorita; a-d, andesrta-dacita; dio, diorita; to, tonalita; gr, granito; mzd-q, monzodiorita 
cuarzosa; n, cantidad de muestras. Datos del BPA de Suárez (1977b). * Complejo de Gabros y Grupo 
Plutónico Canal Beagle, respectivamente (datos de Suárez et al., 1985a). ** granodioritas y tonalitas del 
BPA a los 49°S, en el rango 61-66,5% SÍO2 (102 Ma; Calderón et al., 2007). La, Y e Yb normalizados a 
condrito según Taykx y McLennan (1985). Los datos de la SPU se agregan para una discusión más 
adelante.

El MPF se caracteriza entonces por la escasez o ausencia de cuarzo, sus dos 
paragénesis de minerales máficos, de cpx + hbl ± bt y de cpx + bt, y por su elevado 
contenido en álcalis (principalmente K2O), elementos LIL, y altas relaciones 
LILE/HFSE, (La/Y^ y (LREE/HREE)n . Esta suite define así una tendencia similar a 
rocas alcalinas saturadas en sílice (de La Roche y Letenier, 1973; Lameyre y Bowden, 
1982; Lameyre, 1987; Lameyre y Bonin, 1991).

Algunas muestras, sin embargo, se desprenden de esta tendencia principal, 
siguiendo un tren afín con series monzoníticas o shoshoníticas (Morrison, 1980; Pagel 
y Letenier, 1980; Lameyre y Bowden, 1982; Lameyre y Bonin, 1991). Entre estas 
últimas se encuentran las muestras del Mte. Rojo en el PDM. Aparentemente, los 
gráficos que representan estas tendencias en base a la composición modal (fig. 12.10)
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indican que la serie monzonítica podría estar caracterizada por una paragénesis de 
cpx + hbl (y sin bt), aunque las muestras que definen esta tendencia en los gráficos 
geoquímicos (figs. 12.12 y 12.13) no necesariamente respetan esta paragénesis. Por 
ejemplo, en el diagrama R1-R2 (fig. 12.13a), dos muestras del PDM (CM18 y CM38, 
no enmarcadas con círculo) ubicadas sobre la línea ol - cpx - pl, y próximas a la curva 
8’ (tendencia monzonítica del MPF; fig. 12.13b), podrían ser también integrantes de 

este tren, pero su composición máfica contiene 7,6% y 2,6% de bt (respectivamente), 
además de los otros mafitos (ver tabla 6.1). Por lo tanto, no puede asegurarse, con la 
información disponible, que las dos tendencias (alcalina saturada y monzonítica) se 
diferencien por la presencia o ausencia de biotita.

Fig. 12.15. Diagramas expandidos de elementos trazas del MPF y BPA, normalizados al promedio de 
rocas del BPA. (a) gabros, dioritas, monzodioritas, monzogabros del MPF en el rango 48-53% SÍO2, 
normalizadas al promedio de dos dioritas del BPA al Sur del canal Beagle (48-52% SÍO2; muestras 10 y 
16 de Suárez, 1977b). (b) monzonitas del MPF en el rango 55-59% SÍO2, normalizadas al promedio de 6 
muestras del BPA (5, 12, 18, 19, 26 y 34; tonalitas y dioritas cuarzosas entre 56-58% SÍO2; de Suárez, 
1977b).

Las rocas monzoníticas de la isla Navarino descriptas por Kranck (1932) y Katz y 
Watters (1966) se asocian claramente al MPF.

Las series monzoníticas incluyen los tipos litológicos gabros, dioritas, 
monzogabros, monzodioritas, monzonitas enriquecidas en minerales máficos, 
monzonitas cuarzosas, monzogranitos y escasos sienogranitos (Lameyre y Bowden, 
1982; Lameyre y Bonin, 1991). La composición máfica media de las series 
monzoníticas se caracteriza por anfibol (homblenda actinolítica) y biotita con alta 
relación Mg/Fe2+ (Lameyre, 1987). Por su parte, Morrison (1980) indica una 

composición cálcica para los clinopiroxenos de series shoshoníticas (ver figuras 6.24, 
7.27, 8.13). Esta composición sugiere, por lo tanto, que la presencia o ausencia de 
biotita en el MPF no define entre las tendencias monzonítica o alcalina.

Ahora bien, teniendo en cuenta la composición litológica, las series alcalinas 
saturadas (tal como las definen Pagel y Leterrier, 1980; Lameyre y Bowden, 1982; 
Lameyre, 1987; Lameyre y Bonin, 1991) se caracterizan por la ausencia de tipos 
litológicos intermedios, mostrando así un carácter bimodal (Lameyre, 1987), y gran 
abundancia de términos finales graníticos (Lameyre y Bowden, 1982). Esta 
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bimodalidad no se observa en el MPF, como así tampoco la dominancia de los 
términos finales de la serie (justamente ocurre lo contrario). Además, desde el punto 
de vista tectónico, estas series (comúnmente asociadas a las alcalinas subsaturadas) 
se ubican en (i) áreas de rifting continental (ejemplos clásicos son los de Oslo, Gardar 
(Groenlandia), Etiopía, sector oriental de la provincia Trans-Pecos (SO Texas)), (ii) en 
áreas anorogénicas con magmatismo de intraplaca, ya sea continental (como en 
Níger, Nigeria, Velasco (Bolivia)) u oceánica (islas Kerguelen; Hawaii). En otros casos 
(¡ii) se asocian con la culminación de un evento orogénico, en un régimen tectónico 
tensional, vinculado a colisiones continente-continente (como en Córcega e Adrar des 
Iforas (Mali)) (e.g. Lameyre y Bowden, 1982 y referencias allí citadas; Lameyre, 1987; 
Liégeois y Black, 1987; James y Henry, 1991; Lameyre y Bonin, 1991). Como se verá 
en la Sección 12.7, ninguno de estos casos coincide con el régimen tectónico que ha 
actuado durante la actividad del MPF. Teniendo en cuenta además la ausencia de 
bimodalidad en el MPF, se infiere que la tendencia alcalina saturada de esta suite no 
sería más que una variación transicional de una serie monzonítica. Por lo tanto, en la 
discusión que sigue se considerará al MPF desde este punto de vista.

Las series monzoníticas (y shoshoníticas), por otro lado, son consideradas 
generalmente como tardi-orogénicas y de emplazamiento posterior a series calco- 
alcalinas a las cuales se asocian espacialmente (Morrison, 1980; Lameyre y Bowden, 
1982; Pitcher, 1986; Bonin, 1987; Lameyre y Bonin, 1991; Liégeois et al., 1998). 
Además, dada la asociación de este tipo de magmatismo con corteza continental 
(márgenes continentales activos o arcos de islas en presencia de corteza de esta 

naturaleza), el origen de este tipo de magmas ha sido generalmente atribuido a 
contaminación cortical de magmas alcalinos (Joplin, 1968; Jakeá y White, 1969; Bonin, 
1987). Dada la relación temporal que guarda el MPF con el BPA (como se indicó al 
comienzo de esta sección), la idea del emplazamiento tardi-orogénico no parece ser 
válida para las rocas estudiadas en esta Tesis. Respecto al efecto del aporte cortical, 
si bien este fenómeno ha tenido lugar en la evolución, de al menos, el PDM 
(diferenciación por AFC), no sería responsable del aporte de álcalis (ver Secciones 

12.2 y 12.5).
Por lo tanto, el tren de alcalinidad media (alcalino saturado-monzonítico) del MPF 

sugiere que la génesis de esta suite es muy diferente a la del BPA, posiblemente, 
derivada de otra fuente y/o por un porcentaje de füsión parcial diferente.

12.5- EL CARÁCTER POTÁSICO DEL MPF: ¿Rasgo primario o adquirido?

Antes de abordar el origen de los magmas del MPF, se darán a continuación 
algunos comentarios sobre la alcalinidad de esta suite.

El carácter medianamente alcalino de los plutones del MPF no ha sido 
considerado como un rasgo original de los magmas en trabajos previos (Acevedo et 
al., 1989; 2000; 2002; 2004; González Guillot et al., 2005), atribuyendo el 
enriquecimiento en potasio observado a procesos secundarios.
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En el Co. Jeu-Jepén, Acevedo et al. (2000, 2004) indican la autointrusión de un 

magma sien ¡tico en rocas dioríticas, a las cuales habrían transformado en monzonitas 
por un proceso de autometasomatismo. El líquido sienítico representaría un magma 
residual derivado por diferenciación a partir de la cristalización de las dioritas (según la 
interpretación de estos autores), luego inyectado a modo de filones, transfiriendo iones 
de K al encajante diorítico. Este fenómeno se habría dado en las inmediaciones de las 
inyecciones, conservándose el protolito diorítico intacto en tos sectores alejados de 

éstas.
En Ea. Túnel, Acevedo et al. (1989) proponen un fenómeno semejante. En este 

caso, venas de sienita intruyen un cuerpo homblendítico-piroxenítico, dando como 

resultado de la interacción entre ambas facies un híbrido, según estos autores. Más 
tarde, Acevedo et al. (2002) asumen que la alcalinidad que muestra la HU se debe a 
enriquecimiento en K por contaminación cortical durante el ascenso del magma hacia 
el nivel de emplazamiento, y que la subsaturación en sílice se explica por presencia de 
venillas de carbonato (producto de un metamorfismo retrógrado), las cuales provocan 
una disminución en la proporción relativa de este óxido en tos análisis químicos. De 
esta manera proponen una naturaleza calco-alcalina para el magma original.

Más tarde aún, en un trabajo preliminar sobre el PDM, González Guillot et al. 
(2005) mantienen la idea de Acevedo et al. (2000), con generación de monzonitas a 
partir de contaminación de rocas dioríticas por inyecciones de sienita. El elevado 
contenido en álcalis del plutón, según estos autores, se debería, así mismo, a este 
fenómeno.

En sector chileno, en el BPA, Nelson et al. (1987) indican que la separación 
geoquímica entre las dos series CAT (de bajo potasio) y CAG (de potasio medio, ver 
Sección 5.2) en la zona del canal Baker (48°S) es menos notoria que en el sector del 
golfo Xaultegua (51 °S). Esto se debe a que los plutones en Baker, más antiguos, han 
sufrido mayor asimilación de material cortical que al Sur, ¡dea que está de acuerdo con 
el tren general del batolito, el cual muestra decrecimiento en contaminación cortical 
con la edad de los plutones (Bruce et al., 1988; Weaver et al., 1988,1990). El material 
cortical habría aportado potasio a los magmas de la serie CAT, enmascarándolos con 
tos de la serie CAG.

Kranck (1932) asume que las monzonitas del Sur de la isla Navarino serían el 
producto de asimilación de rocas carbonáticas por parte de magmas calco-alcalinos 
normales.

Stem et al. (1991b), por su parte, propone que la Fm. Barros Arana (ver Sección 
4.3), habría adquirido su carácter potásico por contaminación con manto litosférico 
(fuente enriquecida en LILE; fig. 12.16).

Se ha brindado suficiente información en éste y tos capítulos previos que sugiere 
que todas las litofacies en cada plutón del MPF están relacionadas genéticamente, y 
según un orden de evolución normal, es decir, desde unos primeros diferenciados 
ultramáficos, pasando por gabros y dioritas, luego por monzogabros y monzodioritas, 
por monzonitas y finalmente se llega hasta las venas de sienita y sienita 
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alcalifeldespáticas. Esta diferenciación lúe alcanzada mediante un proceso de AFC. 
De esta manera debe descartarse que las monzonitas son los tipos litológicos más 

modernos de la suite y que su origen haya sido por hibridización entre un “invasor'* 
sienítico en protolito diorítico u homblendítico.

Fig. 12.16. La composición isotópica dal PDM se 
muestra esquemáticamente mediante una barra, 
dado que solo se cuenta con un dato de ^Sr/^Sr 

inicial (bolsón gábrico en homblendita). La barra 
incluye todo el rango de valores cNd¡ del plutón 
(Tabla 6.6), ubicada a 0,703906 87Sr/®®Sr. Las 

flechas indican la tendencia esperada que 
seguirían las muestras asumiendo un aporte 
cortical conjunto con la cristalización 
fraccionada. Esta tendencia se aleja de la 
composición isotópica del manto litosférico 
patagónico (Stem et al., 1989, 1990), como asi 
también de la de la Fm. Barros Arana (estrellas; 
Stem et al., 1991b, recalculadas a 110 Ma).
También se muestran datos del Complejo Tortuga (Stem, 1991), MORB (DePaolo, 1988) y de plutones 
mayores de 100 Ma del BPA (Weaver et al., 1990). Figura modificada de Stem (1991).

De todos modos, sí se puede certificar la existencia de fenómenos locales de 
adición de potasio en todas las localidades estudiadas. Esto implica que las 
observaciones de Acevedo et al. (1989, 2000, 2004) y González Guillot et al. (2005) 
son, en cierto modo, verdaderas; es decir, hay líquidos sieníticos que invaden otras 
rocas más pobres en feldespato potásico, pero en ningún caso debe interpretarse que 
las monzonitas se han generado de este modo, sino que, contrariamente, las sienitas 
“invasores” son un diferenciado residual a partir de la cristalización de aquellas.

En muchos casos este residuo sienítico ha permanecido in situ, como lo atestiguan 

el feldespato potásico intersticial que crece entre cristales de plagioclasa y mafitos en 
monzonitas (figs. 6.7od, 7.5d, 8.5c, 9.7a-b), o la disposición de este mineral en 
lentecillas descripto en la Monzonita Cuarzosa Beauvoir (fig. 9.8d). Pero esto no se 
considera una invasión, sino que, como se explicó en párrafos previos, representa la 
etapa final de cristalización de monzonitas, dentro de lo que se conoce como el 
sistema petrogenético residual.

En otras circunstancias, en cambio, este diferenciado ha migrado hacia otros 
sectores. En este caso hay adición de potasio desde una fuente externa, pero, hasta 
donde se conoce, éste es un fenómeno, además de localizado, físico y no químico, es 
decir, las inyecciones sieníticas invaden la roca, en ocasiones en sistemas muy 
anastomosados (fig. 12.17, ver también figs. 7.6a, 8.5d), pero en ningún caso se ha 
observado intercambio iónico entre las sienitas y su hospedante, de modo que este 
fenómeno no consiste un proceso metasomático.

Resta aún identificar la fuente del potasio del MPF. Dado que la asimilación de 
material cortical ha sido en cierto modo significativo en la evolución de, al menos, el
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PDM (aunque se infiere que este proceso ha actuado también en los demás plutones, 
ver Sección 12.2), puede mantenerse cierta sospecha de que el potasio sea aportado 
por el material asimilado, siguiendo el criterio de Acevedo et al. (2002) y Nelson et al. 
(1987). Sin embargo, pueden considerarse varios aspectos que conducen a 
desestimar al aporte cortical como fuente del enriquecimiento en potasio. En primer 
lugar, se ha indicado que las rocas ultrabásicas y básicas del PDM tienen valores 
isotópicos muy primitivos, lejos de haber sido afectados por un componente cortical 
(ver Sección 12.2). No obstante su carácter no contaminado, muestran elevado 
contenido en potasio y álcalis total, ubicándose en los campos shoshonítico y de 
alcalinidad media en los diagramas SiO2 - K2O y TAS (figs. 6.16, 14.14 y 14.16). Por 
otro lado, se ha demostrado que la tonalita de biotita y granate de Ea. Túnel 
representa un caso extremo de asimilación de metapelitas por parte de magmas 

dioríticos, y sin embargo esta unidad es calco-alcalina, con abundante cuarzo libre.

Fig. 12.17. Homblendita (en transición a melagabro) 
cortada por un dique de sienita del que se 
desprenden numerosas venillas anastomosadas del 
mismo material. Bloque suelto en Mte. Kranck. A 
pesar de la intrincada red de venillas no se aprecia 
contaminación dentro de cada fragmento de 
homblendita.

Además, aunque Nelson et al. (1987) 
hayan notado que por efecto de asimilación 
cortical los plutones de la serie CAT del 
BPA en el canal Baker hayan adquirido 

potasio, en ningún caso estas rocas llegan a constituir series monzoníticas 
medianamente alcalinas como lo es el MPF. Incluso, los fenómenos de asimilación 
pudieron repetirse varias veces en la historia del arco magmático, y sin embargo, el 
MPF representa un evento único muy acotado en el tiempo, respecto a la longevidad 
del arco calco-alcalino (Fm. Hardy y BPA). Una diferente composición en el material 
cortical asimilado no parece ser la causa tampoco, ya que las unidades que 
constituyen la corteza (y roca de caja) tanto al Sur como al Norte de la cuenca 
marginal son las mismas (Formaciones Lapataia, Lemaire, Yahgán). Por otro lado, no 
existen evidencias de que en el tramo argentino de la cordillera Fueguina existan rocas 
carbonáticas (cretácicas o más antiguas) y más abundantes que al Sur del canal 
Beagle, para asumir un origen de la suite como lo propuso Kranck (1932) para las 
monzonitas del seno Grandi (Chile).

Además, el hecho de que en el sector argentino haya dominancia casi exclusiva de 
rocas de la serie alcalina saturada-monzonítica, contrariamente a lo que ocurre al sur 
del canal Beagle (y al Oeste sobre la costa pacífica), debe reflejar también un control 
geográfico. De todos modos, la presencia de rocas de alcalinidad media también en la 
isla Navarino implica que el canal Beagle no es una barrera rígida que separa a las 
dos suites (además debe recordarse la presencia de rocas calco-alcalinas (SPU), en 
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territorio argentino, ver Capítulo 7 y Sección 12.8). Es decir, el tactor geográfico debe 

ser tenido en cuenta conjuntamente con otros factores, como es la edad de las rocas. 
Esto se tratará en la Sección 12.7.

Cómo se verá más adelante, el manto litosférico podría ser una fuente potencial de 

K para el MPF (como es sugerido para Barros Arana). El alejamiento de los datos 
isotópicos del PDM de aquellos del manto litosférico patagónico (fig. 12.16) 
presentados por Stem et al. (1989, 1990), puede deberse al aporte cortical 
experimentado por el primero. De todos modos, si bien pudo haber contaminación de 
los magmas del MPF con este manto, existen modelos que explican claramente el 
aporte de K a magmas generados en la cuña astenosférica en los sectores más 
profundos de la zona de Benioff (ver Sección 12.7).

Por lo tanto, los argumentos presentados aquí apuntan a que el potasio en el MPF 
es, bien un componente primario, proveniente de la fuente, y no adquirido por 
procesos posteriores a la fusión parcial; o al menos en parte, incorporado durante el 
ascenso a través del manto litosférico. En ningún caso representa adición de material 
cortical o procesos de autointrusión de líquidos sieníticos.

12.6 -LAS VARIACIONES GEOGRÁFICAS

El MPF no solo muestra diferencias litológicas, geoquímicas e isotópicas con el 
BPA, como se ha visto hasta ahora, sino que también evidencia variaciones dentro de 
la misma suite que, aunque menos contrastantes, son significativas y reflejan los 
procesos petrogenéticos que han actuado en la génesis y evolución de los magmas 

(González Guillot et al.. 2007a).
Estas variaciones son desde el punto de vista litológico y geoquímico, y se 

manifiestan de manera consistente de Sur a Norte, es decir, con el aumento de la 
distancia a la trinchera. Además, puede indicarse un decrecimiento de la edad en este 
sentido, aunque la escasez de datos, sumado a la variabilidad de métodos empleados 
y fitologías muestreadas, no permite precisar la magnitud de tal decrecimiento (ver 
Capitulo 5). Tampoco se cuenta con datos isotópicos, aparte de los del PDM, que 
permitan un estudio comparativo desde este punto de vista entre los distintos plutones.

La distribución geográfica de los plutones en la cordillera Fueguina de Sur a Norte, 
tal como se la considera en esta discusión, es como sigue: BPA, HU, PDM, IMK y MJJ. 
Si bien en coordenadas actuales el IMK se encuentra ligeramente más al Norte que la 
MJJ, esta última es la que se encuentra más alejada del eje de los plutones del BPA 
contemporáneos, que sigue una orientación ESE, pasando por el cabo de Hornos, 
centro de isla Hoste, SO de isla Gordon, y de allí más hada el NO (Chile) (fig. 12.18). 
Además, es necesario restituir la transcurrenda cenozoica a lo largo del sistema de 
fallas Magallanes-Fagnano (SFMF) para ajustar aún más la posición relativa del IMK 
(se considera un desplazamiento de 22 km, tal como se verá más adelante en esta 
misma sección). Por lo tanto, posidonando el frente volcánico del arco del Aptiano en 
el cabo de Hornos (distancia cero), la HU se ubica a 87 km de aquel punto, el PDM a
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129 km, el IMK a 131 km y la MJJ a 137 km (distancias actuales). Estos valores 
podrían ser algo mayores considerando que el frente volcánico podría estar sumergido 
bajo el océano Pacífico, y que tuvieron lugar varios pulsos de acortamiento orogénico 
(ver Capítulo 4 y Sección 12.7).

Fig. 12.18. Distribución de edades de rocas plutónicas del BPA, MPF y SPU. Fuentes BPA: Halpem 
(1973), Suárez et al. (1985a, 1986); SPU: Ramos et al. (1986), Acevedo et al. (2002); MPF: Martinioni et 
al. (1999a), Acevedo et al (2000, 2002), este trabajo. Se indica además sombreado en rojo la posición 
aparente del arco magmático calco-alcalino contemporáneo con el MPF (Arco cc Km). Eq. MPF: posibles 
equivalentes del MPF en el Sur de isla Navarino (Nav) (Kranck, 1932; Katz y Watters, 1966; sin edad 
registrada) y SE isla Gordon (IG; equivalencia estimada en base a datos de Suárez et al., 1985a, de 108- 
110 Ma). BP: bahía Parry, PD: península Dumas, Sv: cerro Svea. Observaciones: (1) Las homblenditas 
medianamente alcalinas de isla Gordon (naranja) de 108-110 Ma no se incluyen en el sombreado rojo, 
dado que según la interpretación del presente autor podrían ubicarse dentro del MPF y no en el BPA. (2) 
La edad de 104 Ma del Co. Rodríguez (al Norte del IMK) pertenece al dique 1B2, correlacionable al MPF. 
En esta localidad a su vez, afloran otros diques posiblemente vinculados genéticamente a la SPU (ver 
Capitulo 9). (3) La edad de 77 Ma de un dique granítico de la península Ushuaia (SPU: Ramos et al., 
1986) cae en el rango de edades registradas a lo largo del flanco Sur de cordillera Darwin (79-66 Ma) 
consideradas rejuvenecidas (Bruce et al., 1991; Cunningham, 1995). Esta figura es una modificación de la 
fig. 5.6.

Teniendo en cuenta la composición litológica de los plutones del MPF, se observa 
un aumento de la proporción relativa de afloramientos de rocas más diferenciadas 
(monzonitas, sienitas y sienitas alcalifeldespáticas) respecto a menos diferenciadas 
(ultramafitas) hacia el Norte (González Guillot et al., 2007a). Este comportamiento es 
acompañado además por un incremento en la abundancia de feldespato alcalino en 
las facies más diferenciadas (ver Capítulos 6 a 9).

Comenzando por el Sur, se ha indicado que la HU está dominada por rocas 
ultramáficas y máficas, mientras que las monzonitas y sienitas se restringen sólo a las 
venas finales, volumétricamente de poco peso comparado con las facies anteriores. 
Un poco más al Norte, en el PDM, las rocas máficas ocupan la mayor superficie del 
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cuerpo, siendo las rocas ultramáficas, aunque abundantes, de menor distribución 
relativa (en sentido areal). La abundancia relativa de monzonitas, respecto a otras 

litologias, es mayor en esta localidad que en la anterior. Las sienitas, sin embargo, 
conforman al igual que en la HU, venas póstumas de escaso volumen total. En 
ninguna de las dos, por otro lado, están presentes las sienitas alcalifeldespáticas. En 

el extremo Norte de la suite, el IMK y la MJJ presentan la mayor abundancia relativa 
de monzonitas y sienitas. En ambas localidades estas últimas constituyen cuerpos 
globosos, además de las venas póstumas. Los dos plutones presentan además, venas 
de sienita alcalifeldespática.

Se han estimado las proporciones amales relativas entre rocas ultramáficas 
(homblenditas y piroxenitas), máficas (gabros, dioritas, monzogabros y monzodioritas) 
e intermedias (monzonitas y sienitas), UM:M:I, para cada una de las localidades en las 
que se dispone de un mapa geológico. De este modo queda excluida la MJJ, pero, 
como se indicó en el párrafo anterior y en los capítulos correspondientes, la 
abundancia relativa de tipos litológicos de esta localidad es equivalente al IMK. Para 
los cálculos no se tuvieron en cuenta las venas de sienita y sienita alcalifeldespática, 
por razones de escala (y por lo tanto ser arealmente insignificantes respecto a las 
demás litologias). El stock del Mte. Rojo (PDM), caracterizado por monzodioritas y 
monzonitas, fue repartido arbitrariamente en partes iguales para las clases máfica e 
intermedia. En el IMK no se tuvieron en cuenta, además, las cuatro apófisis que 
afloran al Norte del cuerpo principal (ver figura 9.2), ya que se desconoce su litología. 
En el mapa geológico de esta localidad (fig. 9.2), se ha indicado también una unidad 
constituida por gabros / dioritas, monzogabros / monzodioritas (rocas con piroxeno y 
biotita) y monzonitas (más pobres en feldespato alcalino que la Monzonita Cuarzosa 
Beauvoir), identificada con color verde. De manera arbitraria, toda esta superficie fue 
repartida por partes iguales entre unidades máficas e intermedias (aunque 
aparentemente dominan las primeras, el procedimiento es expeditivo y no modifica 

esta interpretación). De este modo, se han obtenido los siguientes resultados 

(UM:M:I):

HU: 1:1,03:0
PDM: 1:12:4 
IMK: 1:112 : 300,

los cuales quedan expresados en la figura 12.19.
Esta característica del MPF, con aumento relativo en afloramientos de facies más 

diferenciadas respecto a menos diferenciadas hada el Norte, podría estar reflejando 
simplemente diferentes niveles estructurales de exposición de las distintas cámaras 
magmáticas, y no diferencias petrogenéticas. A pesar de que este hecho podría ser 
considerado correcto, ya que el empuje y alzamiento de la cordillera proviene desde el 
Sur (coordenadas actuales, ver más adelante), no parece ser la causa del fenómeno 
observado. Si se comparan por ejemplo la MJJ con el IMK, ambos poseen una
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proporción de litologías semejante, sin embargo, el primero de estos plutones 
constituye claramente el techo de una cámara magmática, mientras que el segundo 
representa un nivel estructural más profundo de otra cámara. Teniendo en cuenta 
ahora a la HU, en ésta se han observado remanentes metasedimentarios por encima 
evidenciando que este cuerpo representa también el techo de una cámara magmática, 
o bien una porción muy próxima a ésta. A pesar de ello, la abundancia relativa entre 
facies ultramáficas, máficas e intermedias es muy disímil entre esta unidad y la MJJ (e 
IMK).

Fig. 12.19. Abundancia relativa para cada localidad estudiada entre unidades ultramáficas (homblenditas 
y piroxenitas), máficas (gabros, dioritas, monzogabros y monzodioritas) e intermedias (monzonitas y 
sienitas (excluidas sienitas de venas)), Los cálculos fueron efectuados en base al área que
ocupan las diferentes litologías en los mapas geológicos (figs. 6.2,7.2 y 9.2).

Desde el punto de vista geoquímico, el MPF muestra un incremento en el 
contenido de K2O, para un mismo valor de SÍO2 en roca total, de Sur a Norte 
(González Guillot et al., 2007a).

Si se agregan las líneas de tendencia (regresiones lineales) para las series de 
datos de la figura 12.14a, puede verse claramente lo expresado en el párrafo anterior 
(fig. 12.20). Todas las curvas de la figura arrojan un nivel de confianza mayor a 99,9%, 
por lo tanto las regresiones lineales indicadas explican perfectamente la distribución de 
cada conjunto de datos. En la figura 12.20 se puede observar, además, que la tasa de 
incremento en K2O con la diferenciación de las rocas aumenta también hacia el Norte 
(aumenta la pendiente de cada curva). Esta tasa, y el contenido absoluto de K2O 
respecto a SiO2, son incluso superiores a las del BPA (fig. 12.20).

El comportamiento espacial del contenido de K2O observado en roca total, también 
se manifiesta en la homblenda (González Guillot et al., 2007a). Así, las homblendas 
de la MJJ presentan los valores más altos de K2O, comparados con el contenido de 
SiO2 del mineral, las del PDM muestran los valores medios, y las de la HU los más 
bajos (fig. 12.21). Se han utilizado en la figura 12.21 solo las magnesiohastingsitas, 
dado que están presentes en los tres plutones (para el IMK no hay datos de química 
mineral). Se utiliza la SiO2 en lugar del #Mg como índice de comparación, ya que este 
óxido presenta mejor correlación con la diferenciación de la roca hospedante (ver 
Capítulo 6). Se muestran a modo comparativo también homblendas (tschermakitas) 
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del BPA (Bruce et al., 1989), las cuales muestran valores significativamente más bajos 

que todo el MPF. Anfíboles de composición magnesiohomblenda sólo se han 
identificado en el PDM y HU. Estos datos ploteados en un gráfico similar muestran una 
dispersión demasiado grande y no pueden ser explicadas por una regresión lineal, de 
todos modos, si bien el contenido en K2O de estos anfíboles es más bajo que el de las 
magnesiohastingsitas para toda la suite, siguen siendo superiores respecto a las 
tschermakitas reportadas para el BPA por Bruce et al. (1989).

Fig. 12.20. Variación del K2O respecto a SÍO2 en roca total, con curvas de regresión lineal. Se indican la 
fórmula y los parámetros estadísticos (R2, n (número de muestras) y grado de confianza) de cada recta. 

Datos del BPA de Suárez et al. (1985a) y del MPF de Acevedo et al. (2002, 2004) y esta Tesis. Se 
observa un Incremento en el contenido de K2O para un mismo valor de SÍO2 (excepto para algunas 
ultramafitas de la HU), como asi también una mayor tasa de incremento K2O, de Sur a Norte. Se indican 
las lineas de división de Rickwood (1989) para los campos de bajo, medio y alto K y shoshonftioos.

El contenido de K2O de las biotitas, ya sea comparado con la SÍO2 o #Mg, es 
mayor en la MJJ que en le PDM, de todos modos, ios datos muestran, al igual que las 
magnesiohomblendas, una dispersión muy grande, y no permiten un estudio 
comparativo significativo.

Respecto a los elementos traza, se puede observar en la figura 12.15 un mayor 
enriquecimiento en Rb, Ba y Th en monzonitas de la MJJ respecto a los demás 
plutones de la suite, mientras que las rocas menos diferenciadas no muestran grandes 
variaciones. La relación (La/Y)N (factores de normalización de Taylor y McLennan, 
1985) también muestra mayores valores de S a N, desde 1,429 para el BPA (n: 35; 
datos de Suárez, 1977b; para todo el rango de edades del batolito), 1,390 para la HU 
(n: 7), 1,553 para el PDM (n: 14), 1,883 para el IMK (n: 4) y 2,212 para la MJJ (n: 7).
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Fig. 12.21. Variación del K2O respecto a S1O2 en homblendas (magnesiohastingsitas), con curvas de 
regresión lineal. Se indican la fórmula y los parámetros estadísticos (R2, n (número de muestras) y grado 

de confianza) de cada recta. Cada conjunto de datos puede ser explicado por una regresión lineal, 
excepto los del BPA (confidencia menor a 80,0%), de todos modos, son indicados con fines comparativos. 
Datos del BPA de Bruce et al. (1989) (homblendas de rocas máficas: gabro / diorita) y del MPF de 
Acevedo (1996) y esta Tesis. Se observa un incremento en el contenido de K2O para un mismo valor de 
SÍO2 en las homblendas en los distintos plutones de Sur a Norte.

Las variaciones observadas de Sur a Norte sólo responden a un control 
geográfico, si bien coinciden también con un decrecimiento de la edad de las rocas en 
este sentido, de 115-113 Ma a 93 Ma (ver sección siguiente). Un incremento gradual 
en el contenido de feldespato potásico, K2O, U, Th, ^Sr/^Sr con la distancia al margen 

continental, independientemente de la edad de los plutones, ha sido observado en 

otras partes del mundo, como es el caso del batolito de Sierra Nevada (Bateman, 
1983, y referencias allí citadas).

Relación entre el IMK y la MJJ

Como corolario de las variaciones espaciales enumeradas en los párrafos 
precedentes, se hace aquí un análisis comparativo más intensivo entre el IMK y la 
MJJ, el cual posee un interés tectónico regional.

La disposición geográfica de ambos plutones, sobre el eje del SFMF, pero en 
bloques opuestos; sumado a una petrología y geoquímica -a grandes rasgos- similar, 
invita a pensar que los dos constituyeron alguna vez un único cuerpo, separados 
actualmente por la tectónica transcurrente pos-Ándica. Esta vinculación es igualmente 

insinuada por Peroni et al. (2007).
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El IMK se ubica al Norte del SFMF, a unos -60 km al Oeste del Co. Jeu-Jepén, 
éste ubicado, a su vez, del lado Sur del sistema de fallas (fig. 9.1). Esta posición y 

distancia relativa de uno respecto al otro son consistentes con el sentido levógiro de 
las fallas, y con los desplazamientos relativos propuestos a lo largo de ella por algunos 
autores (ver más adelante y Capitulo 4).

La composición modal de los componentes principales de cada cuerpo 
(especialmente rocas ricas en feldespato alcalino), junto a la geoquímica 

medianamente alcalina y rica en K2O claramente indican que ambos cuerpos están 
relacionados genéticamente y pertenecen a la misma suite (MPF). Sin embargo, al 
analizar en detalle las características de cada plutón, surgen a la vista numerosas 
diferencias que hacen dudar de la hipótesis de un cuerpo único.

En primer lugar, se pueden enumerar algunas diferencias observadas pero que no 
son argumentos suficientes para contradecir esta hipótesis:

1- Ya se ha indicado en el Capítulo del Co. Jeu-Jepén (8) que el intrusivo en dicha 
localidad presenta rocas metasedimentarias por encima, evidenciando que el 
alzamiento tectónico y erosión allí han llegado hasta el nivel del techo del plutón. Por 
su parte, el IMK carece de cubierta metasedimentaria, lo que demuestra que el nivel 
estructural de exposición es más profundo que en el Co. Jeu-Jepén (de acuerdo, a su 
vez, con la observación de Martinioni (1997) respecto a la roca de caja; ver Capítulo 
9). Esto, por sí solo, no representa inconvenientes si se intenta eliminar la deformación 
para llevar ambos cuerpos a una misma posición. Incluso, el hecho de que haya una 
componente de desplazamiento vertical a lo largo del SFMF, estimada en 0,5-3 km 
(Winslow, 1982; Klepeis, 1994b), favorece tal hipótesis, ya que el Co. Jeu-Jepén se 

ubica sobre el labio bajo, y el nivel topográfico de afloramiento en ambos plutones es 
similar.

2- Por otro lado, teniendo en cuenta a los diques de lamprófiro, la diferente actitud 
de los juegos de diques de homblenda-piroxeno (presentes en ambos intrusivos) 
indicaría que tuvo que haber habido por lo menos un basculamiento de -30-40°, con 
cambio de la inclinación de 61°NE (MJJ) a -90-80®SO (IMK) (comparar los datos de la 
Sección 9.2 con la figura 8.6b del Capítulo 8). Si bien Klepeis (1994b) sostiene que no 
existe rotación de los bloques al Norte y Sur de la falla, para el sector del Mte. Hopo 

(ubicado a -45 km al O del Mte. Kranck, en Chile; ver figura 2.1 para ubicación), 
Baraldo et al. (2002) indican un basculamiento del intrusivo del Jeu-Jepén de 34° hacia 

el N y 27° en sentido antihorario. Considerando, además, que no sólo los procesos de 
rotación de bloques son intrínsecos de los sistemas transcurrentes a lo largo del 
rumbo de la estructura, sino que también pueden darse en sentido vertical, ya que 
generalmente existen cambios en el campo de esfuerzos a medida que se asciende en 
la litosfera (esto último vinculado al diferente nivel estructural de ambos intrusivos), la 
diferencia en actitud de los lamprófiros no constituye tampoco un argumento en contra 
a la hipótesis del cuerpo único.
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3- Finalmente, la mineralogía del metamorfismo de contacto de las aureolas de 
ambos intrusivos es diferente. Mientras el homfels del Co. Jeu-Jepén se caracteriza 
por la presencia de cordierita (Camacho, 1948; Petersen, 1949, y muestras 
pertenecientes a D. Acevedo analizadas por el presente autor), asociada a biotita 
(Acevedo et al., 2004), en la aureola de contacto del Mte. Kranck se observa una 
mineralogía caracterizada por granate (Martinioni et al., 1999a y esta Tesis). De todos 
modos, esta diferencia mineralógica puede responder simplemente a una diferente 
composición del protolito (Fm. Beauvoir en el Co. Jeu-Jepén y una posible unidad más 
antigua en el Mte. Kranck; Martinioni, 1997).

Los inconvenientes que hacen perder sustento a aquella hipótesis surgen, sin 
embargo, en otros aspectos, como ser

4- Se han descripto tipos litológicos presentes en un plutón y ausentes (o al menos 
no reconocidos) en el otro. Un ejemplo son el Gabro 12 y la MCB, ausentes en el Co. 
Jeu-Jepén. Otro ejemplo son los lamprófiros de piroxeno y de piroxeno-biotita 
presentes en este último sitio, y no reconocidos en el Mte. Kranck.

5- Dentro de los aspectos petrográficos, se ha mencionado la ausencia de 
homblenda en las rocas del Co. Jeu-Jepén (a excepción de las rocas ultramáficas y 
algunas máficas). Sin embargo, este mineral es bastante común en el Mte. Kranck (ver 
tablas 8.1 y 9.1), y sin considerar aún al Gabro 12, facies que no puede ser usada 
como parámetro comparativo ya que está ausente en el primer sitio. Como otro 
ejemplo puede citarse a la apatita de las monzonitas del Co. Jeu-Jepén, la cual 
aparece fácilmente visible a ojo desnudo por su tamaño (cristales de hasta 4 mm), 
abundancia, y coloración amarillenta. En rocas semejantes del IMK esta fase es 
menos abundante y es reconocible solo al microscopio. El cuarzo es otra fase de 
distribución disímil, siendo más abundante en las rocas del IMK.

6- Los datos geoquímicos de roca total no muestran diferencias tan evidentes. Sin 
embargo, se ha indicado precedentemente un leve menor contenido de K2O respecto a 
SiO2 para las rocas del IMK. En este sentido, la composición del IMK es más próxima 

al PDM que a la MJJ (fig. 12.20). El resto de los óxidos no muestran diferencias 
significativas (a excepción del TiO2), como así tampoco los elementos trazas. Por otro 
lado, aunque también existe superposición de los datos en el diagrama de tierras 
raras, cada cuerpo presenta ciertas particularidades, y muy consistentes dentro de 
cada grupo (fig. 12.22). Por ejemplo, el IMK posee un patrón de LREE y HREE sin 

quiebres (excepto el empobrecimiento en LREE del Gabro 12), mientras que la MJJ 
muestra ciertos picos en las LREE, con un déficit en el contenido de Ce y un pequeño 
exceso de Pr. Además, el patrón de HREE también muestra ciertas diferencias, siendo 
mucho más plano y menos variable en el IMK.

7- Analizando una vez más los mapas aeromagnéticos de TdF (fig. 3.1; 
SEGEMAR, 1998), puede observarse una anomalía positiva importante alrededor del 
Co. Jeu-Jepén, originada por el intrusivo que allí aflora. Esta anomalía está 
desconectada de aquella que circunscribe al IMK, y además, son de intensidades 

274



Capítulo 12. Discusión M González Guillot

diferentes. Sin embargo, en el Co. Pirámide, ubicado a -22 km hacia el Oeste del Co. 
Jeu-Jepén, y en el bloque opuesto de la traza principal del SFMF, aparece una 

anomalía positiva muy semejante en la magnitud de las intensidades magnéticas a la 
de este último cerro, y a su vez conectada a la anterior mediante un estrangulamiento. 
Esta anomalía magnética sugiere que por debajo del Co. Pirámide (caracterizado por 
afloramientos de sedimentitas del Paleoceno; Buatois y Camacho, 1993) puede haber 
rocas intrusivas, separadas del Co. Jeu-Jepén por transcurrenda. La distancia que 
separa los picos de máxima intensidad en ambas anomalías es de 21,5 km. Sin 
embargo, Torres Carbonell et al. (2008), correlacionan el contacto entre el Cretácico 
superior - Paleoceno aflorante en el Co. Pirámide y en el Co. Malvinera (ubicado en la 
placa opuesta y al Este del Co. Jeu-Jepén) y establecen un desplazamiento sinistral a 
lo largo del SFMF de 48 km.

Fig. 12.22. Diagrama de tierras raras para rocas del IMK y la MJJ (factores de normalización de 
Nakamura, 1974).

Los 21,5 km estimados aquí para el desplazamiento a lo largo del SFMF puede no 
ser del todo preciso, dado que el mapa aeromagnético utilizado está hecho a escala 
regional y no de detalle, y por lo tanto la geometría de las anomalías y posición de los 
picos magnéticos puede diferir de la realidad en cierto grado, y principalmente, a que 
tal interpretación “supone'’ la presencia de un cuerpo ígneo subaflorante. De todos 
modos, este desplazamiento está en el orden de los 20-25 km, como lo sugieren 

Klepeis (1994b) y Olivero y Martinioni (2001).
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Ya sean 21,5 km o 48 km el desplazamiento a lo largo de la falla, ninguna de estas 
estimaciones son suficientes para contrarrestar los 60 km que separan al IMK de la 
MJJ. Por lo tanto, esto último sumado a los argumentos 4 a 6 presentados aquí, 
indican que debe descartarse la posibilidad de que estos dos plutones hayan sido un 
único cuerpo con anterioridad a los movimientos transcurrentes a lo largo de la falla. Y 
como una segunda conclusión, surge que el desplazamiento a lo largo de esta falla es, 
para este sector de TdF, inferior a los 60-55 km como lo sugieren los dos plutones en 
cuestión y Rosello (2005) (respectivamente), entre otros autores (ver Capítulo 4).

12.7- ORIGEN DE LOS MAGMAS DEL MPFy EVOLUCIÓN GEODINÁMICA DE 

LA CORDILLERA FUEGUINA DURANTE LOS -115-93 Ma

Varios atributos del MPF contrastantes con el BPA deben ser tenidos en cuenta en 
conjunto para tratar de interpretar la génesis de los magmas que le dieron origen. En 
resumen, estos son:

1- Diferencias en litología, composición química e isotópica, como las 
mencionadas en este capítulo.

2- La posición relativa de los plutones respecto al arco magmático calco-alcalino. 
Se ha indicado en el Capítulo 5 que el MPF se encuentra por lo menos ~80 km 
más al Norte (coordenadas actuales) respecto a la trinchera que el BPA (y si se 
considera un ancho de la cuenca marginal de 100-230 km (De Wit, 1977; 
Kraemer, 2003), esta distancia se incrementa hasta -180-310 km).

3- Las variaciones geográficas dentro de la suite monzonítica expresadas en la 
sección anterior.

4- El MPF representa un evento único en la evolución tectónica de la cordillera 
Fueguina, y de corta duración: -22 Ma (115 ±3 Ma - 93 ±4 Ma), contrastante 

con la longevidad del BPA (141-34 Ma al Sur del canal Beagle (Suárez et al., 
1985a) ó de 152-11 Ma para todo el BPA (Bruce et al., 1991; Martín et al., 
2001; Hervé et al., 2004). Además, se aprecia un aparente decrecimiento en la 
edad del MPF de Sur a Norte.

5- Finalmente, es necesario considerar la posición de los remanentes de la 
cuenca marginal entre el BPA y el MPF. En este sentido, debe tenerse en 
cuenta, también, a la Fm. Barros Arana (absarokitas contemporáneas con el 
MPF) que aflora a los 52°S, en Chile, en una posición semejante a la del MPF, 
es decir, separada del BPA por remanentes de la misma cuenca marginal (ver 
Capítulo 4).

Teniendo en mente los puntos enumerados arriba, y otros estudios realizados en 
diferentes asociaciones monzoníticas del mundo, se evalúan a continuación una serie 
de modelos geotectónicos que intentan explicar la génesis de los magmas del MPF.
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La distribución de diversas asociaciones shoshoniticas-monzoníticas en áreas 
orogénicas ha permitido establecer una relación espacial y temporal con otras 
asociaciones de rocas, la cual sugiere que aquellas representan un régimen tectónico 
específico (e.g. Morrison, 1980; Lameyre y Bowden, 1982; Pitcher, 1986; Bonin, 1987; 
Wilson, 1989; James y Henry, 1991; Lameyre y Bonin, 1991; Liégeois et al., 1998). Se 
ha demostrado que este magmatismo potásico sucede en espacio y/o tiempo al 
magmatismo calco-alcalino en arcos de islas fundados en corteza continental o en 
márgenes continentales activos. Asi, las series plutónicas orogénicas evolucionan 
desde la trinchera hada el continente de toleíticas a calco-alcalinas (tonalíticas y 
granodioríticas), a monzoníticas hasta finalmente alcalinas, estas últimas vinculadas a 
un régimen extensional. El magmatismo monzonítico (o shoshonítico) representa un 
estadio transidonal entre magmas calco-alcalinos y alcalinos durante un estadio tardi 
a postcolisional en la evolución de un arco magmático (Morrison, 1980; Liégeois y 
Black, 1987; Liégeois et al., 1998). Morrison (1980) postula que los magmas 
shoshoníticos se originan, además, durante la transición entre dos regímenes 
subductivos diferentes.

Otros modelos proponen la generación de magmas similares al MPF vinculados a 
procesos de desprendimiento de la losa subdudda (slab break-off) y posterior fusión 
parcial de manto litosférico (Lissenberg et al., 2005), o a un aumento en el ángulo de 
subducción (Davis et al., 1996).

La mayoría de los modelos petrogenéticos asumen que los magmas básicos y 
ultrabásicos son generados por diferentes grados de fusión pardal de una Iherzolita 
fértil en el manto superior. El grado de fusión pardal y la profundidad a la cual se 
segregan los magmas son las variables prindpales que controlan la composición de 
los fundidos (e.g. Whitford et al., 1979; Wilson, 1989; Best y Christiansen, 2001). Sin 

embargo, deben tenerse en cuenta además la proporción de volátiles y mineralogía de 
la fuente, y el grado de cristalización fraccionada y contaminación cortical que suceden 
luego de la fúsión pardal, que conducen a un amplio rango de composiciones de 
rocas. A menor porcentaje de fusión parcial, los magmas son progresivamente más 
ricos en álcalis, H, C, Ti, P, entre otros (e.g. Fitton y Upton, 1987; Wilson, 1989; Best y 
Christiansen, 2001). La partidpadón de volátiles favorece la migración de escasas 
proporciones de fundidos (McKenzie, 1985) desde la fuente hada niveles superiores. 
Además, datos experimentales muestran que fundidos parciales de peridotitas en 
presenda de cantidades menores de H2O y CO2 son cada vez más pobres en SÍO2 
con el aumento de la presión (Wilson, 1989). Jakeá y White (1972), Dickinson (1975), 
Keith (1978), Whitford et al. (1979); Morrison (1980), Gilí (1981), entre otros, han 
demostrado que los fundidos generados a profundidades progresivamente mayores 
presentan también un incremento en álcalis, LILE y relaciones LREE/HREE.

Varios autores (Bailey, 1987; Thompson et al., 1989; Wilson, 1989; Nelson, 1992; 
Gibson et al., 1993; Pitcher, 1993; Canning et al., 1996; Castro et al., 2006, ente otros) 
sugieren que la elevada concentración de elementos incompatibles de magmas 
potásicos (y ultrapotásicos, como lamproítas, kimberiitas, etc.) proviene de la propia 
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fuente mantélica, la cual ha sido metasomatizada previamente. Este metasomatismo 
proviene de fluidos derivados de la zona de subducdón, ricos en H2O, y con 
partidpadón de material redclado de sedimentos que acompañan a la losa en 
subducdón (Thompson y Fowler, 1986; Stille et al., 1989; Nelson, 1992; Tamura et al., 
2007). La geoquímica de los magmas potásicos y ultrapotásicos en áreas orogénicas 
puede ser atribuida a la partidpadón tanto del manto astenosférico como litosférico 
(e.g. Fitton y Upton, 1987; Wilson, 1989). Wilkinson y Le Maitre (1987) sugieren que 
entre las fases producidas por metasomatismo en el manto, el anfibol es 
probablemente la fuente prindpal de K y Ti para dar magmas de reladón K/Na baja a 
media, en profundidades inferiores a los 70 km (Bailey, 1987), mientras que la 
flogopita es la fase prindpal portadora de K a profundidades de hasta 180 km (Bailey, 
1987) en la zona de generadón de magmas de elevada reladón K/Na.

Otros mecanismos citados como fuente de K y demás LILE implican asimilación de 
material cortical rico en estos elementos, pero este fenómeno ha sido descartado en 
secciones previas en este sentido, si bien ha tenido lugar en la evolución del MPF.

12.7.a- Un único evento subductivo (relación K-h)

Como se indicó precedentemente, el consistente enriquedmiento en álcalis (junto 
a LILE y relación LREE/HREE) en tos magmas de arco con la distanda a la trinchera 
es comúnmente aceptado como consecuenda de una fusión pardal en la cuña 
mantélica a profundidades cada vez mayores a medida que desciende la losa 
oceánica subdudda. Este prindpio es conoddo como la reladón K-h (Dickinson, 
1975). Otras variables adicionales son el grado de fusión pardal o la composición de 
los fluidos intervinientes derivados del slab (Tatsumi, 1989; Schmidt, 1996; Sorensen 
et al., 1997; Tamura et al., 2007).

El modelo postula que a medida que la losa es subdudda va deshidratándose 
progresivamente con el incremento de la profundidad, hasta perder su capaddad de 
generar magmas calco-alcalinos en la cuña astenosférica suprayacente, pero aún 
capaz de produdr bajos porcentajes de fusión pardal, generando magmas alcalinos a 
mayor profundidad (e.g. Fitton y Upton, 1987). Datos experimentales más redentes 
permiten ajustar el modelo asumiendo la participación de distintas fases presentes en 
la losa oceánica en la generadón de magmas calco-alcalinos y alcalinos. Tatsumi 
(1989) y Tatsumi y Eggins (1995) proponen que la tosa descendente libera todo el K 
con la destrucción del anfibol a 2,5 GPa (~75 km de profundidad) y provoca el 
metasomatismo de la cuña astenosférica suprayacente con generadón de flogopita o 
K-richterita. Sin embargo, Schmidt (1996) y Sorensen et al. (1997) proponen que el K 
puede continuar ligado al slab camino a mayores profundidades en fases tales como 
fengita (soludón sólida muscovita-celadonita rica en K) u omfadta, presentes tanto en 
la corteza oceánica como en tos metasedimentos que la acompañan. Según el primero 
de estos autores (ver también Tamura et al., 2007), en condiciones someras o de 
profundidad media (<110 km, zona de generación de magmas calco-alcalinos en arcos 
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continentales, Janard, 1986) los fluidos derivados por reacciones de deshidratación 
provienen de fases libres de K, como son dorita, epidoto o zoisita, lawsonita, anfibol y 
doritoide (Poli y Schmidt, 1995). A mayores profundidades la fengita es la fase 
hidratada más abundante en la losa en descenso, y junto con omfadta, las prindpales 
fuentes de K. En consecuencia, el metasomatismo potásico en la cuña astenosférica 

tendría lugar a profundidades mayores de 110 km, mediante la descomposidón de 
fengita (según la reacción: fengita = omfacita + granate + fluido potásico; Schmidt, 
1996), en el campo de estabilidad indicado para la flogopita en mantos 
metasomatizados (Bailey, 1987). Sorensen et al. (1997) y Tamura et al. (2007) 
sostienen esta idea. Estos últimos sugieren que este factor es más importante que el 
grado de fusión pardal que distingue a magmas de arco (calco-alcalinos) de retroarco 
(potásicos).

A profundidades mayores a 300 km la fengita ya no es estable y la losa oceánica 
ha sido completamente deshidratada, perdiendo su capaddad de provocar el 
metasomatismo potásico en la cuña astenosférica (Schmidt, 1996).

La destrucción de la fengita no sólo aporta K, sino también otros elementos 
incompatibles como Rb, Ba, U, Pb, Cs y B (Schmidt, 1996; Sorensen et al., 1997; 
Tamura et al., 2007).

Las observaciones anteriores implican, además, una mayor partidpadón de los 
sedimentos subducidos en la zona de fusión parcial hada retroarco (Sorensen et al., 
1997; Tamura et al., 2007 y referencias allí citadas).

Este modelo puede aplicarse para explicar la presenda de rocas potásicas en TdF 
(González Guillot et al., 2007a; en prensa). El mismo implica un único evento 
subductivo, desde el Sur (coordenadas aduales), durante el Cretádco inferior y parte 
del Cretádco inferior, para generar los magmas calco-alcalinos del BPA y los 
monzoníticos del MPF (fig. 12.23). La fusión pardal tuvo lugar a profundidades 
progresivamente mayores en la cuña astenosférica. De acuerdo a lo expresado más 
arriba, el BPA habría derivado de magmas formados en una cuña astenosférica 
metasomatizada por fluidos provenientes de la destrucción de fases libres de K, a 
profundidades de -100-110 km, mientras que los magmas primitivos del MPF habrían 
sido generados en un manto más profundo, metasomatizado con aporte de K y otros 
LILE provenientes de la destrucción de la fengita. Del mismo modo, el grado de fusión 
parcial debió haber sido más bajo en las partes más distales del arco, debido a que la 
losa en subducdón alcanza este sector parcialmente deshidratada, aportando menor 
porcentaje de fluidos a la cuña astenosférica. El hecho de que el MPF esté 
representado sólo por escasos plutones en comparación con el gran volumen que 

abarca el BPA, considerando además que ambas suites se encuentran expuestas en 
un nivel estructural semejante (ver capítulos previos), atestigua que las condiciones 
para la generadón de fundidos en el manto no han sido tan favorables en los sectores 

más alejados de la trinchera. Del mismo modo, el incremento de la reladón 
LREE/HREE de Sur a Norte (expresada por (La/Yb)N y (La/Yb; ver Sección 12.6)
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puede reflejar condiciones de fusión parcial decrecientes (Rollinson, 1993), o bien, 
diferencias en la fuente.

Fig. 12.23. Perfil esquemático para el sector fueguino durante el Aptiano-Cenomaniano, entre cabo de 
Hornos y lago Fagnano. Para este periodo se supone ya había comenzado el cierre de la cuenca 
marginal debido a un proceso de horizontalización de la losa subducida (es posible que parte de este 
sector de la cuenca haya sido elevado por sobre el nivel del mar, no representado en este gráfico). En 
este modelo, el cierre de la cuenca se considera por plegamiento, corrimientos con vergencia al antepaís 
y ascenso orogénico (ver sección siguiente). El aporte de fluidos al manto por deshidratación de la losa a 
medida que es subducida disminuye con la profundidad, al mismo tiempo que cambia su composición, 
originando porcentajes de fusión parcial progresivamente menores y de diferente composición. Se indica 
la posición relativa de los plutones del MPF en su ascenso hacia el nivel final de emplazamiento en las 
Formaciones Yahgán y Beauvoir (Nav?: monzonitas del Sur de la isla Navarino de edad desconocida, 
pero posiblemente perteneciente a este ciclo magmático). Se han agregado posibles conos volcánicos 
asociados al MPF (ver más adelante en esta sección). Figura modificada de Suárez y Pettigrew (1976).

Los últimos vestigios de actividad ígnea de la cuenca marginal Rocas Verdes 
preceden en ca. 22 Ma al MPF (137 Ma para la edad más joven en plagiogranitos en el 
Complejo Sarmiento y 115 Ma para la edad más antigua registrada en el MPF; Ver 
Capítulos 4 y 5). Sin embargo, el cierre de la cuenca es citado para un tiempo 
posterior, poco preciso, entre 110-90 Ma (ver Capítulo 4). La edad de diques 
indeformados del sector cordillerano argentino indica que la deformación compresiva 
vinculada al cierre de la cuenca sería previa a los 100-104 Ma para el sector entre el 
canal Beagle y el lago Fagnano (edades K/Ar roca total de una dacita de península 
Ushuaia y dique básico del Co. Rodríguez; Acevedo et al., 2002 y Martinioni et al., 
1999a; respectivamente). La deformación Ándica podría retrotraerse incluso hasta los 

125 Ma para este sector e islas Georgias del Sur (Vaughan y Livermore, 2005, y 
referencias allí citadas). Si las edades presentadas precedentemente son correctas, 

280



Capitulo 12. Discusión M González Guillot

implican que el emplazamiento y cristalización del MPF (115-93 Ma) debió haber sido 

en parte previo o sincrónico con el plegamiento y desarrollo de divaje de plano axial 
de los encajantes (Formaciones Yahgán y Beauvoir), vinculado a la colisión del arco 
magmático calco-alcalino con el continente, y en parte posterior a este evento. De 
todos modos, no se han observado fábricas deformadonales en toda la suite. Lo 
mismo notan Bruce et al. (1991) en plutones pre- y sin-tectónicos del BPA. En favor de 

aquella interpretación, puede mencionarse la paragénesis del metamorfismo de 
contacto en el PDM. Allí una muestra del homfels muestra neoblastos de cordierita 
rotados (crecimiento pre- a sin-dnemático) y de andalucita discordantes con la 
esquistosidad (post-dnemáticos) (ver Sección 6.6).

La incertidumbre planteada arriba no permite conocer con exactitud el ancho del 
arco magmático para ese momento. Si se asume un cierre de cuenca previo al 
emplazamiento del MPF, entonces el ancho del arco sería de ~129 km (ancho mínimo, 
fig. 12.18). Esta distancia es la que separa actualmente al cabo de Hornos (sede de 

los plutones contemporáneos con el MPF) y el plutón más antiguo de la suite 
monzonítica (PDM). En el caso de que la cuenca no estuviera completamente cerrada, 
esta distancia sería mayor. Teniendo en cuenta un ancho de la cuenca para este 
sector de 100-230 km (de Wit, 1977; Kraemer, 2003; respectivamente), ésta se 
incrementa hasta 229-359 km (ancho máximo) para el Aptiano. Puede considerarse un 
valor intermedio entre estos dos extremos si se asume que el cierre de cuenca habría 
comenzado con anterioridad a la cristalización del MPF (como se plantea en el párrafo 
anterior y más adelante). De todos modos, esta distancia es semejante o incluso 
menor que la registrada en otros arcos magmáticos. Lara et al. (2001) indican un 
ancho del arco plioceno entre los 38°-42°S de 250-300 km en los Andes Centrales. En 
NO México y SO Texas, el arco magmático se extendía por unos 500 km, desde el 
Golfo de California hasta la provincia magmática de Trans-Pecos durante los 38-31 Ma 
(Barker, 1987 y referencias allí citadas; James y Henry, 1991).

Los arcos magmáticos anchos, por otro lado, son característicos de zonas de 
subducdón rápida, donde tiene lugar una disminución del ángulo de subducdón de la 
losa descendente (e.g. Keith, 1978; Molnar et al., 1979; Cross y Pilger, 1982; Lara et 
al., 2001). Este escenario es de esperarse para el Cretádco inferior (y la parte más 
baja del superior) de Tierra del Fuego, ya que coincide con un período de fuerte 

convergencia (e.g. Duncan y Hargraves, 1984; Ramos et al., 1986; Ramos, 1988; 
Livermore et al., 2004; ver Capítulo 4), vinculado a la apertura del Atlántico Sur, 
¡nidada a los -130 Ma (Lawver et al., 1985), y coincide además con el pico en la 
actividad magmática en el BPA (Bruce et al., 1991). Por consiguiente, es muy probable 
que el cierre de la cuenca marginal haya comenzado con anterioridad a la generación 
del MPF (i.e. al menos poco antes de los 115 Ma) para este sector.

Este mismo modelo (K-h) ha sido aplicado en otras provindas magmáticas para 
explicar variaciones geográficas con el alejamiento a la trinchera semejantes a las 
observadas en el MPF, como ser en el plutonismo meso-cenozoico de península 
Antártica (Hervé, 1992 y referencias allí atadas), en lavas cenozoicas de las islas

281



Capítulo 12. Discusión M. González Guillot

Shetland del Sur (Groeneweg y Beunk, 1992), en los Andes Centrales entre los 34o- 
41°S (Hickey et al., 1986, 1989) y en el magmatismo cenozoico de NO México y SO 
Texas (Barker, 1987; James y Henry, 1991).

Los basaltos shoshoníticos de la Fm. Barros Arana (52°S), fueron interpretados por 
Stem et al. (1991b) como generadas en un ambiente de retroarco, debido a un 

proceso de horizontalización de la placa proto-Pacífica que condujo finalmente al 
cierre de la cuenca marginal (Stem et al., 1991b; Stem y de Wit, 2003). La baja 
relación 87Sr/86Sr y elevada relación 143Nd/144Nd de la Fm. Barros Arana (fig. 12.16) 

indican, según Stem et al. (1991b), una nula participación cortical en la evolución de 
los basaltos, debido a un régimen extensional en el retroarco, y por otro lado, un 
aporte significativo de manto litosférico subcontinental, el cual le habría aportado su 
carácter potásico.

El marco geotectónico que proponen Stem et al. (1991b) para el emplazamiento 

de la Fm. Barros Arana implica una transición entre dos regímenes subductivos 
diferentes, de acuerdo al modelo de Morrison (1980) para el origen de rocas 
shoshoníticas. Este mismo sería el caso que habría acontecido en la cordillera 
Fueguina. La posición de Barros Arana al Este del BPA y Complejo Sarmiento 
conducen a Stem et al. (1991b) a proponer una migración del arco hacia el Este para 
el Albiano, debido a la horizontalización de la losa proto-Pacífica, con deformación en 
el arco mientras aún existía extensión en retroarco. De todos modos, no se ha 
registrado supresión de magmatismo en el arco para antes de los 100 Ma, ni a los 
52°S (Bruce et al., 1991), ni al Sur del canal Beagle (Hervé et al., 1984; Suárez et al., 
1986; ver además Capítulos 4 y 5). De este modo, la propuesta que surge aquí, 
aplicable tanto a la región de los 52°S como a la cordillera Fueguina, es la de un 
ensanchamiento del arco magmático hacia el antepaís para el Aptiano tardío-Albiano, 
debido a un aumento en la velocidad de convergencia entre las placas proto-Pacífica y 
el SO de Gondwana, de acuerdo a los modelos de Keith (1978), Molnar et al. (1979) y 
Cross y Pilger (1982). De todos modos, si hubo o no una migración del arco hacia el 
Norte (coordenadas actuales) al Sur del canal Beagle previa a la generación del MPF 
(previo a los 115 Ma) no puede ser comprobada debido a que el borde intemo del arco 
contemporáneo (y antearco) se encuentra rodeado por mar, implicando que parte del 
arco podría estar sumergido actualmente o bien pudo haber sido trasladado por 
transcunrencia durante la apertura del mar de Scotia (e.g. Harrison et al., 1979; 
Grunow et al., 1992). Más tarde, a partir de los ~100 Ma, sí se registra migración del 
magmatismo calco-alcalino hacia el Norte, acompañado por el MPF (como lo 
demuestra la MJJ, de 93 Ma; fig. 12.18). Sobre esto se volverá más adelante.

Del mismo modo que para la Fm. Barros Arana, el manto litosférico subcontinental 
podría ser también una fuente de K2O y LILE potencial para el MPF. Sin embargo, los 
valores isotópicos del PDM se alejan de aquellos del manto litosférico patagónico (fig. 
12.16) sugeridos por Stem et al. (1989, 1990). Los datos del PDM se ubican en una 
posición intermedia entre estos últimos y los del BPA. Este hecho puede estar 
sugiriendo o bien una heterogeneidad del manto litosférico (así lo sugieren Stem et al.,
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1989), o bien que el fenómeno de asimilación cortical que experimentó el PDM (los 
valores corticales se ubican hacia el extremo inferior derecho del diagrama de la fig. 
12.16; e.g. Rollinson, 1993), ha causado la desviación de los datos observada. De 
hecho, los plutones del BPA representados en la figura 12.16 son ios más antiguos 
(mayores de 100 Ma) y los que presentan mayor asimilación cortical dentro del batolito 

(Bruce et al., 1988; Weaver et al., 1988, 1990), de modo que podría esperarse una 
mezcla entre fundidos astenosféricos, manto litosférico y finalmente corteza 
continental, para dar la composición observada del PDM. De todos modos, como se 
expresó en los párrafos anteriores, no es necesario recurrir a contaminación con 
manto litosférico para generar magmas ricos en K.

Esta diferencia observada en la composición isotópica entre el PDM y la Fm. 
Barros Arana puede reflejar, además, una diferencia en el estado de stress en los 

ambientes de emplazamiento de ambas unidades. Mientras el retroarco a los 52°S se 
mantenía con un régimen extensional (Stem et al., 1991b), minimizando la posibilidad 
de interacción con la corteza, el retroarco (y arco) en el ámbito del MPF era 
compresivo, provocando engrasamiento cortical y por consiguiente un mayor espesor 
litosférico para el recorrido de los magmas hacia su nivel de emplazamiento. Esto 
explica además la presencia de lavas en una localidad y plutones (con diferenciación 
extrema) en la otra3, y los datos geobarométricos que indican levantamiento 

concomitante con la cristalización. El emplazamiento en un mismo nivel estructural de 
rocas de distinta edad y que muestran texturas y estructuras que representan mayor 
profúndidad (la más antigua) y más somera (la más joven) (HU y SPU, 
respectivamente; ver Capítulo 7), sugiere, asimismo, un evento de levantamiento 
tectónico entre la cristalización de ambas suites (i.e. previo a ios 100 Ma).

Por consiguiente, es posible que el cierre de la cuenca marginal haya comenzado 
con anterioridad en la zona del canal Beagle que a los 52°S, en Chile, de acuerdo, por 
otro lado, a las edades radimétricas registradas en la HU (113 Ma), PDM (115 Ma) y 
Fm. Barros Arana (104 Ma). De todos modos, esta interpretación es opuesta a las 
estimaciones en base a la edad de los depósitos molásicos, que sugieren un cierre de 
Norte a Sur (ver Capítulo 4).

12.7.b-  Un evento de doble subducdón

Pese a que el modelo anterior explica satisfactoriamente la generación del MPF y 
la evolución tectónica para el Cretácico de los Andes Fueguinos, de acuerdo a la 
información de campo, geocronológica y geoquímica relevada por el presente autor y 
de la bibliográfica existente (ver Capítulo 4), existen algunos aspectos que no alcanzan 
a ser aclarados completamente.

3 De todos modos, se han observado clastos de monzonitas y de volcanitas con homblenda y 
piroxeno en conglomerados del Paleoceno del cerro Malvinera (-25 km al NE del PDM-, 
muestras cedidas gentilmente por P. Torres Carbonell, ver descripción de la unidad cenozoica 
en Torres Carbonell et al., 2008), posiblemente vinculados al MPF, lo que manifiesta una 
posible conexión con centros efusivos.
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En primer lugar, el modelo requiere una transición gradual en el incremento de K y 

otros LILE, EREE, LREE/HREE, etc., con la distancia a la trinchera, tal como ocurre en 

la provincia de Trans-Pecos (James y Henry, 1991). Esta transición gradual solo se ha 
demostrado dentro del MPF, pero debido a la insuficiente información en plutones 
contemporáneos del BPA, no es posible precisar que ello haya ocurrido a lo ancho de 
todo el arco.

Por otro lado, existe una brecha importante en los afloramientos de la parte media 
del Cretácico (~ 115-95 Ma) desde el sector Norte del archipiélago Hornos hasta la 
costa norte del canal Beagle (fig. 12.18) que dificulta considerar un evento subductivo 
único con generación de magmas en un frente de deshidratación continuo y cada vez 
más profundo. De todos modos, este fenómeno podría explicarse tanto por menor 
producción de magmas con la distancia a la trinchera debido al decreciente aporte de 
fluidos a la cuña astenosférica, y/o por la dificultad que encontrarían los magmas al 
tener que atravesar espesores litosféricos cada vez mayores hasta el nivel de 
emplazamiento. Además, en parte este hiato queda interrumpido por las monzonitas 
del seno Grandi (Chile; Kranck, 1932; Katz y Watters, 1966), que, aunque se 
desconoce su edad, se estiman contemporáneas con el MPF. La presencia de 
homblenditas asignadas al CG en el SE de isla Gordon (fig. 12.18) de 108-110 Ma, 
cuya geoquímica medianamente alcalina ha sido disimulada en trabajos previos 
(Hervé et al., 1984; Suárez et al., 1985a; ver Capítulo 5), sugiere que el hiato 
mencionado puede deberse incluso a una incorrecta interpretación o relevamiento 
insuficiente del área al sur del canal Beagle.

A partir de estas posibles deficiencias del modelo de la subducción única, surge la 
necesidad de analizar otras alternativas que intenten resolver el origen del MPF.

El segundo modelo que se plantea toma especial atención en la sorprendente 
asociación espacial y posición relativa entre el MPF y la Fm. Barros Arana con los 
remanentes de la cuenca marginal.

Surge así la pregunta: ¿Qué relación guardan las rocas potásicas con la cuenca 
Rocas Verdes? Los afloramientos actuales del Complejo Tortuga se extienden por 
unos 40 km en dirección perpendicular al eje de la cuenca, sin embargo el ancho 
máximo alcanzado por ésta habría sido superior a los 100 km (de Wit, 1977), o de 230 

km (Kraemer, 2003), o incluso mayor (Gealey, 1980). Es posible entonces que parte 
del fondo de este océano se haya perdido por subducción. El origen del MPF 
entonces, se vincularía a un segundo arco magmático (arco externo), paralelo al BPA 
(arco intemo) (González Guillot et al., 2008a).

Según este modelo, dos sistemas subductivos, paralelos, habrían sido activos 
durante el Aptiano-Cenomaniano (fig. 12.24).

La mayoría de los modelos sobre la evolución de la cuenca marginal proponen que 
los remanentes ofiolítioos se encuentran insitu y que el cierre de la misma ocurrió 
mediante plegamiento, corrimientos con vergencia al antepaís y ascenso orogénico 
(e.g. Dalziel et al., 1974,1981; Bruhn y Dalziel, 1977; Bruhn, 1979; Nelson et al., 1980; 
Mukasa y Dalziel, 1986; Kraemer, 2003; Stem y de Wit, 2003). Sin embargo, existen 
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algunas propuestas que postulan un evento subductivo durante el cierre de Rocas 
Verdes.

Fig. 12.24. Posible evento de subducdón de la losa de la cuenca marginal, a partir de un momento 
comprendido entre los 137 Ma y 115 Ma. El modelo implica dos arcos magmáticos, uno interno (calco- 
alcalino) y otro extemo (monzonítico). Se indican las dos posibles fuentes de generación de magmas del 
MPF: corteza oceánica (modelo A) y cuña astenosférica (Modelo B). Esquema fuera de escala. Los 
colores de plutones del MPF igual que en figura 12.23.

La propuesta de Gealey (1980) considera el cierre de la cuenca mediante 
subducdón reversa, es dedr, hacia el Pacífico, contrariamente al modelo presentado 
aquí. Otros autores recurren a este proceso como alternativas para explicar otros 
fenómenos. Cunningham (1995) propone subducdón reversa, sumado a 
desprendimiento de la losa subdudda (slab break-off), como un recurso adicional para 

explicar el levantamiento de la cordillera Darwin. Más tarde Kraemer (2003) se basa en 
este recurso del autor antes citado para fundamentar su modelo de máximo 

acortamiento. Sin embargo, un acortamiento semejante puede lograrse del mismo 
modo con una subducdón hada el antepaís. Una subducdón reversa también es 
insinuada por Dalziel et al. (1974). Los argumentos a favor de una subducdón dirigida 
hada el Pacífico son los sobrecorrimientos de Rocas Verdes y su relleno clástico con 
vergenda al Norte (Gealey, 1980; Stem y de Wit, 2003). Sin embargo, no hay 
evidenda de magmatismo asodado a esta subducdón reversa y por ello Stem y de 
Wit (2003) desestiman el cierre de la cuenca marginal por esta vía.

Harrison et al. (1979), propone contrariamente, una subducdón hada el Norte 
(coordenadas actuales) entre los 110-90 Ma, tal como es sugerida en esta sección. 
Este autor recurre a este modelo para explicar la deriva de la península Antártica y 
posterior colisión con el continente en la parte media del Cretádco. Tampoco este 
autor mendona actividad magmática ligada a este evento.
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La actividad en la cuenca marginal habría cesado para los 137 Ma (Stem et al., 
1992). En algún momento comprendido entre los 137 Ma y los 115 Ma (edad más 
antigua del MPF) debió comenzar la subducción. Una losa oceánica joven (< 20-30 
Ma) y por lo tanto caliente, tiene capacidad boyante positiva y nunca podría subducir 
(Nicolás, 1990; Condie, 1997). De modo que, de haber existido subducción, el nivel de 
despegue habría estado lejos de la dorsal, posiblemente cercano al límite continental, 
donde la losa era más antigua y fría. Así surge además una evidencia que permite 
descartar la fusión parcial de losa oceánica como fuente del MPF (modelo A, fig. 
12.24), según la propuesta de Defant y Drummond (1990), en la que se requiere una 
edad de la corteza subducida inferior a los 25 Ma. De todos modos, existen otras 
circunstancias en las que puede darse fusión parcial de la losa subducida, aún siendo 
antigua (ver más adelante). Éste es el origen de las adakitas. Sin embargo, la 

composición modal y geoquímica de este tipo especial de rocas es muy diferente al 
MPF (ver detalles sobre adakitas en la Sección 12.8).

Por otro lado, la figura 12.16 muestra que la composición isotópica tanto de Barros 
Arana como del MPF se aleja de aquella de Rocas Verdes. Esto sugiere nuevamente 
que la suite potásica no deriva de la fusión parcial esta corteza oceánica, dado que un 
proceso así no modifica la composición isotópica de la fuente (DePaolo, 1981).

Otra alternativa dentro de este modelo de subducción de Rocas Verdes es generar 
fúsión parcial en una cuña mantélica, del mismo modo que se produce en el arco 
intemo (modelo B, fig. 12.24). De todos modos, este modelo implica la generación de 
magmas a profundidades normales (-90-110 km en el manto), y por lo tanto 
presentarían una composición calco-alcalina, similares al BPA, y no enriquecidos en 
LILE y LREE como el MPF, ya que, como se ha indicado al comienzo de la Sección
12.7, las rocas monzoníticas (y shoshoníticas) se asocian con la culminación de un 
evento subductivo o durante la transición entre dos regímenes subductivos diferentes, 
pero no durante las etapas iniciales (Morrison, 1980).

Además, considerando una velocidad de convergencia para el cierre de la cuenca 
marginal relativamente rápida, como es de esperarse para ese momento, por ejemplo, 
del orden de 5-10 cm/a (50-100 km/Ma), y que la vida activa del MPF tuvo una 
duración de -22 Ma (115-93 Ma), son necesarios subducir 1100 km a 2200 km de 
litosfera oceánica (50-100 km/Ma x 22 Ma), más otros 100 km (mínimo) hasta llegar a 
la zona de fusión parcial. Sumado a los restos ofiolíticos que aún se conservan al Sur 
del canal Beagle, la cuenca marginal debió ser sustancialmente más ancha que los 

100-230 km estimados en la literatura (de Wit, 1977; Kraemer, 2003; respectivamente), 
o que los 25 km estimados en el extremo norte de la cuenca (de Wit, 1977), al Oeste 
de la Fm. Barros Arana. Esta ¡dea de una cuenca extensa es sin embargo sostenida 
por Gealey (1980). Por otro lado, se ha demostrado que la geoquímica del Complejo 
Sarmiento (ofiolitas del extremo norte de la cuenca) no presenta características típicas 
de MORB (e.g. Saunders et al., 1979; ver Capítulo 4), en favor de una cuenca poco 
desarrollada (angosta) en aquellas latitudes.
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De este modo, resulta muy poco probable que el MPF haya sido originado en un 
segundo arco magmático, más externo, contemporáneo al que dio origen al BPA, ya 

sea por fusión parcial en una cuña astenosférica o de losa oceánica subducida.
Restan analizar aún otras alternativas vinculadas a una posible subducción de 

Rocas Verdes, ya sea bajo Sudamérica (subducción paralela a la pacífica) o bajo el 
arco calco-alcalino (subducción reversa).

12.7.0 Slab break-off

El cierre de la cuenca marginal culmina con la colisión del arco magmático contra 
el continente aproximadamente entre los 110-90 Ma (e.g. Dalziel et al., 1974; ver 
sección anterior y Capítulo 4). Si este proceso se dio mediante subducción del piso de 
la cuenca marginal, pudo alcanzarse un momento crítico donde la corteza continental 
conectada a la losa subducida es arrastrada hacia abajo hacia la zona de subducción, 
pero, debido a su menor densidad, es incapaz de subducir. En este momento es 
posible que la losa oceánica se desprenda de la corteza continental y continúe su 

camino descendente en el manto (slab break-off), mientras que la corteza continental 
asciende por rebote isostático, debido a su flotabilidad positiva (Selverstone et al., 
1992).

Este es el modelo adicional que propone Cunningham (1995) para explicar el 
levantamiento de la cordillera Darwin a los 95-80 Ma. Otros complejos shoshoníticos 
(en Newfbundland, NE Canadá) han sido interpretados como producto de fusión 

parcial de manto litosférico mediante una etapa de slab break-off (Lissenberg et al., 
2005; van Staal et al., 2007).

Según la propuesta de Cunningham (1995), un mecanismo de slab break-off no 
puede ser responsable del MPF, debido a que dicho proceso habría actuado con 
posterioridad a la generación de la suite. Además, el magmatismo asociado a un 
proceso como este se da incluso después de que la losa oceánica se haya 
desprendido de la corteza continental (mínimo de 2 Ma en los Alpes, Davies y 
Blankenburg, 1995; 7-10 Ma en Newfoundland, van Staal et al., 2007). Por otro lado, 
mientras un proceso de slab break-off pudo haber ocurrido en la zona de cordillera 

Darwin, el área del presente estudio (aunque cercana a esta última) no ha 
experimentado el alzamiento característico de aquella (~ 1 km más alta que la 
cordillera del sector argentino), ni se han exhumado las rocas de alto grado 
metamórfico que allí se observan (e.g. Nelson et al., 1980; Dalziel, 1982), fenómenos 
que se asocian con los procesos de slab break-off (Davies y Blankenburg, 1995).

Por otro lado, si bien el magmatismo ligado a desprendimiento de losa oceánica 
incluye composiciones calco-alcalinas, alcalinas hasta ultrapotásicas, dependiendo del 
grado de fusión parcial o fuente involucrada (Davies y Blanckenburg, 1995), en 
general, las rocas alcalinas formadas en escenarios como éste difieren en varios 
aspectos del MPF. Desde el punto de vista de la composición modal y geoquímica, 
éstas son las que definen las tendencias alcalinas saturadas y subsaturadas 
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caracterizadas por la ausencia de tipos litológicos intermedios (curvas 5 y 6 en la 
figura 12.10, 5 en la figura 12.12 y 1 en la figura 12.13). El régimen tectónico 
extensional que domina en el ámbito donde se desarrollan estas suites favorece, por 
otro lado, el emplazamiento de enjambres de diques, complejos anulares y extensas 
mesetas riolíticas, como en Adrar des Iforas, en Mali (Liégeois y Black, 1987), aunque 
los dos primeros no son una característica intrínseca de este fenómeno. Además, los 
magmas generados en estos escenarios muestran características de granitoides A 

(intraplaca), valores altos de Nb, Nb/Th > 7 y ausencia de picos negativos de Nb-Ta en 
diagramas multielemento (Swinden et al., 1989; Wilson, 1989) (ver tabla 12.1 y 

capítulos previos).
El modelo de slab break-off, además, predice que el magmatismo asociado sigue 

una zona angosta, lineal, que se propaga a lo largo del rumbo de la losa subducida, a 
medida que se va desprendiendo de la litosfera continental (Davies y Blanckenburg, 
1995). Si bien los afloramientos del MPF son escasos y no hay buen control 
geocronológico, este no es el patrón geométrico que define esta suite, sino que 
contrariamente muestra un avance perpendicular a la zona de subducción, hacia el 
Norte, y no paralelo.

12.7.d-  Otros: aumento del ángulo de subducción (slab roll-back negativo)

En Two Buttes (Colorado, Estados Unidos) y otras localidades al Este del frente 
montañoso de las Rocallosas, se han citado complejos intrusivos potásicos cenozoicos 
(diques de traquibasalto, traquiandesita y fonotefrita), con características de arco 
(picos negativos en Nb, Ta, Ti, Ba y P en diagramas araña, alta relación LREE/HREE), 
semejantes al MPF (Davis et al., 1996). Estos autores asumen el origen de estas rocas 
generadas durante un evento de aumento en el ángulo de la subducción (luego de un 
período de horizontalización), un mecanismo opuesto al presentado en la Sección
12.7.a.

Teniendo en cuenta tanto la subducción de la losa proto-Pacífica o bien una 
subducción de la losa de la cuenca marginal hacia el Norte, como fue planteada 
precedentemente: ¿Es posible que este mecanismo haya intervenido en la generación 
del MPF?

En ciertas zonas donde se ha documentado roll-back negativo de la losa oceánica, 
el magmatismo asociado es voluminoso, como el caso del volcanismo de la isla James 
Ross en península Antártica (Hole et al., 1995), o el volcanismo plioceno-reciente de la 
Payunia (e.g. Kay, 2002); contrastante con el escaso magmatismo que caracteriza al 
MPF. Además, este fenómeno implica procesos tectónicos extensionales en el 
retroarco o el mismo arco, de los cuales no se tienen evidencias para este período de 
la Cordillera Fueguina. Desde el punto de vista geoquímico, el magmatismo alcalino 
asociado posee generalmente afinidades de intraplaca (OIB: basaltos de islas 
oceánicas; e.g. Hole et al., 1995), muy contrastantes con las características del MPF.
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En ejemplos como el de Two Buttes, a pesar de que el magmatismo presenta 

características de arco y es de poco volumen, como en TdF, allí registra una migración 
hacia la trinchera a medida que la losa se retira (Davis et al., 1996), opuesto al avance 
del MPF.

12.7.e-  Modelo geodinámico definitivo durante la generación de magmas 
potásicos y calco-alcalinos de los Andes Fueguinos

Los argumentos presentados en las secciones previas permiten considerar al 
modelo de la subducción única (relación K-h, Sección 12.7.a) como el más probable 
para explicar la génesis del MPF.

De este modo, el BPA y MPF se habrían generado en un único arco magmático, a 
distintas profundidades en el manto, caracterizado por un metasomatismo de 

composición diferente, y posiblemente por diferente grado de fusión parcial.
Integrando la información obtenida durante el desarrollo de esta Tesis Doctoral y la 

información disponible en la literatura, el modelo geodinámico propuesto comprende:

1- Un período de subducción de la losa proto-Pacífica bajo el SO de Gondwana 
con ángulo normal, previo a los 115 Ma, generando un arco magmático calco-alcalino 

fundado en una escama de corteza continental que había sido separada del continente 
durante la tectónica extensional previa (e.g. Dalziel et al., 1974; Suárez, 1977b). Esta 
geometría de la subducción habría existido desde por lo menos el Jurásico superior 
(fig. 12.25a).

2- Poco antes de los 115 Ma comenzó una etapa de horizontalización de la losa 
proto-Pacífica, la cual trajo aparejada el ensanchamiento del arco magmático y la 
generación de magmas potásicos hada el retroarco (fig. 12.25b). La cuenca marginal 
para este momento estaba fosilizada y el manto subyacente habría adquirido ya una 
fuerte impronta de los fluidos derivados de la deshidratadón del slab.

3- El proceso va acompañado por un avance de la actividad magmática hada el 
Norte, por lo menos a partir de -100 Ma y hasta los 93 Ma, tanto de las suites calco- 
alcalinas como potásicas (fig. 12.25c). Como puede verse en la figura 12.18, a partir 
de este momento desaparece la actividad magmática en el archipiélago Hornos y el 
magmatismo calco-alcalino se traslada hada las proximidades del canal Beagle, como 
lo manifiestan tanto plutones del BPA al Sur de esta depresión, como la SPU al Norte 
de la misma. La ausencia de datos geocronológicos en toda la porción central y austral 
de la isla Navarino, en isla Lennox y Snipe y gran parte de isla Hoste (todas en Chile) 
dan un aspedo de un salto brusco en la generación de magmas hada el Norte, sin 
embargo más al occidente esta brecha no se observa. La falta de datos, además, no 
permite precisar que este salto se haya dado exactamente a los 100 Ma (ésta es la 
edad de la dadta de la SPU), pero daramente se aprecia en la figura 12.18 que para 
el período 94-81 Ma el magmatismo ya estaba instalado más próximo al canal Beagle.
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Esta migración del magmatismo calco-alcalino es acompañada en forma paralela 

por el MPF, como lo manifiestan la MJJ (93 Ma) y posiblemente el dique básico del Co. 
Rodríguez (104 Ma). El límite septentrional del magmatismo calco-alcalino en el sector 
cordillerano argentino aparentemente no habría permanecido a la latitud del canal 
Beagle, sino que se extendería hasta por lo menos el Norte del lago Fagnano, de 
acuerdo a la presencia de filones fenoandesíticos-fenolatíticos (posiblemente 
relacionados genéticamente a la SPU) descriptos en el PDM, IMK y Co. Rodríguez 
(ver Capítulos 6 y 9). De todos modos, las manifestaciones de la suite calco-alcalina al 
Norte del canal Beagle son muy escasas, y su emplazamiento como delgados cuerpos 
subvolcánicos, o pequeñas apófisis en la península Ushuaia, indican que a estas 
latitudes estos magmas debieron residir en cámaras más profundas no expuestas en 
el nivel de erosión actual. La ausencia de anomalía magnética en el Co. Rodríguez 
puede significar la conexión de los diques allí aflorantes con una cámara magmática 
situada a más de 5 km de profundidad (ver Capítulo 9). Sin embargo, en el flanco NE 
de la cordillera Darwin (en Ba. Parry y Co. Svea, fig. 12.18), que representa un bloque 
sobreelevado respecto a la cadena montañosa del territorio argentino, y que expone 
las rocas de mayor grado metamórfico (más profundas) de la región (e.g. Nelson et al., 
1980), afloran granitoides indeformados de composición tonalítica y granodioritica 
(Kranck, 1932; Nelson et al., 1980). Su edad se desconoce, pero podrían pertenecer a 
este ciclo magmático (~100-81 Ma). De ser correcta esta estimación, se puede sugerir, 
por un lado, que el mayor alzamiento de la cordillera Darwin permitió que asomaran 
las cámaras magmáticas calco-alcalinas en ese sector, mientras que más al Este 
permanecen en subsuelo; y por otro lado, que la no-detección de rocas comparables al 
MPF en este cordón puede deberse a su completa erosión, ampliando de este modo el 
ámbito geográfico de la suite potásica.

La superposición espacial de suites calco-alcalinas en donde previamente se han 
emplazado suites potásicas o alcalinas es otro indicio de horizontalización de la losa 
subducida (Keith, 1978), e indica una somerización de la zona de fusión parcial, de 
acuerdo al modelo K-h (fig. 12.25c).

Este fenómeno debió traer aparejado un régimen compresivo en el arco y retroarco 
en el sector fueguino (y sólo en el arco a los 52°S; Stem et al., 1991b), previo a los 
115 Ma, el cual habría dado comienzo al cierre de la cuenca marginal y a un 
engrasamiento cortical.

4- Con posterioridad a los 93 Ma ya no hay evidencias de magmatismo potásico en 
la porción más distal del arco. Toda la actividad magmática se concentra al Sur del 
canal Beagle a partir de este momento y hasta los 81 Ma, y es de composición calco- 
alcalina (Hervé et al., 1984; Suárez et al., 1985a).

5- Para los 81 Ma se registra un gap en el magmatismo de arco hasta tos 60 Ma 
(Hervé et al., 1984; Suárez et al., 1985a). Este lapso de tiempo coincide con un 
período de relajación durante una tectónica transtensiva e inicio del oroclino 
patagónico (Cunningham, 1995), con datadones radimétricas efectuadas en 
granitoides en cordillera Darwin (Halpem, 1973) y brazo Sudoeste del canal Beagle
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(Hervé et al., 1984) (y puede incluirse también el dato de 77 Ma de península Ushuaia; 
Ramos et al., 1986), interpretadas como edades rejuvenecidas (Suárez et al., 1985a; 
Bruce et al., 1991; Cunningham, 1995), y a su vez, con la edad del principal 
alzamiento de la cordillera Darwin en base a trazas de fisión (Nelson, 1982).

Fig. 12.25. Evolución geodinámica de los Andes Fueguinos entre el Jurásico superior y los 93 Ma (edad 
de la MJJ), según es interpretado en este trabajo, (a) previo a la generación del MPF (115 Ma), la losa
proto-Pacífica subduda bajo el SO de Gondwana con ángulo normal, generando un arco magmático 
calco-alcalino fundado en una escama de corteza continental que había sido separada del continente
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durante la tectónica extensional anterior (e.g. Dalziel et al., 1974; Suárez, 1977b). (b) poco antes de los 
115 Ma la losa proto-Pacifica comienza a horizontalizarse debido a un aumento en la velocidad de 
convergencia (e.g. Duncan y Hargraves, 1984; Ramos et al., 1986; Ramos, 1988; Livermore et al., 2004). 
El fenómeno trae aparejado un ensanchamiento del arco magmático (y migración simultánea del frente 
volcánico hacia el Norte?) y generación de magmas potásicos enriquecidos en LILE y LREE en las partes 
más distales y profundas en la curia astenosférica. La cuenca marginal se cierra por plegamiento, 
corrimientos con vergenda al antepaís y ascenso orogénico. También hay levantamiento orogénico entre 
el limite continental y la cuenca marginal, (c) entre los 100-93 Ma la horizontalización de la losa proto- 
Pacifica continúa. La cuenca marginal se ha acortado respecto al estadio anterior (flecha gruesa). Se 
elimina la cuña astenosférica en la porción más interna del arco, el frente volcánico calco-alcalino migra 
hada el Norte, como asi también el magmatismo potásico. Se generan los magmas de la SPU, ya sea por 
fusión pardal en la curia astenosférica, en una profundidad semejante a la del BPA (modelo A), o por 
fusión parcial de corteza oceánica más mezcla de magmas astenosféricos (modelo B, ver Sección 12.8). 
Esquema fuera de escala.

Este escenario sugiere, por lo tanto, una progresiva horizontalización de la losa 
proto-Pacifica, con ensanchamiento y migración del arco magmático, y modificación en 
la composición de los magmas, generados en distintas profundidades en el manto. 
Esta sugerencia es, al menos, para el período 115-93 Ma (edad del MPF). A partir de 
este momento la losa oceánica podría haber comenzado a inclinarse, y focalizar el 
magmatismo en la porción norte de las islas Navarino y Hoste, isla Gordon y canal 
Ballenero más al Oeste (figs. 12.18 y 4.1; estadio 4).

El reinicio del magmatismo en el sector externo del archipiélago Fueguino a los 60 
Ma (Hervé et al., 1984; Suárez et al., 1985a), implica un nuevo régimen de subducción 
normal, y va acompañado de una reactivación del frente orogénico en el flanco norte 
de la cordillera Darwin y en la sierra de Apen (Cunningham, 1995; Klepeis y Austin, 
1997; Martinioni et al., 1999b y Ghiglione y Ramos, 2004).

La evolución geodinámica presentada aquí muestra, por lo tanto, que el 
magmatismo en TdF no fue un fenómeno estático, como sugieren Suárez et al. (1986) 
o Bruce et al. (1991), al menos entre el cabo de Hornos y los 52°S. Esta propuesta 
complementa a la migración del arco sugerida por Cunningham (1994) más al Oeste, 
al Sur de la cordillera Darwin, durante el período 110-95 Ma. Además, permite 
desestimar la vinculación genética entre la HU y MJJ y el sistema de fallas 

transcurrentes Magallanes-Fagnano, en un ambiente transtensivo, postulada por 
Cerrado et al. (2000) y Tassone et al. (2002) (ver Capítulo 8).

El modelo indica, por otro lado, que la migración del arco hacia el Norte durante 

este período no responde a erosión tectónica en el antearco, dado que a los 60 Ma el 
magmatismo calco-alcalino retrocede hacia la trinchera respecto al ciclo magmático 
anterior.

12.8- LA SPU EN EL ENFOQUE GEODINÁMICO ANTERIOR

Como se planteó al inicio de este capítulo, la SPU no constituye el eje central de 
este trabajo, por lo que, sumado a sus escasos afloramientos, no se han intensificado 
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los estudios sobre esta suite. Por lo tanto, si bien aquí se intenta encuadrar el origen 

de estas rocas en el modelo geodinámico presentado en la sección anterior, aún se 
mantiene cierta incertidumbre acerca de su génesis. En especial, la carencia de datos 
isotópicos y un buen control geocronológico son los principales factores que impiden 
obtener conclusiones inequívocas.

Analizando la tabla 12.1 puede verse que la SPU, si bien muestra cierta afinidad 
con el BPA, tanto desde el punto de vista petrológico como geoquímico, presenta, no 
obstante, algunas diferencias en este último aspecto. Entre ellas se destacan mayores 
contenidos de LILE (Ba, Sr, Rb), Nb, y mayores relaciones K2O/Na2O, LILE/HFSE 
(Rb/Zr), LREE/HREE (LaN/YN y LaN/Ybw), y bajos tenores de Y y HREE (Yb) en la SPU, 
para un mismo valor de sílice.

Si se sigue el modelo de Keith (1978) (fig. 12.25c - modelo A), es de esperarse 
que la SPU, por estar más lejos de la trinchera que el BPA, y por lo tanto su origen 
habría estado en una zona algo más profunda en la cuña mantélica, presente estas 

características. Por otro lado, dado que además se emplaza en la misma posición 
geográfica que antes lo hiciera el MPF, es coherente que existan características 
geoquímicas también intermedias entre estas dos suites. Esto se explica porque la 
zona de fusión parcial de la SPU se da en un manto que había sido previamente 
metasomatizado por fluidos ricos en K (y otros LILE), cuando la losa se encontraba 
más indinada. Según esta línea de pensamiento, la SPU representa una unidad 
correlacionable con el BPA (González Guillot et al., 2008b), posiblemente con el Grupo 

Plutónico Canal Beagle.
Sin embargo, si se analiza la figura 7.25, se apreda un mayor empobrecimiento en 

HREE en la SPU respecto a la HU, provocando un patrón de tierras raras mucho más 
empinado en la primera de estas suites. Esto es inconsistente con una fuente menos 
profunda y/o mayor porcentaje de fusión pardal en la SPU, como predice la relación K- 
h.

Aquí surge la necesidad de reinterpretar la información disponible. Se evoca 
nuevamente para ello a las adakitas, rocas generadas por fusión parcial de corteza 
oceánica (e.g. Defant y Drummond, 1990). Estas rocas comprenden volcanitas en el 
rango andesitas, dadtas y riolitas sódicas (y equivalentes plutónicos), y representan un 

magmatismo de escaso volumen (Kay et al., 1994). Poseen valores de SiO2 £ 56%, 
altos tenores de AI2O3 (S 15%), MgO (generalmente < 3%), Na2O, Sr (> 400 ppm), y 
bajas concentradones de Ti, Nd, Y (s 18 ppm), HREE (Yb ¿ 1,9 ppm) y HFSE (tabla 
12.2), comparado con rocas semejantes de arcos magmáticos (Defant y Drummond, 
1990; Drummond et al., 1996). Tanto las adakitas de la Patagonia como las de Adak 
(islas Aleutianas) poseen, además, tenores bajos de K2O, dentro del campo calco- 
alcalino de potasio medio (Kay et al., 1993, y referencias allí citadas).

Comparando a la SPU con los valores de adakitas presentados arriba, en la tabla 
12.2 y figura 12.26, se observa gran similitud entre estos dos grupos de rocas. Según 
los contenidos de Y y relación Sr/Y (fig. 12.26a), estas rocas se ubican en el campo de 
adakitas definido por Defant y Drummond (1990). El patrón de tierras raras que define
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la SPU (fig. 12.26b), es intermedio entre valores de plutones contemporáneos del BPA 
(a los 49°S ya que no hay datos disponibles en la bibliografía al Sur de esta latitud; 
Calderón et al., 2007), y de adakitas de retroarco de la Patagonia (Cerro Pampa, 
Puesto Nuevo y Chaltén, Ramos et al., 2004). Desde el punto de vista químico, Martín 
et al. (2005) dividen a las adakitas en dos grupos: adakitas con alto contenido de sílice 
(HSA) y con bajo contenido de sílice (LSA). Según los valores presentados en la tabla 
12.2 y en las figuras 12.26c-d, las rocas de la península Ushuaia se corresponderían 
con adakitas HS. Estas últimas se caracterizan además por una evolución desde 
andesitas hombléndicas hasta dacitas o riolitas, y carecen de fenocristales de piroxeno 
(Martín et al., 2005), tal como se ha descripto en la SPU (Capítulo 7).

Tabla 12.2. Valores característicos de adakitas.

HSA LSA D&D SPU

9d a-d
SIO2 (%) >60 <60 >56 57 56-65
AI2O3(%) 16,64 15,69 >15 17,2 17,6

MgO(%) 0,54,0 4.0-9.0 <3 3,4 1,79
Na2O(%) 4,19 4,11 3.5-7,5 3,83 4.4
K2O/Na2O 0,47 0,58 0,42 0,55 0,50
CaO+Na2O(%) <11 >10 10,7 37,3
Sr(ppm) <1100 >1000 >400 1062 1276
Ni (ppm) 20 103 alta 14 6,7
Cr(ppm) 41 157 alta 47,9 41,1
Y (ppm) 10 13 <18 15,8 12,9
Yb(ppm) 0,68 0,93 <1.9 1,59 1,32
Sr/Y 56 162 >40 67 100
(La/Yb)N 14,44 29,32 alta 10,2 19,6

HSA y LSA: adakitas de alta y baja sílice, respectivamente 
(Martín et al., 2005). D&D: valores de Defant y Drummond 
(1990). Gd, granodiorita; a-d, andesita-dadta.

Según el autor citado, los valores relativamente elevados de MgO, Cr y Ni de las 
HSA, sugieren que los magmas de los cuales derivan se han formado por fusión 

parcial a elevada profundidad de la losa oceánica subducida y luego interactuado con 
una espesa cuña astenosférica.

El modelo geodinámico clásico (Defant y Drummond, 1990) para fundir corteza 
oceánica y generar adakitas implica subducción de corteza oceánica joven (<20 Ma), 
situación que no es contemplada en la evolución tectónica planteada en la sección 
anterior. Sin embargo, Maury et al. (1996) y Gutscher et al. (2000) proponen modelos 
alternativos para producir fusión de corteza oceánica, aún siendo ésta antigua y fría: (i) 
durante el inicio de un evento subductivo, (¡i) durante una subducción oblicua y rápida 
(7-10 cm/a) y (iii) por finalización del proceso subductivo, ya sea por colisión, 
subducción de dorsal o rotación de placas, que involucra un período de subducción 
somera (fíat subduction). Otros autores han propuesto además generación de adakitas 
por fusión parcial de un subplacado basáltico debajo de la corteza continental (e.g. 
Atherton y Petford, 1993).
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Fig. 12.26. (a) diagrama discriminatorio según Defant y Drummond (1990). Los datos del BPA son de 
Suárez (1977b) y de la SPU de Acevedo et al. (2002) y este trabajo, (b) diagrama de tierras raras 
normalizado a condrito (Nakamura, 1974). Los datos del BPA son de Calderón et al. (2007) y de las 
adakitas patagónicas de Ramos et al. (2004). (c) y (d) clasificación de adakrtas de alta y baja sílice (HSA y 
LSA, respectivamente) de Martín et al. (2005). En (b), (c) y (d), sólo se han considerado a la granodiorita 
P32 y andesitas-dacitas P14, P15 y P25, presentadas en este trabajo.

El escenario más favorable para explicar la presenda de adakitas de 100 Ma en el 
canal Beagle podría ser el presentado por Bourdon et al. (2004) en Ecuador. Estos 

autores proponen la generadón de adakitas por fusión de losa oceánica durante un 
período de transidón entre subducción normal y horizontal. En este escenario el 
magmatismo pasa de calco-alcalino a adakítico por fusión de losa oceánica e 
interacción con manto peridotítico. Más hada el continente aún, estas lavas se asodan 
con absarokitas y shoshonitas, generadas por fusión pardal a mayor profundidad en la 
cuña mantélica, a partir de donde comienza una mayor indinadón de la losa 
subdudda (Bourdon et al., 2004) (fig. 12.25c - modelo B).

Gutscher et al. (2000) sugiere que la amplia distribución de adakitas por sobre 
zonas con subducdón subhorizontal a escala global representa una relación genética 
entre el fenómeno geodinámico mendonado y este tipo particular de rocas. Este 
fenómeno responde a modificaciones en la presión y temperatura de la losa 
subdudda, debido al cambio brusco en el ángulo de subducción, que favorecen su 
fusión pardal.

En el esquema del volcanismo redente de Ecuador (Bourdon et al., 2004), los 
volcanes más próximos a la trinchera representan magmas adakítioos típicos, 
generados por fusión pardal de la losa subdudda e interacción con el manto 
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suprayacente. Hacia el centro del arco volcánico los magmas derivan de la fusión 
parcial de la cuña astenosférica, metasomatizada por fúndidos derivados del slab, y 

presentan características intermedias entre verdaderas adakitas y andesitas calco- 
alcalinas típicas de arco. Hacia el retroarco aparecen los magmas shoshon¡ticos.

La composición de la SPU intermedia entre verdaderas adakitas y las rocas del 
BPA (fig. 12.26a-b, tablas 12.1-2), y el pasaje hacia rocas monzoníticas hacia el 
continente, sugieren un ámbito similar a la porción central y oriental del arco reciente 
ecuatoriano (fig. 12.25c - modelo B). A diferencia de este modelo, en Tierra del Fuego 
aparentemente el magmatismo calco-alcalino normal (BPA) no habría cesado para 
este período en la porción del arco más próximo a la trinchera. De todos modos, la 
escasez de datos geocronológicos cercanos a los 100 Ma al Sur del canal Beagle, en 
las islas Navarino y Hoste (fig. 12.18) no permite precisar qué ha ocurrido en ese 
sector del arco para ese momento. Sin embargo, se puede ver en esa misma figura un 
amplio registro de edades entre los 94-81 Ma del magmatismo calco-alcalino en ese 
sector.

12.9- EL POTENCIAL DEL MPF COMO FUENTE DE MINERALIZACIONES 
METÁLICAS

En el Capítulo 11 se ha hecho una descripción de las manifestaciones de 
minerales metálicos asociadas a las rocas ultramáficas del MPF (tanto primarias como 
removilizadas), precedida por una serie de conceptos teóricos vinculados al 
comportamiento del S, Ni, Cu, Fe y EGP en magmas máfico-ultramáficos.

Teniendo en cuenta las mineralizaciones de sulfuros primarios, se observa 
claramente una muy baja concentración de estos minerales en las piroxenitas, 
sugiriendo que las primeras etapas de cristalización y acumulación de esta suite se 
han dado en condiciones de subsaturación en azufre. La progresiva cristalización de 
óxidos de hierro y dinopiroxeno fue incrementando la concentración de S en el magma 
residual (siguiendo una trayectoria similar a la línea A-S de la figura 11.1, aunque con 
una asodadón mineral algo diferente), y a su vez, disminuyendo el contenido en FeO, 
provocando una disminución en la solubilidad del S del magma. Este fenómeno explica 
la aparidón de sulfuros (aunque escasos de todos modos) redén en homblenditas. A 

su vez, la saturadón en S se vio favoredda por una disminudón de la temperatura y 
por un aumento en el contenido de SiO2, progresivo con la diferendadón (e.g. 
Haughton et al., 1974; Shima y Naldrett, 1975; Wendlandt, 1982; Li y Naldrett, 1993). 
Este hecho sugiere, por otro lado, que de existir niveles más profundos (no expuestos) 
peridotíticos (Sección 12.2), serían también pobres en sulfuras.

El descenso de la temperatura hada los bordes de las cámaras magmáticas y la 
mezda de magmas han sido efectivos también en la segregación de líquidos 
sulfurados en estos sectores.

En las secciones previas de este capítulo se ha sugerido el origen de los magmas 
del MPF por bajos porcentajes de fusión pardal (entre otros fadores). Este hecho 
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implica que los líquidos generados serian pobres en suffuros, ya que como se indicó 
en otro capítulo (Secciones 11.4 y 11.5), son necesarios elevados porcentajes de 
fusión parcial para lograr la total disolución de sulfuras del manto (Maier et al., 1998; 
Tistl, 1993). Esta puede ser una razón por la cual no se han observado 
manifestaciones importantes de sulfures en el MPF. Debido al carácter calcófilo de los 
EGP (en presencia de sulfures), debería esperarse, a su vez, bajas concentraciones 
de estos elementos en esta suite, ya que habrían quedado retenidos en las fases 

sulfuradas del manto. De todos modos, debe tenerse en cuenta que gran parte de la 
suite potásica (sino toda) se generó en un manto afectado previamente por procesos 
de fusión parcial más intensos durante la actividad de la cuenca marginal (e.g. 
Saunders et al., 1979; de Wit y Stem, 1978). Un proceso como éste es responsable de 
concentrar aleaciones refractarias de Fe-Pt en el manto capaces de ser incorporadas 
más fácilmente en magmas generados en eventos posteriores de fusión parcial (Tistl, 
1993; Kepezhinskas y Defant, 2001). Este es el origen de las concentraciones de EGP 

con elevada relación Pt/Pd y pobres en sulfures de los complejos ultramáficos 
zonados.

Las asociaciones de sulfures primarios observadas en el MPF incluyen fases de 
Cu (calcopirita, bomita) y Fe (pirita, pirrotina), sin Ni, de acuerdo a su vez con los bajos 
tenores de este metal en roca total. Debido a los coeficientes de partición de estos 
elementos entre una mss y un liquido sulfurado residual rico en Cu, el Pt y Pd tienden 
a incorporarse a este último, mientras que el resto de los EGP al primero (Naldrett, 
2004). Por lo tanto, sería más factible encontrar concentraciones mayores de Pt y Pd 
respecto a otros platinoides asociados a los sulfúros en las ultramafitas de TdF.

El rasgo geoquímico más destacable de los yacimientos asociados a complejos 
tipo alaska es el claro predominio del Pt frente al resto de los EGP y al Au. Ru, Pd y, 
sobre todo Rh, pueden alcanzar localmente concentraciones de importancia, mientras 
Ir y Os son particularmente escasos. En el complejo del Alto Condoto (Colombia), 
ciertas porciones de la dunita central presentan enriquecimiento en aleaciones Pt-Fe y 
en menor medida de Ir-Os, formadas a elevadas temperaturas durante una etapa 
temprana de cristalización directamente desde un magma silicatado (Tistl, 1993). Sin 

embargo, en las demás litologias se observa un tren de diferenciación con incremento 
de EGP totales desde wheriitas hasta homblenditas. Este tren, normal en este tipo de 
complejos, queda bien representado por un incremento en Pd y decrecimiento en la 
abundancia de Ir (Tistl, 1993; fig. 12.27).

En la tabla 11.3 puede verse también que la composición de EGP del MPF 
presenta algunas diferencias con los complejos tipo alaska, dadas por un menor 
contenido de Pt y relación Pt/Pd, la cual es ligeramente inferior a la unidad (0,83; 
promedio). Aunque debe tenerse en cuenta que el análisis del MPF solo incluye facies 
de homblendita y piroxenita, dado que están ausentes las peridotitas y dunitas típicas 
de aquellos complejos zonados. En el complejo del Alto Condoto, la relación Pt/Pd es 
máxima en las dunitas, y disminuye acercándose a la unidad en las rocas más 
diferenciadas (fig. 12.27). Si se compara la abundancia de PGE discriminado por tipo 
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litológico entre este complejo y el MPF, la diferencia en el contenido y relaciones de 
estos elementos es menos notoria (fig. 12.27).

Fig. 12.27. Contenido de EGP de las distintas facies del complejo zonado del Alto Condoto, Colombia 
(negro y gris) (Tistl, 1993) y del MPF (rojo y celeste). OI cpxt: dinopiroxenita de olivina, hbl cpxt: 
dinopiroxenita hombléndica, cpx hbt homblendita piroxénica, hbt: homblendita. En la categoría Hbl cpxt, 
el MPF induye homblenditas piroxénicas y piroxenitas hombléndicas (se exduyen las muestras ET2 y 
U23 de la tabla 11.3b).

Los argumentos presentados en estos párrafos, por lo tanto, elevan el potencial de 
las homblenditas del MPF y aquellos sectores de la cámara magmática más ricos en 
sulfúros (bordes de cámara o zonas de mezcla de magmas) como reservorios de EGP, 
especialmente de Pt y Pd. Por otro lado, teniendo en cuenta a su vez el carácter 
siderófilo de los platinoides en sistemas libres de sulfuros, podría esperarse, a su vez, 
anomalías positivas en piroxenitas y posibles niveles peridotíticos inferiores, ya sea en 
aleaciones Fe-Pt u otras fases como ocurre en complejos ultramáficos zonados. De 
hecho, es una piroxenita la que presenta los mayores valores de Pt y Pd dentro del 
MPF (ver tabla 11.3b).

Si se comparan nuevamente algunos valores de EGP de la tabla 11.3b (MPF) con 
los valores de complejos alaskianos (tabla 11.3a), pueden notarse algunos valores 
significativos, próximos o incluso superiores al promedio de estos complejos zonados.
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13. CONCLUSIONES

El análisis de los mapas aeromagnetométricos de Tierra del Fuego (TdF) (Hojas 

5569-11, 5566-1, 5566-11; SEGEMAR, 1998) ha permitido detectar tres nuevas 
manifestaciones de rocas plutónicas en la cordillera Fueguina, que se suman a las ya 
conocidas Homblendita Ushuaia (HU) (e.g. Acevedo et al., 1989), Monzonita Jeu- 
Jepén (MJJ) (e.g. Petersen, 1949), y a los diques del Ceno Rodríguez (Martinioni et 
al., 1999a). Estos son, de Sur a Norte: Cerro Trapecio, Plutón Diorítico Moat (PDM) e 
Intrusivo del Monte Kranck (IMK).

El estudio detallado de estos cuerpos ha conducido a agrupar estas rocas en dos 
suites magmáticas diferentes: El Magmatismo Potásico Fueguino (MPF) y la Suite de 

la Península Ushuaia (SPU).
El MPF representa la unidad más importante volumétricamente en el tramo 

cordillerano argentino. Los plutones HU, PDM, MJJ e IMK son integrantes de esta 
suite. Pueden incluirse también dentro de ella los diques básicos del Co. Rodríguez, y 
posiblemente existan otras manifestaciones en el subsuelo y a escasa profundidad en 
el Co. Trapecio.

Estos plutones son de pequeñas dimensiones (25-3 km2) y se caracterizan por 

exponer un rango composicional extremo desde homblenditas y piroxenitas hasta 

sienitas y sienitas alcalifeldespáticas, pasando por gabros, dioritas, monzogabros, 
monzodioritas y monzonitas, con algunas variedades cuarzosas. La abundancia 
relativa de los distintos componentes litológicos varía en los diferentes plutones. En los 
cuerpos más australes las rocas ultramáficas y máficas dominan sobre las rocas 
intermedias, mientras que en los plutones más septentrionales ocurre lo contrario, 
estando las rocas ultramáficas representadas sólo por escamas de algunas centenas 
de metros cúbicos. Los pulsos finales de magma se emplazan siempre a modo de 
venas y venillas, rectilíneas o anastomosadas, incluso brechando a los términos más 
antiguos y más fríos. Estas venas incluyen además de sienitas y sienitas 
alcalifeldespáticas, escasas monzonitas, granitos alcalifeldespáticos y monzogranitos.

La mineralogía de estas rocas incluye cantidades variables de piroxeno (diópsido), 
homblenda (principalmente magnesiohomblenda y magnesiohastingsita), biotita (rica 
en MgO), plagioclasa y feldespato potásico. No se han detectado ortopiroxeno ni 
olivina. Otros constituyentes menores son cuarzo, apatita, titanita, epidoto, magnetita, 
ilmenita, ferro-espinela (sólo en piroxenitas) y sulfuros (pirita, calcopirita, pirrotina).

Todo el conjunto litológico enumerado anteriormente es cortado por diques 
delgados (-10-30 cm) de lamprófiros. En la mayoría de los casos están constituidos 
por fenocristales de homblenda, pero en el Co. Jeu-Jepén existen otras dos 
generaciones de lamprófiros, más antiguas, compuestas por fenocristales de piroxeno 
y piroxeno más biotita.

El MPF se caracteriza por su elevado contenido en K2O, definiendo una tendencia 
medianamente alcalina en un diagrama TAS, afín con rocas shoshoníticas o 
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monzoníticas en los diagramas QAP; SÍO2-K2O; R1-R2. Presenta además una relación 
K2O/Na2O alta (cercana a la unidad en las rocas máficas y ultramáficas o por encima 
de 1 en monzonitas y sienitas), enriquecimiento en LILE y elevadas relaciones 
LILE/HFSE, LREE/HREE, afin también con rocas de las series monzoníticas (e.g. 
Morrison, 1980; Pagel y Letenier, 1980; Lameyre y Bowden, 1982; Lameyre, 1987).

Estas propiedades han permitido separar al MPF de las rocas calco-alcalinas del 
batolito Patagónico Austral (BPA), que caracteriza la porción más intema (hacia el 
Pacífico) del archipiélago Fueguino; y por otro lado, se sugiere su correlación con la 
Fm. Barros Arana, constituida por basaltos shoshoníticos contemporáneos, que aflora 

a los 52°S, en los Andes chilenos (Stem et al., 1991b). Dentro del MPF podrían 
incluirse además a las monzonitas del seno Grandi (Sur de isla Navarino, Chile; 
Kranck, 1932; Katz y Wattere, 1966), y a las homblenditas medianamente alcalinas de 
la isla Gordon (Chile; Suárez et al., 1985a).

Las distintas litofacies del MPF han evolucionado por cristalización fraccionada, 
como lo indican los trenes de datos alineados y sin gaps en los diagramas Harker y la 
semejanza en los patrones de elementos traza y tierras raras en diagramas araña. Los 
datos isotópicos en el PDM indican que el proceso de diferenciación ha incluido, 
además, asimilación de la roca encajante (AFC). Dadas la similitud litológica y 
geoquímica (de roca total y mineral) de los demás integrantes de la suite, se infiere 
que el proceso de AFC ha sido el responsable de la diferenciación de todos ellos. Otro 
proceso importante en la evolución de los magmas ha sido la acumulación, en 
cámaras abiertas en las que han actuado sucesivos pulsos de rellenado y corrientes 
convectivas de magma. El resultado final es la estratificación y laminación ígnea 
observadas claramente en el PDM y HU, los numerosos autoiitos incluidos en los 
sucesivos pulsos de magma y la diferenciación extrema desde ultramafitas hasta 
sienitas y sienitas alcalifeldespáticas de cada plutón.

La edad del MPF abarca un periodo corto de tiempo durante el Cretácico, desde 
los 115 Ma a los 93 Ma, comparado con la longevidad del BPA (141-34 Ma al Sur del 
canal Beagle; Suárez et al., 1985a).

La SPU constituye escasos asomos en el tramo cordillerano argentino. La 
localidad tipo es la península Ushuaia, en donde se integra por escasas apófisis de 
melagabros cuarzosos, granodioritas y numerosos diques de andesitas y dacitas. 
Otras manifestaciones de la suite calco-alcalina han sido observadas en el Co. 
Trapecio, también sobre el canal Beagle, en el PDM y en el IMK, siendo su 
abundancia progresivamente menor hacia el Norte de la provincia. Algunos de los 
diques más leucocráticos del Co. Rodríguez descriptos por Martinioni et al. (1999a), y 
analizados al microscopio por el presente autor, podrían pertenecer a esta suite.

La composición mineralógica de la SPU incluye homblenda, plagioclasa, 
feldespato alcalino, cuarzo y escasa biotita, como fases constituyentes, y apatita, 
titanita, allanita y circón. A diferencia de la suite anterior, carece de piroxeno, es más 
rica en cuarzo, y contiene allanita y circón, fases comunes en el BPA (Suárez et al., 
1985a).
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Las rocas de la SPU, especialmente las dacitas-andesitas presentan texturas 
porfírica-porfiroide, de autobrecha, y se han emplazado a modo de lacolitos arqueando 
el encajante metasedimentario suprayacente, que sugieren condiciones someras de 
emplazamiento. A su vez, intruyen al MPF (HU) y se encuentran aflorando en el mismo 
nivel estructural que éste. Estos datos sugieren que tuvo que haber ocurrido un evento 
de levantamiento tectónico con posterioridad a la cristalización de la HU y previo al 
emplazamiento de la SPU. El mecanismo de inyección de magma de esta suite ha 
sido por propagación de fracturas.

La composición mineralógica y geoquímica de la SPU son notoriamente distintas al 
MPF. La primera se caracteriza por su composición calco-alcalina de alto potasio, con 

relación K2O/Na2O < 0,5. El contenido de LILE y relaciones LILE/HFSE y LREE/HREE 
son inferiores al MPF, pero superiores al BPA. Estas características de la SPU 
sugieren cierta afinidad con el batolito al Sur del canal Beagle, o bien con adakitas.

Los magmas de ambas suites se asocian a un ambiente de subducción, como lo 
indican los diagramas discriminatorios de ambiente tectónico, el patrón aserrado de 
elementos incompatibles en diagramas araña, con los típicos picos negativos en Nb, 
Ta y Ti, enriquecimiento en LILE y la presencia de fases hidratadas abundantes.

Las características geoquímicas del MPF, afín con series monzoníticas, y junto con 
un incremento hacia el Norte (dentro de la misma suite, y en comparación con el BPA) 
en el contenido de K2O y otros LILE, y relaciones LILE/HFSE, LREE/HREE, 
acompañado con el incremento en facies diferenciadas respecto a litologías máficas- 
ultramáficas, sugieren generación de magmas a grandes profundidades en la zona de 
Benioff, progresivamente mayores con la distancia a la trinchera. En estas 

condiciones, los fluidos provenientes de la deshidratación de la losa subducida y que 
entran en la cuña astenosférica poseen una composición diferente, debido a la 
intervención de fases distintas en las reacciones metamórficas que acompañan el 
descenso de la losa. A profundidades de 90-110 km, bajo arcos continentales, las 
teses de la corteza oceánica que aportan fluidos en la cuña mantélica son pobres en K 
(dorita, epidoto o zoisita, lawsonita, anfíbol y doritoide (Poli y Schmidt, 1995)). Este 

sería el ámbito de generación de los magmas del BPA. Pero a profundidades mayores, 
las fases intervinientes son portadoras de K, Rb, Ba, U, Pb, Cs y B (Schmidt, 1996; 
Sorensen et al., 1997; Tamura et al., 2007), provocando un metasomatismo en la cuña 
mantélica previo a la fusión pardal enriquecido en estos elementos. La progresiva 
deshidratación de la losa oceánica provoca también condidones cada vez más 
defidentes para la generación de fusión pardal. Este escenario favorece la generación 
de pequeños volúmenes de magmas con una geoquímica más rica en K2O y otros 
LILE y LREE.

Así surge la propuesta de que el BPA y el MPF se han generado bajo un mismo 
régimen subductivo (el segundo hada la parte más distal del arco), durante un período 
de horizontalizadón de la losa proto-Pacífica, con máximo ensanchamiento del arco, 
estimado en 129-359 km (mínimo y máximo, respectivamente). El inido del proceso de 
horizontalizadón habría ocurrido entre los 137 Ma (edad de los últimos vestigios de la 
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cuenca marginal Rocas Verdes; Stem et al., 1992) y los 115 Ma (edad de la plutonita 
más antigua del MPF), debido a un aumento en la convergencia vinculado a la 
apertura del Atlántico Sur, y sería responsable, además, del cierre de la cuenca 
marginal. El ensanchamiento del arco va acompañado por una migración del frente 
volcánico calco-alcalino, con seguridad para los 100 Ma (edad de la SPU, Acevedo et 
al., 2002) y potásico (MPF), hasta por lo menos los 93 Ma (edad de la plutonita más 
joven del MPP, Acevedo et al., 2000). Una migración del arco calco-alcalino previa a 
los 100 Ma puede ser factible, pero difícil de comprobar dado que la porción del arco 
más intema está sumergida bajo el mar o ha sido trasladada por transcurrenda 
cenozoica.

Luego de los 93 Ma ya no hay registros de actividad plutónica en el sector 
argentino de Tierra del Fuego. Entre este momento y los 81 Ma el magmatismo (sólo 
calco-alcalino) se concentra al Sur del canal Beagle, entre esta depresión y la porción 
centro-norte de las islas Navarino y Hoste (Chile).

Cualquier otro mecanismo utilizado para explicar la génesis de rocas con 
características similares al MPF en otras partes del mundo (slab break-off, aumento 
del ángulo de subducdón), o incluso un segundo arco magmático (extemo) paralelo al 
BPA, producto de la subducdón hada el continente del fondo de la cuenca marginal, 
presenta grandes dificultades para ser aplicado en TdF para este período.

La generación de la SPU entra en este modelo ya sea considerando a esta unidad 
como un equivalente del BPA o como generadas por fusión parcial de corteza 
oceánica (adakitas). En el primer caso, su geoquímica más rica en K2O, LILE, 
LILE/HFSE y LREE/HREE respecto al BPA, pero empobrecida en estos parámetros 
respecto al MPF, se debe a su posición geográfica superpuesta a la suite potásica. 
Esto implica que los magmas se han generado a profundidades en la cuña 
astenosférica semejantes a la que se forman los magmas del BPA (con fluidos 
derivados de la losa libres de K), pero en un manto que había sido previamente 
metasomatizado por fluidos ricos en este elemento, cuando la losa se encontraba más 
inclinada. En este caso, el emplazamiento de una suite calco-alcalina en el mismo 
nivel estructural y posición geográfica donde antes se había emplazado una suite 
potásica es indicador de horizontalizadón de la losa subdudda (Keith, 1978). En el 
segundo caso, considerando a estas rocas como adakitas, puede emplearse el modelo 
propuesto por Bourdón et al. (2004) en Ecuador. Estos autores proponen la 
generación de adakitas por fusión de losa oceánica durante un período de transición 
entre subducdón normal y horizontal. En este escenario el magmatismo pasa de 
calco-alcalino (BPA) a adakítico (SPU) por fusión de losa oceánica e interacción con 
manto peridotítico. La composición de la SPU intermedia entre verdaderas adakitas y 

las rocas del BPA, y el pasaje hada rocas monzoníticas hada el continente (MPF), 
sugiere un ámbito similar a la porción central y oriental del arco redente ecuatoriano.

Respecto a los minerales metalíferos, no se han observado concentraciones de 
sulfuras importantes en el MPF, sin embargo, el análisis de roca total de piroxenitas y 
homblenditas ha revelado algunas anomalías positivas de Pt y Pd (los únicos 
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platinoides analizados en este trabajo). Las semejanzas en muchos aspectos entre 
esta suite y complejos ultramáficos zonados plantean la posibilidad de programar una 

prospección por EGP desde este punto de vista. Sería posible esperar, por lo tanto, 
concentraciones de interés de Pt y Pd asociados a sulfuros de Cu-Fe en homblenditas, 
tal como ocurre en el complejo del Alto Condoto (Colombia), y también en zonas de 
borde o de mezcla de magmas. El carácter siderófilo de los EGP, en ausencia de 
sulfuros, y los contenidos de estos elementos (tabla 11.3b), por otro lado, sugieren que 
las piroxenitas constituyen también posibles fuentes de platinoides. Además, el 
potencial de la suite se ve incrementado si se considera que los plutones presentan 
raíces significativas, con posibles niveles peridotíticos, capaces de concentrar estos 
platinoides, y en menor medida Ru y Rh, asociados a las fases silicatadas.
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ANEXO 1

Abreviaturas utilizadas en este trabajo

A continuación se listan las abreviaturas usadas más frecuentemente en el texto, y 
que aparecen en reiteradas ocasiones a lo largo de todos los capítulos. Las mismas se 
ordenan alfabéticamente. Para los nombres de minerales se han empleado las 
abreviaturas de Kretz (1983), y no se incluyen en esta lista.

Todos aquellos nombres o abreviaturas que aparecen en letra cursiva 
corresponden a denominaciones surgidas durante el desarrollo de esta Tesis.

AFC Cristalización fraccionada y asimilación (assimilation and fractional 
crystalization)

BC Batolito de la Costa de Perú
BP Batolito Patagónico (incluye al Austral y Nordpatagónico)
BPA Batolito Patagónico Austral
CG Complejo de Gabros
CRS Complejo de Rocas Shoshoníticas
FC Cristalización fraccionada (fractional crystalization)
GPCB Grupo Plutónico Canal Beagle
GPSAN Grupo Plutónico Seno Año Nuevo
HFSE High field strength elements (elementos de alto potencial iónico)
HREE Heavy rare earth elements (elementos de las tierras raras pesadas) 
HU Homblendita Ushuaia
IMK Intrusivo del Monte Kranck
LILE Large ion litophile elements (elementos de alto radio iónico)
LREE Light rare earth elements (elementos de las tierras raras livianas) 
MCB Monzonita Cuarzosa Beauvoir
MJJ Monzonita Jeu-Jepén
MPF Magmatismo Potásico Fueguino
NSR Nord Scotia Ridge
PDM Pfutón Diorítico Moat
SAM Placa Sudamericana
SCO Placa de Scotia
SFMF Sistema de Fallas Magallanes-Fagnano
SPU Suite de la Península Ushuaia
TdF Provincia de Tierra del Fuego, Antártida e Islas del Atlántico Sur



ANEXO 2

Tablas A2-2 a A2-15. Química mineral en base a microsonda electrónica.
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Tabla A2-5. Análisis químico de la biatlta - PDM.
Label CM7 CM19 CM38 - monzonita
Point 52 41 86 121 122
obs
SIO2 35,99 36,43 36,11 35,9 36,09
T1O2 3,53 4,19 2,97 3,24 3,25
A12O3 14,7 14,53 14,6 14,06 13,98
Cr2O3 0,010 0,020 0,040 0,030 0,020
FeO 19,04 16,71 18,82 19,13 19,76
MnO 0,43 0,13 0,32 0,43 0,46
MgO 11,12 13.58 12,78 12,18 12.04
CaO 0,11 0,02 0,07 0,11 0,06
Na2O 0,07 0,14 0,03 0,07 0,03
K2O 8,98 9,01 8,82 8,44 8,87
NIO 0,020 0,010 0,000 0,000 0,000
H2O(c) 3,87 3,96 3,91 3,86 3,88
Sum Ox% 97,78 98,72 98,46 97,45 98,45

Fórmula estructural sobre la base de 22 oxígenos
SI 5,575 5,523 5,543 5,576 5,575
Al IV 2,425 2,477 2,457 2,424 2.425
Sum T 8,00 8,00 8,00 8,00 8,00
Al VI 0,258 0,12 0,183 0,15 0,121
TI 0,411 0,477 0,343 0,378 0,378
Fe2+ 2,467 2,118 2,416 2,484 2,552
Mn2+ 0,057 0,017 0,042 0,056 0,06
Mg 2,568 3,068 2,923 2,819 2,772
Cr 0,002 0,002 0,005 0,004 0,002
NI 0,002 0,002 0,000 0,000 0,000
Sum Y 5,77 5,80 5,91 5,89 5,89
Ca 0,019 0,004 0,012 0,019 0,01
Na 0,021 0,042 0,009 0,022 0,01
K 1,754 1,742 1,727 1,672 1,749
Sum A 1,79 1,79 1,75 1,71 1,77
OH 4 4 4 4 4
Sum Cat* 19,56 19,592 19,66 19,604 19,653
XMg 0,51 0,592 0,547 0,532 0,521
CM7: monzrgabro, CM19: plroxenlta híbrida.
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Tabla A2-6. Análisis químico del feldespato - HU y SPU. Continuación.

U35: datos de D. Acevedo sin publicar.

La bel MT89 - monzodiorita, HU U35 - feno-andesita, SPU

Point 344 345 346 347 349 357 358 359 221 222 224

kfs pl Pl pl Pl Pl kfs Pl
Textura inst euh euh euh euh inst inst inst
obs ch ch
SÍO2 64,21 56,40 59,10 59,29 58,50 60,61 63,79 62,24 65,171 65,627 65,66

■no2 0,00 0,04 0,01 0,01 0,04 0,02 0,01 0,03 0,004 0,031 0,02

A12O3 18,34 27,05 24,97 25,14 25,11 24,28 18,28 23,16 20,426 20,092 20,27

Fe2O3 0,09 0,20 0,15 0,15 0,21 0,15 0,09 0,10 0,06 0,019 0,04

MgO 0,00 0,01 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,003 0 0,01

CaO 0,04 9,48 6,96 7,09 6,97 5,75 0,02 4,73 1,962 1,572 1.70

Na2O 1,23 6,10 7,87 7,05 7,33 8,36 0,56 10,08 9,709 7,827 10,07

K2O 14,01 0,15 0,22 0,17 0,27 0,27 15,35 0,41 0,215 3,089 0,22

Sum Ox% 97,92 99,41 99,28 98,90 98,42 99,45 98,09 100,76 97,55 98,257 97,972

Fórmula estructural

SI 3,00 2,55 2,66 2,67 2,65 2,71 3,00 2,76 2,93 2,95 2,94

TI 0,000 0,001 0,000 0,000 0,001 0,001 0,000 0,001 0,000 0,001 0,001
Al/Al IV 1.01 1,44 1,32 1,33 1.34 1.28 1,01 1.21 1.08 1,06 1,07

Al VI 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00

Fe3+ 0,003 0,007 0,005 0,005 0,007 0,005 0,003 0,003 0,002 0,001 0,001

Mg 0,000 0,001 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,001
Ca 0,00 0,46 0,34 0,34 0,34 0,28 0,00 0,22 0,09 0,08 0,08

Na 0.11 0,53 0,69 0,62 0,64 0,73 0,05 0,87 0,85 0,68 0,87
K 0,84 0,01 0,01 0,01 0,02 0,02 0,92 0,02 0,01 0,18 0,01
Sum Cat# 4,97 5,00 5,03 4,97 5,00 5,02 4,98 5,08 4,96 4,95 4,97

Ab 11,76 53,34 66,32 63,61 64,53 71,36 5,26 77,79 88,79 72,96 90,29
An 0,21 45,83 32,43 35,38 33,91 27,13 0,09 20,16 9,92 8,10 8,43
Or 88,03 0,84 1.25 1.01 1.56 1,52 94,65 2,06 1,29 18,95 1,27
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Tabla A2-10. Análisis químico de la iknenita - HU - PDM. Continuación.
Label

Polnt

ET1 - homblendita 
Ea. Túnel (HU)

U23 - hbt 
Ea. Túnel (HU)

ET2 - homblendita 
Ea. Túnel (HU)

122 125 127 136 115 118 45 46 47
obs

SIO2 0,00 0,03 0,64 0,00 0,03 0,06 0,01 0,00 0,00
7102 51,78 46,48 49,29 45,21 43,28 54,47 52,42 50,08 46,62
AI2O3 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
Cr2O3 0,000 0,000 0,000 0,000 0,075 0,000 0,000 0,093 0,070
Fe2O3(c)
FeO(c) 37,32* 41,63* 38,34* 44,06* 47,58* 39,40* 40,83* 41,92* 46,65*
MnO 8,85 8,01 8,85 7,82 724 0,42 8,33 7,22 6,94
MgO 0,07 0,05 0,06 0,00 0,02 0,04 0,00 0,05 0,07
CaO 0,37 0,29 1.13 0,05 0,08 0,27 0,06 0,14 0,01
NiO 0,000 0,000 0,000 0,000 0,000 0,005 0,044 0,000 0,000
Sum Ox% 98,40 96,50 98,30 97,14 98,30 94,66 101,70 99,50 100,35

Tabla A2-11. Análisis químico de la espinela - HU - PDM.

Labal MT19B - pÍTUxenüa 

Ea. Túnel (HU)

CM1 -hbtpx 

PDM

Point 207 211 213 215 216 224 233 234 264 288 269 271

otra fflts2 esl gr gr exs2 gr e«1 e>s1 exs2 en2 exs1 gr

&O2 026 028 0,17 026 0,07 0,06 0,09 0,99 0,08 0,17 0,72 0,14

TO2 0,33 0,34 027 0,06 0,41 0,01 0,04 0,17 020 5,33 0,46 0,51

M2O3 64.53 65,46 62,72 6125 63,78 62,37 64,52 65,31 62,98 59,41 63,70 62,79

Cr2O3 0,640 0,380 0,430 9,320 0,760 0,460 0,450 0,400 0.050 0,080 0,050 0,040

Fe2O3(c) 2,35 2,50 5,07 3,55 4,69 4,53 4,20 2,72 0,00 4,07 1,27

FeO 9,08 8,86 13,2* 11,14 10,47 12,86 6,70 7,44 14,16 14,04 13,62 13,67

MnO 0,09 0,12 0,12 0,13 0,19 0.17 0,11 0,09 0,31 0,44 0,48 0,34

MgO 21.61 2225 20.55 1926 20,81 18,68 23.12 24,25 1728 1820 19.72 17,94

NiO 0,000 0,080 0,030 0,080 0,040 0,060 0,000 0,030 0,020 0,000 0,020 0,080

SumOatt 99,09 100,28 97,73 98,78 100,08 99,40 99,57 102,87 9820 97,67 102,84 96,78

Si 0,01 0,01 0,00 0,01 0,00 0,00 0,00 0,02 0,00 0,00 0,02 0,00

Ti 0,01 0,01 0,01 0,00 0,01 0,00 0,00 0.00 0,01 0,11 0,01 0,01

Al/Al IV 0,00 0,00 0,00 020 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00

Al VI 1.92 1.92 120 1.88 1.90 1.90 1.90 1,66 133 1.83 1,87 1.95

Cr 0,013 0,008 0,009 0,006 0,015 0,009 0.009 0,008 0,001 0,002 0,001 0,001

Fe3+ 0,05 0,05 0.06 0,10 0,07 0,09 0.09 0,08 0,05 0,00 0,08 0,03

Fe2+ 0,19 0,18 022 024 022 028 0,14 0.15 031 0,31 028 0,30

Mn2+ 0,00 0,00 0,00 020 0,00 0,00 0,00 0.00 0,01 0,01 0,01 0,01

Mg 0,82 0,83 0,79 0,76 0,78 0,72 0,86 0,87 0,69 0,71 0,73 0,70

Ni 0,000 0,002 0,001 0,002 0.001 0,002 0,000 0,001 0,001 0,000 0,000 0,002

SumCatt 3,00 3,00 3,00 320 3,00 3,00 3,00 3,00 3,00 2,97 3,00 3,00

XCr 0,66 0,39 0,46 024 0,79 0,49 0,46 0,41 0,05 0,09 0,05 0,04

XFe2+ 18,93 1827 2120 23,93 22,02 27,85 13,98 14,68 30,76 30,22 27,93 29,95

YFe3+ 2,26 2,37 327 4.95 3,41 4,56 427 3,93 2,69 0,00 3,91 1,28

Referencias: gr- grano, exs1: exsoiuaóo en magnetita, exs2- en ilmenüa. Hbt px- homblendita piioxánica 

HU: Homblendita Ushuaia; PDM: Rutón Dioritico MoaL * Fe total como FeO.
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Tabla A2-12. Análisis Químico del feldesoato - MJJ. Continuación.

Fórmula estructural

Label por - monzodiorita
Point 152 153 154 157 158 159

SiO2 68,51 64,52 66,70 66,21 60,41 66,09
TiO2 0,00 0,00 0,00 0,06 0,01 0,02
AI2O3 18,31 17,52 19,88 19,57 22,93 17,90
Fe2O3 0,15 0,20 0,21 0,23 0,33 0,24
MgO 0,02 0,00 0,01 0,00 0,02 0,00
CaO 0,30 0,04 2,22 1,95 6,33 0,34
Na2O 10,76 0,82 10,17 10,37 7,77 4,68
K2O 1,09 16,11 0,33 0,18 0,24 10,46
SumOx%99,13 99,20 99,51 98,55 98,04 99,71

Datos de D. Acevedo (sin publicar) cedidos al presente autor.

Si 3,03 3,01 2,95 2,95 2,74 3,01
Ti 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
Al t 0,95 0,96 1,03 1,03 1,23 0,96
Fet 0,01 0,01 0,01 0,01 0,01 0,01
M9 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00 0,00
Ca 0,01 0,00 0,10 0,09 0,31 0,02
Na 0,92 0,07 0,87 0,90 0,68 0,41
K 0,06 0,96 0,02 0,01 0,01 0,61
Sum Cat# 4,99 5,02 4,98 4,99 4,99 5,02

Ab 92,45 7,18 87,59 89,70 68,02 39,82
An 1.41 0,20 10,57 9,30 30,62 1,60
Or 6,14 92,62 1,85 1,00 1,36 58,58



Ta
bl

a 
A2

-1
3.

 A
ná

lis
is 

qu
ím

ic
o 

de
l p

iro
xe

no
 - 

M
JJ.

)5
 - 

ho
m

bl
en

di
ta

 pl
ro

xó
nl

ca
79

0

49
,7

1
0,

72
3,

49
 

0,
00

0
9,

25
0,

05
0,

18
 

12
,8

0 
23

,9
6

0,
70

O
O

O
10

0,
86

1,
83

0,
02

0,
15

0,
00

 
0,

00
0

0,
19

0,
10

0,
01

0,
70

0,
95

0,
05

0,
00

4,
00

48
,7

6
36

,2
4

15
,0

0
87

,9
5

78
8

49
,1

5
0,

99
4,

26
 

0,
00

0
9,

92
0,

00
0,

24
 

11
,7

9 
23

,7
8

0,
78

O
O

O
10

0,
92

1,
82

0,
03

0,
18

0,
01

0,
00

0
0,

17
0,

13
0,

01
0,

65
0,

94
0,

06
0,

00
4,

00

49
,4

3
34

,0
7

16
,5

0
82

,9
4

78
4

48
,9

5
1,

04
 

4,
46

 
0,

07
1 

10
,0

1 
0,

00
 

0,
23

 
11

,7
3 

23
,7

0 
0,

86
 

0.
02

10
1,

09

1.
81

0,
03

0,
19

0,
00

 
0,

00
2

0,
19

 
0,

12
 

0,
01

 
0,

65
 

0,
94

 
0,

06
0,

00
4,

00

49
,3

6
33

,9
7

16
,6

6
84

,1
9

78
0

48
,6

4
0,

73
4,

09
 

0,
08

7 
10

,8
1

0,
00

0,
12

11
,3

3
23

,7
3

0,
89

0.
00

10
0/

42

12
1

0,
02

0,
18

0,
00

 
0,

00
3 

02
1

0,
12

0,
00

0,
63

0,
95

0,
06

0,
00

4,
00

49
,4

1
32

,8
1

17
,7

8
83

,5
7

77
9

48
,8

7 
1,

01
 

4,
79

 
0,

00
0 

7,
91

 
0,

00
 

0,
12

 
12

,7
3 

24
,6

1 
0,

36
 

0.
00

10
0,

40

1,
81

0,
03

0,
19

0,
02

0,
00

0
0,

14
0,

10
0,

00
0,

70
0,

98
0,

03
0,

00
4,

00

50
,6

6
36

,4
4

12
,9

0
87

,2
3

77
6

47
,3

9
1,

21
5,

74
0,

00
7

7,
86

0,
03

0,
08

12
,5

5 
23

,0
2 

0,
35

0.
00

98
,2

3

1,
79

0,
03

0,
21

0,
05

0,
00

0
0,

12
0,

13
0,

00
0,

71
0,

93
0,

03
0,

00
4,

00

49
,3

2
37

,4
0

13
,2

8
84

,2
7

76
9

48
,4

4
1,

09
4,

50
 

0,
00

0
9,

65
0,

00
0,

18
 

11
,8

4 
23

,9
0

0,
69

0.
00

10
0,

28

1,
80

0,
03

0,
20

0,
00

0,
00

0
0,

18
0,

12
0,

01
0,

66
0,

95
0,

05
0,

00
4,

00

49
,7

4
34

,2
9

15
,9

7
84

,7
2

76
7

49
,4

8
0,

86
3,

63
0,

04
1

8,
83

0,
12

0,
17

12
,5

6
23

,9
4

0,
53

0.
00

10
0,

36 12
4

0,
02

0,
16

0,
01

0,
00

1
0,

15
0,

13
0,

01
0,

70
0,

95
0,

04
0,

00
4,

00

49
,4

3
36

,0
6

14
,5

1
84

,3
7

76
6

49
,2

2
0,

77
 

3,
76

 
0,

00
0

9,
87

0,
00

0,
28

 
11

,7
2 

23
,5

1 
0,

86
 

0.
00

99
,7

9

1,
84

0,
02

0,
18

0,
01

0,
00

0
0,

17
0,

13
0,

01
0,

65
0,

94
0,

06
0,

00
4,

00

49
,4

2
34

,2
5

16
,3

3
82

,9
7

73
7

47
,4

7
0,

98
 

4,
57

 
0,

00
0 

10
,2

7 
0,

00
 

0,
16

 
11

,2
9 

23
,6

1 
0,

82
 

0.
00

99
,1

8

1,
79

0,
03

02
0

0,
00

0,
00

0
0,

22
0,

10
0,

01
0,

63
0,

95
0,

06
0,

00
4,

00

49
,7

6
33

,0
9

17
,1

6
85

,8
7

75
6

48
,1

2
1,

10
4,

94
 

0,
05

2
7,

91
0,

00
0,

22
12

,5
7

24
,6

0
0,

39
0.

00
99

,9
1

1,
79

0,
03

02
1

0,
01

0,
00

2
0,

17
0,

08
0,

01
0,

70
0,

98
0,

03
0,

00
4,

00

50
,8

0
36

,0
9

13
,1

1
89

,6
3

75
1

48
,1

1
1,

01
5,

84
0,

00
0

7,
46

0,
00

0,
18

12
,7

7
24

,8
2

0,
37

0.
00

10
0,

55

1,
77

0,
03

0,
23

0,
03

 
0,

00
0

0,
17

0,
06

0,
01

0,
70

0,
98

0,
03

0,
00

4,
00

51
,1

3
36

,5
9

12
,2

8
91

,8
8

75
0

49
,5

9
0,

77
3,

93
0,

00
0

8,
60

0,
06

0,
18

12
,4

9
24

,0
4

0,
54

0.
04

10
0,

21

1.
84

0,
02

0,
16

0,
01

0,
00

0
0,

14
0,

13
0,

01
0,

69
0,

96
0,

04
0,

00
4,

00

49
,8

1
35

,9
9

14
,2

1
84

,4
5

74
3

49
,4

0
0,

85
3,

97
0,

00
0

7,
69

0,
00

0,
17

12
,7

0
24

,6
3

0,
58

0.
02

10
0,

20
Fó

rm
ul

a 
es

tr
uc

tu
ra

l e
n á

to
m

os
 p

or
 ce

ld
a u

ni
da

d,
 no

rm
al

iza
da

 a
 4

 ca
tio

ne
s (

M
or

im
ot

o,
 19

89
). 1,
83

0,
02

0,
17

0,
00

 
0,

00
0

0,
16

0,
08

0,
01

0,
70

0,
99

0,
04

0,
00

4,
00

51
,0

6
36

,3
2

12
,6

2
90

,1
0

74
0

48
,9

9
1,

08
42

9 
0,

00
0

8,
91

0,
00

0,
19

12
,2

3 
24

23 0,
66

0.
01

10
0,

80

1,
82

0,
03

0,
18

0,
00

0,
00

0
0,

17
0,

11
0,

01
0.

88
0,

98
0,

05
0,

00
4,

00

50
,1

2
35

,1
8

14
,6

9
86

,3
8

Je
-1

 - b
ol

só
n 

gá
br

ic
o 

I

22
6

50
,4

8
0,

63
4,

06
 

0,
00

0
8,

35
0,

00
0,

33
12

,9
1

24
.6

1
0,

39
0.

01
10

1,
77

1

1.
85

0,
02

0,
15

0,
02

0,
00

0
0,

13
0,

13
0,

01
0,

70
0,

96
0.

03
0,

00
4,

00

49
.8

8
36

,3
8

13
.7

4
84

,4
0

18
0

50
,0

6
0,

58
2.

91
0,

00
0

8,
79

0,
13

0,
36

12
,4

9
24

,6
7

0,
60

0.
00

10
0,

58

1.
86

0,
02

0,
13

0,
00

0,
00

0
0,

17
0,

10
0,

01
0.

69
0,

98
0,

04
0,

00
4,

00

50
,1

7
35

,3
2

14
,5

2
87

.2
9

17
2

51
,4

5
0,

32
1,

44
0,

01
6

9,
74

0,
00

0,
50

11
,9

9
24

,2
9

0,
68

0.
01

10
0,

44

1.
92

0,
01

0,
06

0,
00

0,
00

0
0,

13
0,

17
0,

02
0,

67
0,

97
0,

05
0,

00
4,

00

49
,6

0
34

,0
7

16
,3

3
79

,2
3

17
1

49
,0

8
0,

73
3,

85
0,

00
0

8,
72

0,
02

0,
34

12
,4

4
24

,7
3

0,
53

0.
03

10
0,

46

1,
82

0,
02

0,
17

0,
00

0,
00

0
0,

19
0,

08
0,

01
0,

69
0,

98
0,

04
0,

00
4,

00

50
,3

7
35

,2
2

14
,4

1
89

,4
9

en
e 

- b
ol

só
n 

gá
br

ic
o 

I
20

5

49
,4

4
0,

59
3,

29
 

0,
05

2
9,

87
0,

04
0,

55
11

,2
0

24
,1

6
0,

92
0.

00
10

0,
io

|

1,
85

0,
02

0,
15

0,
00

0,
00

2
0,

19
0,

12
0,

02
0,

62
0,

97
0,

07
0,

00
4,

00

50
,4

6
32

,5
4

17
.0

0
83

,7
7

19
7

51
,9

7
0,

38
 

2,
17

 
0,

06
5 

9,
01

 
0,

05
 

0,
36

 
12

,4
3 

24
,6

1 
0,

79
 

0.
00

10
1,

83

1,
90

0,
01

0,
09

0,
00

0,
00

2
0,

13
0,

14
0,

01
0,

68
0,

97
0,

06
0,

00
4,

00

50
,0

0
35

,1
3

14
,8

7
82

,4
0

19
3

50
,3

7
0/

49
3,

80
 

0,
00

0 
10

,0
1

0,
10

0,
33

 
11

26
 

23
,6

0
1,

08
0.

02
10

1,
06

1,
86

0,
01

0,
14

0,
03

0,
00

0
0,

16
0,

15
0,

01
0,

82
0,

94
0,

08
0,

00
4,

00

49
,8

5
33

,0
9

17
,0

6
80

,5
3

18
6

51
,3

3
0,

42
2,

33
 

0,
01

9 
9,

42
 

0,
00

 
0,

26
 

12
20

 
24

,5
4 

0,
75

 
0.

02
10

1,
30

1,
89

0,
01

0,
10

0,
00

0,
00

1
0,

14
0,

15
0,

01
0,

67
0,

97
0,

05
0,

00
4,

00

50
,0

2
34

,5
9

15
,4

0
82

,0
5

La
be

! 
I

Pd
rr

t

SI
O

2
T1

O
2

AÍ
2O

3
Cr

2O
3

Fe
O

t 
N

IO
 

M
nO

 
M

gO
 

Ca
O

N
a2

O
K2

O
Su

m
O

x%
 |

SI
 

Ti Al
 IV

Al
 V

I 
Cr Fe

3+
Fe

2*
M

n2
*

M
g 

Ca
 

N
a K Su
m

 Ca
t#

W
o(

Ca
) 

En
(M

g)
 

Fs
(F

et
+M

n
#M

g
Da

to
s d

e D
. A

ce
ve

do
 (s

in
 pu

bl
ic

ar
) c

ed
id

os
 al

 pr
es

en
te

 au
to

r.
N

ot
as

: b
- b

or
de

, c
- c

en
tr

o.
 Lo

e 
an

ál
isi

s m
ar

ca
do

s e
n c

ol
or

 c
or

re
sp

on
de

n 
a 

un
 so

lo
 cr

ist
al

.
* F

e 
to

ta
l c

om
o 

Fe
O

. W
o 

= 1
00

*C
a/

(C
a+

Fe
t+

M
g+

M
n)

, E
n 

= 1
00

*M
g/

(C
a+

Fe
t+

M
g+

M
n)

, F
a =

 10
0*

(F
et

+M
ny

(C
a+

Fe
t+

M
g+

M
n)



Ta
bl

a 
A2

-1
3.

 A
ná

lis
is 

qu
ím

ic
o 

de
l p

ro
xe

no
 - 

M
JJ.

 Co
nt

in
ua

ci
ón

.
|H

 - m
on

zo
ni

ta
44

3 b
50

,8
0

0,
42

2,
33

0,
00

0
10

,1
0

0,
00

0,
88

11
,3

5
23

,2
3

1,
13

0,
01

10
0.

24

1,
90

0,
01

0,
10

0,
00

0,
00

0
0,

16
0,

16
0,

03
0,

83
0,

93
0,

08
0,

00
4,

00

48
,8

2
33

.1
6

18
,0

2
80

.1
7

44
4 c

52
,5

2
02

2
1.

73
0,

06
4

9,
54

0,
15

1,
02

12
,0

8
23

,2
0

12
6

0,
00

10
1,

76

1,
93

0,
01

0,
07

0,
00

0,
00

2
0,

15
0,

15
0,

03
0,

66
0,

91
0,

09
0,

00
4,

00

48
,0

8
34

,8
2

17
,1

0
81

,9
6

44
3 b

51
,7

5
0,

44
2,

00
0,

00
6

8,
95

0,
02

0,
92

12
,1

4
23

,5
7

0,
95

0,
00

10
0,

74

1,
92

0,
01

0,
08

0,
01

0,
00

0
0,

12
0,

16
0,

03
0,

67
0,

94
0,

07
0,

00
4,

00

48
,9

4
35

,0
4

16
,0

2
80

,9
2

42
8

52
,7

1
0,

41 12
8

0,
00

0
7,

99
0,

05
0,

84
13

/4
7

23
,8

4
0,

64
0,

00
10

1,
21

1,
94

0,
01

0,
06

0,
00

0,
00

0
0,

09
0,

15
0,

03
0,

74
0,

94
0,

05
0,

00
4,

00

48
,1

9
37

,8
7

13
,9

4
82

,8
1

42
7

50
,8

6
0,

58
2,

45
0,

00
6

9.
23

0,
10

0,
83

11
,5

6
23

,1
6

0,
89

0,
05

99
,7

1

1.
91

0,
02

0,
09

0,
02

0,
00

0
0,

11
0,

18
0,

03
0,

65
0,

93
0,

07
0,

00
4,

00

49
,1

8
34

,1
3

16
,6

9
77

,9
0

42
6

52
.5

8
0,

32
1,

32
0,

00
0

8,
17

0,
00

0,
86

 
13

/4
4 

23
,5

6
0,

69
0,

00
11

00
,9

4

1.
94

0,
01

0,
06

0,
00

0,
00

0
0,

10
0,

15
0,

03
0,

74
0,

93
0,

05
0,

00
4,

00

47
,7

7
37

,9
2

14
,3

1
82

,9
4

¡1
 - m

on
zo

ni
ta

 
I

42
4

49
,6

2
0,

87
4,

34
0,

00
0

8,
53

0,
02

0,
35

12
.7

0
23

.7
1

0,
55

0,
01

10
0,

71
1

1,
83

0,
02

0,
17

0,
02

0,
00

0
0,

14
0,

13
0,

01
0,

70
0,

94
0,

04
0,

00
4,

00

49
,0

8
36

,5
7

14
,3

5
84

,4
8

40
7

52
,5

2
0,

17
0,

63
0,

02
3

10
,7

8
0,

00
1,

87
10

,9
9

23
,4

8
0,

75
0,

03
10

1,
24

1,
96

0,
00

0,
03

0,
00

0,
00

1
0,

09
0,

24
0,

06
0,

61
0,

94
0,

05
0,

00
4,

00

48
,2

5
31

,4
2

20
,3

3
71

,4
6

40
6

51
,1

4
0,

53
1,

24
0,

00
0

11
,5

0
0,

00
2,

11
10

,2
0 

22
,0

6
0,

92
0,

01
99

,7
3

1,
95

0,
02

0,
05

0,
00

0,
00

0
0,

09
0,

28
0,

07
0,

58
0,

90
0,

07
0,

00
4,

00

47
,0

4
30

,2
6

22
,7

0
67

,5
7

39
2

51
,8

3
0,

24
1,

64
0,

08
8

8,
84

0,
04

0,
70

 
12

,0
3 

23
,8

6
0,

81
0,

04
99

,9
2

1,
94

0,
01

0,
06

0,
01

0,
00

3
0,

10
0,

18
0,

02
0,

67
0,

96
0,

06
0,

00
4,

00

49
,8

3
34

,9
4

15
,2

4
79

,2
9

39
1

52
,7

6
0,

16
1,

36
0,

00
0

8,
32

0,
07

0,
97

12
,7

3
24

,0
0

0,
73

0,
05

10
1,

12

1,
95

0,
00

0,
05

0,
00

0,
00

0
0,

10
0,

18
0,

03
0,

70
0,

95
0,

05
0,

00
4,

00

49
,0

2
36

,1
7

14
,8

1
81

,3
0

38
2

51
,7

8
0,

40
1.

48
 

0,
13

5 
8,

23
 

0,
00

1,
44

 
12

,0
6 

23
,0

9 
0,

80
 

0,
04

99
,4

7

1.
95

0,
01

0,
05

0,
01

0,
00

4
0,

07
0,

19
0,

05
0,

68
0,

93
0,

06
0,

00
4,

00

48
,6

8
35

,3
7

15
,9

5
78

,4
5

38
0

52
,5

1
0,

17
1,

49
0,

06
5

8,
28

0,
00

0,
98

12
,4

3
23

,6
5

0,
77

0,
00

10
0,

33
Fó

rm
ul

a e
st

ru
ct

ur
al

 e
n 

át
om

os
 p

or
 ce

ld
a u

ni
da

d,
 no

rm
al

iza
da

 a 
4 c

at
io

ne
s (

M
or

lm
ot

o,
 19

89
).

1,
95

0,
00

0,
05

0,
02

0,
00

2
0,

07
0,

18
0,

03
0,

69
0,

94
0,

06
0,

00
4,

00

49
,1

0
35

.8
8

15
,0

2
78

.8
8

37
0

52
,5

3
0,

41
1,

56
0,

00
0

8,
61

0,
00

0,
72

11
,9

0
23

,8
6

0,
78

0,
00

10
0,

37

1,
96

0,
01

0,
04

0,
03

0,
00

0
0,

05
0,

22
0,

02
0,

66
0,

95
0,

08
0,

00
4,

00

50
,0

3
34

,7
0

15
,2

7
75

,0
9

36
8

48
,6

1
0,

93
3,

60
0,

01
2

10
,5

2
0,

05
0,

64
10

,4
7

23
,3

5
0,

99
0,

02
99

,1
6

1.
84

0,
03

0,
16

0,
00

0,
00

0
0,

17
0,

18
0,

02
0,

59
0,

95
0,

07
0,

00
4,

00

50
,0

7
31

,2
3

18
,6

9
78

,7
1

d
o

t -
 m

on
zo

dl
or

ita
 

I

16
9

50
,9

7
0,

55
2.

30
0,

00
0

8.
31

0,
00

0,
77

12
.7

9
23

.8
0

0,
84

0,
00

10
0,

31
1

1,
89

0,
02

0,
10

0,
00

0,
00

0
0,

15
0,

11
0,

02
0,

71
0,

95
0,

06
0,

00
4,

00

48
,9

0
36

,5
4

14
,5

6
86

,7
6

16
6

51
,7

5
0,

15
1,

07
0,

00
0

10
,3

1
0,

00
1,

89
11

,7
9

22
,8

8
1,

11
0,

00
10

0,
94

1,
92

0,
00

0,
05

0,
00

0,
00

0
0,

18
0,

14
0,

06
0,

65
0,

91
0,

08
0,

00
4,

00

46
,8

7
33

,6
0

19
,5

4
81

,8
9

16
4

49
,9

3
0,

74 32
6

0,
00

0
10

,2
3

0,
00

0,
80

 
11

/4
7

23
,8

5
0,

79
0,

01
10

1,
08

1,
85

0,
02

0,
14

0,
00

0,
00

0
0,

17
0,

15
0,

03
0,

63
0,

95
0,

06
0,

00
4,

00

49
,2

6
32

,9
3

17
,8

0
80

,7
2

14
9 b

51
,2

2
02

4
1,

46
0,

00
0

10
,2

4
0,

00
1,

13
11

,5
8

23
,3

0
0,

87
0,

02
10

0,
04

1,
92

0,
01

0,
06

0,
00

0,
00

0
0,

14
0,

18
0,

04
0,

65
0,

94
0,

06
0,

00
4,

00

48
.2

5
33

,3
5

18
,4

0
78

.2
6

14
8

49
,9

3
0,

60
2,

63
0,

00
0

12
,0

6
0,

05
0,

94
10

,7
6

23
,6

2
0,

84
0,

00
10

1,
42

1,
86

0,
02

0,
12

0,
00

0,
00

0
0,

19
0,

18
0,

03
0,

60
0,

94
0,

06
0,

00
4,

00

48
,4

7
30

,7
0

20
,8

3
78

,4
1

14
7 c

50
,9

0
0,

64
2,

75
0,

00
4

10
,0

7
0,

00
1,

07
11

,4
3

23
,9

5
0,

95
0,

01
10

1,
76

1,
88

0,
02

0,
12

0,
00

0,
00

0
0,

16
0,

15
0,

03
0,

63
0,

95
0,

07
0,

00
4,

00

49
,3

2
32

.7
4

17
,9

4
80

.7
4

- h
bt

 p
x 

I

79
9

49
25 1,
05

4,
17

0,
00

0
6,

95
0,

00
0,

20
13

,4
9

24
,8

4
0,

46
0,

03
10

0,
45

|

1,
81

0,
03

0,
18

0,
00

0,
00

0
0,

17
0,

05
0,

01
0,

74
0,

98
0,

03
0,

00
4,

00

50
,5

0
38

,1
5

11
,3

5
93

,9
9

79
7

50
,2

6
0,

67
3,

15
1,

00
0

8,
96

0,
00

0,
18

12
,4

6
24

,1
9

0,
74

0,
02

10
,6

1

1,
86

0,
02

0,
14

0,
00

1,
00

0
0,

16
0,

12
0,

01
0,

69
0,

96
0,

05
0,

00
4,

00

19
,7

1
35

,6
3

1)
4,

66
35

,3
1

La
be

l ¡5
Po

in
t

SI
O

2 
1

TI
O

2
AI

2O
3

Cr
2O

3 I
Fe

O
t

N
IO

M
nO

M
gO

Ca
O

 
;

N
a2

O
K2

O
Su

m
 O

x%
(

SI TI Al
 IV

Al
 V

I
Cr

 
I

Fe
3+

Fe
2+

M
n2

+
M

g
Ca N

a K Su
m

 Ca
t#

W
o(

Ca
) r 

En
(M

g)
 ; 

Fs
(F

et
+M

r 
#M

g 
1

Da
to

s d
e 

D.
 A

ce
ve

do
 (s

in
 pu

bl
ic

ar
) c

ed
id

os
 al

 pr
es

en
te

 a
ut

or
.

N
ot

as
: b

- b
or

de
, c

- c
en

tr
o.

 Lo
s a

ná
lis

is 
m

ar
ca

do
s e

n 
co

lo
r c

or
re

sp
on

de
n 

a 
un

 so
lo

 cr
ist

al
. H

bt
 px

: h
or

nb
le

nd
ita

 pi
ro

xé
nl

ca
.

* F
e 

to
ta

l c
om

o 
Fe

O
. W

o 
= i

pO
’Ca

/(
Ca

+F
et

+M
g+

M
n)

, E
n 

= 1
00

*M
g/

(C
a+

Fe
t+

M
g+

M
n)

, F
s =

 10
0*

(F
et

+M
n)

/(
Ca

+F
et

+M
g+

M
n)



Ta
bl

a 
A2

-1
3.

 A
ná

lis
is 

au
lm

ic
o 

de
l D

iro
xe

no
 - 

M
JJ.

 Co
nt

in
ua

ci
ón

.
J4

 - 
sle

ni
ta

73
4

50
,2

1
0,

38
3,

31
0,

03
8

10
,3

4
0,

01
0,

68
11

,1
7

22
,9

5
1.

11
0,

01
10

0,
21

1,
88

0,
01

0,
12

0,
02

0,
00

1
0,

16
0,

18
0,

02
0,

62
0,

92
0,

08
0,

00
4,

00

48
,7

4
32

,9
9

18
,2

7
79

,3
4

73
3

51
,0

5
0,

20
2,

16
0,

00
0

9,
31

 
0,

03
0,

57
 

12
,0

9 
23

,9
5

0,
68

0,
03

10
0,

07

1,
91

0,
01

0,
09

0,
00

0,
00

0
0,

13
0,

16
0,

02
0,

67
0,

96
0,

05
0,

00
4,

00

49
,3

9
34

,6
9

15
,9

2
80

,7
9

se
n 

- l
am

pr
of

lro
 (L

 b
t-c

px
)

13
5

52
,7

0
0,

22
1.

11
0,

01
2

9,
26

0,
10

0,
62

12
,6

0
24

,3
5

0,
52

0,
02

10
1,

50
|

1,
94

0,
01

0,
05

0,
00

0,
00

0
0,

09
0,

20
0,

02
0,

69
0,

96
0,

04
0,

00
4,

00

49
,1

0
35

,3
3

15
,5

6
77

,8
7

12
6

50
,0

0
0,

63
3,

71
0,

00
5

7,
94

0,
04

0,
13

13
,5

8
24

,4
2

0,
27

0,
01

10
0,

72

1.
84

0,
02

0,
16

0,
00

0,
00

0
0,

14
0,

11
0,

00
0,

74
0,

96
0,

02
0,

00
4,

00

49
,2

6
38

,0
4

12
,7

0
87

,5
5

12
5

49
,6

2
0,

70
3,

83
0,

04
0

9,
28

0,
00

0,
17

12
,8

8
24

,5
8

0,
26

0,
00

10
1,

34

1,
83

0,
02

0,
17

0,
00

0,
00

1
0,

16
0,

13
0,

01
0,

71
0,

97
0,

02
0,

00
4,

00

49
,2

7
35

,9
3

14
,8

0
84

,5
6

12
4

51
,2

1
0,

41
2,

79
0,

01
8 

9,
07

0,
00

0,
63

12
,3

0
24

,8
3 

0,
61

 
0,

04
10

1,
90

1,
88

0,
01

0,
12

0,
00

0,
00

1
0,

15
0,

13
0,

02
0,

67
0,

98
0,

04
0,

00
4,

00

50
,1

6
34

,5
5

15
,2

9
83

,6
8

12
1

50
,0

0
0,

54
2,

56
0,

00
0

10
,7

1
0,

00
1,

03
11

,4
2

23
,5

7
0,

75
0,

00
10

0,
57

1.
87

0,
02

0.
11

0,
00

0,
00

0
0,

17
0,

16
0,

03
0,

64
0,

94
0,

05
0,

00
4,

00

48
,4

8
32

.6
6

18
,8

6
79

.6
6

11
9

46
,9

8
1.

18
6,

16
0,

07
8

9,
20

0,
02

0,
22

12
,2

5
24

,7
2

0,
27

0,
00

10
1,

07

1.
73

0,
03

0,
27

0,
00

0,
00

2
0,

22
0,

07
0,

01
0,

67
0,

98
0,

02
0,

00
4,

00

50
,3

2
34

,7
0

14
,9

8
90

,7
3

11
5

51
,0

4
0,

90
1,

69
0,

01
2

11
,5

9
0,

00
1.

27
10

,9
1

22
,7

7
1.

13
0,

00
10

1,
32

Fó
rm

ul
a 

es
tr

uc
tu

ra
l e

n 
át

om
os

 po
r c

el
da

 un
id

ad
, n

or
m

al
iza

da
 a

 4
 ca

tio
ne

s (
M

or
im

ot
o,

 19
89

).
1,

90
0,

03
0,

07
0,

00
0,

00
0

0,
15

0,
21

0,
04

0,
61

0,
91

0,
08

0,
00

4,
00

47
,4

3
31

,6
2

20
,9

5
74

,3
7

11
4

52
,2

2
0,

40
0,

82
0,

09
2

10
,3

1
0,

09
1,

50
12

,1
1

22
,7

2
0,

96
0,

02
10

1,
23

1,
94

0,
01

0,
04

0,
00

0,
00

3
0,

13
0,

19
0,

05
0,

67
0,

90
0,

07
0,

00
4,

00

46
,5

7
34

,5
2

18
,9

1
78

,2
5

10
7

52
,3

3
0,

30
1.

28
0,

00
0

10
,1

7
0,

00
1.

12
11

,8
3

23
,7

9
0,

82
0,

01
10

1,
64

1,
93

0,
01

0,
06

0,
00

0,
00

0
0,

12
0,

20
0,

03
0,

65
0,

94
0,

06
0,

00
4,

00

48
,4

8
33

,5
4

17
,9

7
76

,8
9

46
0

51
,4

3
0,

57
2,

39
0,

15
2

10
,3

0
0,

03
0,

99
11

,7
8

22
,9

6
1.

19
0,

02
10

1,
80

|

1,
89

0,
02

0,
10

0,
00

0,
00

4
0,

16
0,

15
0,

03
0,

65
0,

90
0,

09
0,

00
4,

00

47
,6

7
34

,0
1

18
,3

1
80

,8
2

45
8 b

61
,4

4
0,

57
24

8
0,

00
0

9,
90

0,
02

0,
64

11
,8

6
23

,3
2

1,
08

0,
01

10
1,

32

1,
90

0,
02

0,
10

0,
01

0,
00

0
0,

14
0,

16
0,

02
0,

65
0,

92
0,

08
0,

00
4,

00

48
,5

3
34

,3
2

17
,1

4
79

,9
5

45
6 c

51
,6

9
0,

63
2,

33
0,

00
0

9,
59

0,
04

0,
95

12
,2

6
23

,1
6

1,
08

0,
00

10
1,

73

1,
90

0,
02

0,
10

0,
00

0,
00

0
0,

15
0,

15
0,

03
0,

67
0,

91
0,

08
0,

00
4,

00

47
,8

1
35

,2
0

16
,9

9
81

,9
1

45
5 *

51
,6

0
0,

52
2,

35
0,

04
7

9,
84

0,
00

0,
88

11
,8

8
23

,3
0

1.
07

0,
03

10
1,

51

1,
90

0,
01

0,
10

0,
00

0,
00

1
0,

14
0,

16
0,

03
0,

65
0,

92
0,

08
0,

00
4,

00

48
,3

4
34

.2
8

17
,3

8
80

.2
9

45
4

51
,6

6
0,

63
2,

24
0,

00
0

9,
27

0,
04

0,
84

12
,2

7
23

,4
9

1,
06

0,
00

10
1,

51

1,
90

0,
02

0,
10

0,
00

0,
00

0
0,

14
0,

14
0,

03
0,

67
0,

93
0,

08
0,

00
4,

00

48
,4

8
35

,2
2

16
,3

0
82

,6
9

44
8 c

50
,6

0
0,

46
2,

37
0,

02
9

11
,1

9
0,

06
1,

25
10

,4
7

22
,5

8
1.

31
0,

01
10

0,
30

1,
90

0,
01

0,
10

0,
00

0,
00

1
0,

17
0,

19
0,

04
0,

59
0,

91
0,

10
0,

00
4,

00

48
,1

9
31

,0
7

20
,7

4
75

,9
2

- m
on

zo
ni

ta 44
7 b

51
,4

1
0,

64
2,

36
0,

01
2

8,
69

0,
05

0,
99

 
12

,0
8 

23
,6

4
0,

95
0,

03
10

0,
85

1,
90

0,
02

0,
10

0,
01

0,
00

0
0,

12
0,

15
0,

03
0,

67
0,

94
0,

07
0,

00
4,

00

49
,2

4
35

,0
0

15
,7

5
82

,0
8

44
6

® S' 50
,7

6
0,

53
2,

48
0,

00
0

10
,7

2
0,

05
1,

09
10

,9
2

22
,9

1
1.

31
0,

00
10

0,
77

1,
89

0,
01

0,
11

0,
00

0,
00

0
0,

18
0,

16
0,

03
0,

61
0,

91
0,

09
0,

00
í 4

,0
0

48
,4

1
32

,0
9 

lri
p,

50
79

,2
4

La
be

l Ij
Po

tn
t

SI
O

2
TI

O
2

AI
2O

3
Cr

2O
3

Fe
O

t 
N

IO
M

nO
M

gO
Ca

O
N

a2
O

K2
O

Su
m

 0x
91

SI TI Al
 IV

Al
 V

I 
Cr Fe

3+
Fe

2+
M

n2
+

M
g 

Ca
 

N
a K Su

m
Ca

tí

W
o(

Ca
) 

En
(M

g)
 

Fs
(F

et
+M

#M
g

Da
to

s d
e 

D.
 A

ce
ve

do
 (s

in
 pu

bl
ic

ar
) c

ed
id

os
 al

 pr
es

en
te

 au
to

r.
N

ot
as

: b
- b

or
de

, c
- c

en
tr

o.
 Lo

s a
ná

lis
is 

m
ar

ca
do

s e
n 

co
lo

r c
or

re
sp

on
de

n a
 u

n 
so

lo
 cr

ist
al

.
* F

e 
to

ta
l c

om
o 

Fe
O

. W
o 

= 1
00

*C
a/

(C
a+

Fe
t+

M
g+

M
n)

, E
n 

= 1
00

*M
g/

(C
a+

Fe
t+

M
g+

M
n)

, F
s =

 1O
O

’(F
et

+M
n)

/(
Ca

+F
et

+M
g+

M
n)



Ta
bl

a 
A

2-
14

. A
ná

lis
is

 q
uí

m
ic

o 
de

l a
nf

lb
ol

 - 
M

JJ
.

]5
 - 

ho
rn

bl
en

di
ta

 p
lro

xé
nl

ca
75

3

38
,4

2
0,

94
13

,3
4

0,
00

0
17

,8
5

0,
22

10
,0

3
11

,9
5

2,
25

2,
07

0,
00

0

97
,0

6

5,
88

2,
12

8,
00

0,
29

0,
11

0,
00

0
0,

62
2,

29
1,

67
0,

03
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
1,

98
0,

04
2,

00
0,

00
0,

63
0,

40
1,

03
 

16
,0

3
0,

58 M
H

74
9

38
,9

8
2,

38
12

,6
5

0,
00

0
17

,5
4

0,
21

10
,1

2
11

,8
3

2,
61

1,
86

0,
00

0

98
,0

8

5.
92

2,
08

8,
00

0,
18

0,
27

0,
00

0
0,

41
2,

29
1,

82
0,

03
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
1.

92
0,

08
2,

00
0,

00
0,

66
0,

36
1,

02
16

,0
2

0,
56 M
H

74
8

38
,6

8
2,

66
12

,8
7

0,
00

0
17

,0
6

0,
29

10
,3

8
12

,1
1

2,
26

2,
03

0,
07

8

98
,4

4

5,
86

2,
14

8,
00

0,
16

0,
30

0,
00

0
0,

38
2,

34
1,

78
0,

04
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
1,

97
0,

03
2,

00
0,

00
0,

64
0,

39
1,

03
16

,0
3

0,
57 M
H

74
7

38
,2

6
2,

22
12

,7
2

0,
01

0
17

,1
2

0,
26

10
,1

1
12

,1
0

2,
27

2,
00

0,
04

7

97
,1

1

5,
88

2,
12

8,
00

0,
19

0,
26

0,
00

1
0,

36
2,

32
1,

84
0,

03
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
1,

99
0,

01
2,

00
0,

00
0,

67
0,

39
1,

06
16

,0
6

0,
56 M
H

74
6

39
,0

6
2,

34
12

,2
4

0,
00

0
17

,1
0 

0,
18

10
,4

5 
12

,0
8 

2,
55

1.
81

0,
00

0

97
,8

0

5,
95

2,
06

8,
00

0,
15

0,
27

0,
00

0
0,

30
2,

37
1,

88
0,

02
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
1,

97
0,

03
2,

00
0,

00
0,

73
0,

35
1,

08
 

16
,0

8
0,

56 M
H

74
2

38
,8

3
2,

81
12

,3
6

0,
00

0
17

,7
5

0,
18

9,
67

11
,9

3
2,

72
1,

76
0,

01
8

98
,2

4

5,
92

2,
08

8,
00

0,
14

0,
32

0,
00

0
0,

24
2,

25
2,

03
0,

02
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
1,

95
0,

05
2,

00
0,

00
0,

76
0,

34
1,

10
16

,1
0

0,
53 M

H

73
9

38
,6

0
2,

64
12

.3
4 

0,
02

7
17

.3
5 

0,
13

10
,0

9 
11

,8
8 

2,
39

 
1,

89
0,

00
0

97
,5

2

5,
91

2,
09

8,
00

0,
13

0,
33

0,
00

3
0,

33
2,

30
1,

89
0,

02
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
1,

95
0,

05
2,

00
0,

00
0,

66
0,

37
1,

02
16

,0
2

0,
55 M
H

73
8

38
,7

3
2,

51
12

,5
7

0,
01

2
18

,4
2

0,
09

9,
94

11
,9

7
2,

35
1,

69
0,

00
0

98
,4

8

5,
87

2,
13

8,
00

0,
12

0,
29

0,
00

1
0,

49
2,

25
1.

84
0,

01
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
1,

94
0,

06
2,

00
0,

00
0,

63
0,

37
1,

00
16

,0
0

0,
55 M

H

|s
-1

 • b
ol

só
n 

gé
br

ic
o 

I
22

7

39
,4

5
1,

54
12

,4
0

0,
02

1
17

,2
7

0,
34

9,
93

12
,3

7
2,

64
1,

85
0,

00
2

97
,8

l|

6,
05

1,
95

8,
00

0,
29

0,
18

0,
00

3
0,

09
2,

27
2,

12
0,

04
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
2,

00
0,

00
2,

00
0,

03
0,

78
0,

36
1,

18
16

,1
8

0,
52 P

22
5

39
,6

3
2,

43
13

,7
9

0,
00

0
11

.5
6

0,
20

13
.5

7
13

,1
1

2,
46

1,
77

0,
00

4

98
,5

1

5,
87

2,
13

8,
00

0,
28

0,
27

0,
00

0
0,

11
3,

00
1,

32
0,

02
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
2,

00
0,

00
2,

00
0,

08
0,

71
0,

33
1,

12
16

,1
2

0,
69 P

22
4

39
,4

9
2,

26
13

,4
6

0,
01

6
12

,8
8

0,
27

12
,2

4
12

,8
6

2,
32

1,
78

0,
05

2

97
,6

4

5,
95

2,
05

8,
00

0,
34

0,
26

0,
00

2
0,

04
2,

75
1,

59
0,

03
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
2,

00
0,

00
2,

00
0,

07
0,

68
0,

34
1,

09
16

,0
9

0,
63 P

17
9

39
,4

4
2,

49
11

,6
6

0,
00

0
17

,2
9

0,
45

10
,0

3
12

,2
0

2,
60

1,
78

0,
00

0

97
,9

5
jb

re
 la

 b
as

e 
de

 2
3 

ox
íg

en
os

6,
04

1,
96

8,
00

0,
15

0,
29

0,
00

0
0,

11
2,

29
2,

10
0,

08
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
2,

00
0,

00
2,

00
0,

00
0,

77
0,

35
1,

12
18

,1
2

0,
52 P

17
7

39
,5

1
2,

39
11

,8
1

0,
00

0
17

,3
9

0,
41

9,
70

12
,1

7
2,

79
1,

76
0,

01
9

97
,9

5

8,
07

1,
93

8,
00

0,
21

0,
28

0,
00

0
0,

00
2,

22
2,

23
0,

05
0,

01
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
2,

00
0,

00
2,

00
0,

00
0,

83
0,

34
1,

17
18

,1
7

0,
50 P

17
5

40
,3

6
2,

25
10

.6
7

0,
00

0
16

.6
7

0,
43

10
,3

8
12

,1
0

2,
61

1.
75

0,
00

0

97
,2

2

6,
22

1,
78

8,
00

0,
15

0,
26

0,
00

0
0,

00
2,

38
2,

15
0,

08
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
1,

99
0,

01
2,

00
0,

00
0,

77
0,

34
1,

12
16

,1
2

0,
53 P

17
0

39
.2

9
2.

45
11

.2
9

0,
00

0
17

,4
8

0,
39

10
.3

0
12

,2
4

2,
50

1,
71

0,
00

0

97
,6

4

6,
03

1.
97

8,
00

0,
07

0,
28

0,
00

0
0,

23
2,

35
2,

01
0,

05
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
2,

00
0,

00
2,

00
0,

01
0,

74
0,

34
1,

09
16

,0
9

0,
54 M
H

en
e 

- b
ol

só
n 

gá
br

lc
o 

|
20

9

38
,5

9
0,

77
13

,4
1

0,
00

0
17

,9
0

0,
38

9,
76

12
,4

9
2,

61
1,

96
0,

03
8

97
,9

11

Fó
rm

ul
a 

es
tru

ct
ur

al
 e

n 
át

om
os

 p
or

 c
el

da
 u

ni
da

d.
 N

úm
er

o 
de

 c
at

io
ne

s 
s<

5,
91

2,
09

8,
00

0,
34

0,
09

0,
00

0
0,

31
2,

23
1,

98
0,

05
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
2,

00
0,

00
2,

00
0,

05
0,

78
0,

38
1,

21
16

,2
1

0,
53 P

20
8

38
,4

9
2,

30
12

,3
9

0,
05

5
16

,6
2

0,
27

9,
64

12
,2

8
2,

71
1,

77
0,

03
3

96
,5

6

5,
99

2,
01

8,
00

0,
28

0,
27

0,
00

7
0,

00
2,

24
2,

16
0,

04
0,

03
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
2,

00
0,

00
2,

00
0,

02
0,

82
0,

35
1,

19
16

,1
9

0,
51 P

20
4

39
,6

4
2.

30
11

,5
9 

0,
00

0
16

,7
6 

0,
45

 
9,

90
12

,3
0

2,
58

 
1,

76
 

0,
00

0

97
,2

7

6,
11

1,
69

8,
00

0,
22

0,
27

0,
00

0
0,

00
2,

27
2,

18
0,

06
0,

02
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
2,

00
0,

00
2,

00
0,

01
0,

77
0,

35
1,

13
16

,1
3

0,
51 P

19
8

40
,0

6
2,

42
11

,2
8

0,
00

0
16

,7
4

0,
40

10
,2

2
12

,0
5

2,
66

1,
75

0,
00

0

97
,5

8

6,
14

1,
86

8,
00

0,
19

0,
28

0,
00

0
0,

02
2,

34
2,

13
0,

05
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
1,

98
0,

02
2,

00
0,

00
0,

77
0,

34
1,

11
16

,1
1

0,
52 P

19
1

39
.8

1
2,

18
11

.8
2

0,
00

0
16

,8
2

0,
32

10
,2

1
12

,2
7

2,
44

1,
85

0,
06

9

97
,7

9

6,
09

1,
91

8,
00

0,
23

0,
25

0,
00

0
0,

07
2,

33
2,

09
0,

04
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
2,

00
0,

00
2,

00
0,

01
0,

73
0,

36
1,

10
16

,1
0

0.
53 P

19
0

39
,7

5
2,

74
11

,5
2

0,
11

1
16

,0
4

0,
42

10
,3

3
12

,3
1

2,
40

1,
76

0,
00

0

97
,3

6

6,
10

1,
90

8,
00

0,
16

0,
32

0,
01

3
0,

00
2,

36
2,

06
0,

06
0,

01
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
2,

00
0,

00
2,

00
0,

01
0,

71
0,

34
1.

07
16

,0
7

0,
53 P

18
5

39
,3

8
2,

71
11

,5
1

0,
00

0
17

,9
8

0,
27

9,
66

12
,1

1
2,

69
1,

83
0,

00
5

98
,1

3

6,
05

1,
95

8,
00

0,
13

0,
31

0,
00

0
0,

05
2,

21
2,

26
0,

04
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
1,

99
0,

01
2,

00
0,

00
0,

80
0,

36
1,

15
16

,1
6

0,
49 FP

La
be

l 
I

Po
ln

t 
|

O
DS SI
O

2
TI

O
2

A
I2

O
3

Cr
2O

3 
Fe

O
t 

M
nO

 
M

gO
 

C
aO Na

2O
K2

O
 

NI
O

H2
O

(c
l

Su
m

 O
x%

 |
TS

I 
TA

I
Su

m
T

C
A

I 
CT

I 
C

C
r

CF
e+

3 
C

M
g

CF
e+

2
CM

n+
2 

CC
a

Su
m

C
 

BM
g

B
Fe

+2
BM

n+
2

B
C

a 
B

N
a

Su
m

 B
AC

a 
AN

a
A

K Su
m

 A
Su

m
ce

t 
#M

g
Cl

as
lf.

D
at

os
 d

e 
D.

 A
ce

ve
do

 (s
in

 pu
bl

ic
ar

) c
ed

id
os

 a
l p

re
se

nt
e 

au
to

r.
El

 cá
lc

ul
o 

de
l F

e3
* s

e 
es

tim
ó 

se
gú

n 
el

 fa
ct

or
 d

e 
m

áx
im

o 
Fe

3*
 d

e 
Sc

um
ac

he
r, 1

99
7.

C
la

si
fic

ac
ió

n 
se

gú
n L

ea
ke

 e
t a

l. (
19

97
). 

FP
: f

er
ro

-p
ar

ga
si

ta
, P

: p
ar

ga
si

ta
, M

H:
 m

ag
ne

sl
o-

ha
st

ln
gs

lta
, H

: h
as

tln
gs

lta
.



Ta
bl

a 
A

2-
14

. A
ná

lis
is

 q
uí

m
ic

o 
de

l a
nf

lb
ol

 - 
M

JJ
. C

on
tin

ua
ci

ón
.

79
2

37
,8

8
2,

55
13

,0
1

0,
04

3
17

,5
4

0,
24

9,
88

12
,3

2
2,

29
2,

07
0,

06
6

97
,8

9

5,
83

2,
17

8,
00

0,
19

0,
30

0,
00

5
0,

23
2,

22
2,

03
0,

03
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
2,

00
0,

00
2,

00
0,

03
0,

68
0,

41 1,
12

18
,1

2
0,

52 M
H

79
1

38
,0

4
2,

40
14

,1
3

0,
00

0
12

,1
2

0,
19

12
,8

3
12

,5
3

2,
34

1,
89

0,
05

5

97
,5

2

5,
84

2.
16

8,
00

0,
33

0,
27

0,
00

0
0,

24
2,

86
1,

28
0,

02
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
2,

00
0,

00
2,

00
0,

01
0,

68
0,

36
1,

05
16

,0
5

0,
69 P

78
9

38
,6

3
2,

29
12

,8
6

0,
00

0
18

,3
9

0,
30

9,
64

11
,8

9
2,

35
2,

02
0,

03
8

98
,4

0

5.
87

2,
13

8,
00

0,
18

0,
26

0,
00

0
0,

47
2,

18
1.

87
0,

04
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
1,

94
0,

06
2,

00
0,

00
0,

63
0,

39
1,

02
16

,0
2

0,
54 M
H

78
7

38
,5

7
2,

08
12

,4
5

0,
00

0
17

,8
8

0,
25

9,
70

11
,8

6
2,

32
2,

13
0,

00
0

97
,3

6

5,
94

2,
06

8,
00

0,
20

0,
24

0,
00

0
0,

33
2,

23
1,

98
0,

03
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
1,

97
0,

03
2,

00
0,

00
0,

67
0,

42
1,

08
16

,0
8

0,
53 M
H

78
6

38
.2

6
2,

31
12

,7
5

0,
02

6
18

.2
7

0,
19

9.
38

11
,9

4
2.

38
1,

91
0,

00
0

97
,4

0

5,
89

2,
11

8,
00

0,
20

0,
27

0,
00

3
0,

35
2,

15
2,

00
0,

02
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
1,

97
0,

03
2,

00
0,

00
0,

68
0,

37
1,

06
16

,0
6

0,
52 M
H

78
3

39
,1

9
2,

93
12

,2
9

0,
07

1
16

,4
5

0,
21

10
,9

0
11

,9
4

2,
58

1,
79

0,
00

0

98
,3

5

5.
92

2,
08

8,
00

0,
10

0,
33

0,
00

8
0,

34
2,

45
1,

73
0,

03
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
1.

93
0,

07
2,

00
0,

00
0,

69
0,

35
1,

03
16

,0
3

0,
59 M
H

78
2

39
,1

7
2,

18
12

,5
2

0,
00

0
17

,9
1

0,
17

10
,1

6
11

,9
3

2,
50

1,
91

0,
14

6

98
,5

8

5.
93

2,
07

8,
00

0,
17

0,
25

0,
00

0
0,

43
2,

29
1,

84
0,

02
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
1.

94
0,

06
2,

00
0,

00
0,

67
0,

37
1,

04
 

16
,0

4
0,

55 M
H

78
1

38
,4

4
2,

50
13

,1
2

0,
00

0
17

,5
9

0,
25

9,
69

12
,0

1
2,

37
2,

03
0,

00
0

98
,0

0

5,
87

2,
13

8,
00

0,
23

0,
29

0,
00

0
0,

30
2,

20
1,

94
0,

03
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
1,

96
0,

04
2,

00
0,

00
0,

67
0,

39
1,

06
 

16
,0

6
0,

53 M
H

77
8

37
,7

6
2,

43
12

.8
7

0,
09

3
18

,1
2

0,
34

9,
41

11
.8

7
2,

27
1,

98
0,

02
3

97
,1

8

5,
82

2,
18

8,
00

0,
16

0,
28

0,
01

1
0,

45
2,

16
1,

89
0,

04
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
1,

96
0,

04
2,

00
0,

00
0,

64
0,

39
1,

03
 

16
,0

3
0,

53 M
H

77
5

38
,8

0
1,

96
12

,8
9

0,
01

5
17

,5
2

0,
24

10
,4

7
12

,0
8

2,
36

2,
03

0,
04

2

98
31 5,
87

2,
13

8,
00

0,
17

0,
22

0,
00

2
0,

52
2,

36
1.

70
0,

03
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
1,

96
0,

04
2,

00
0,

00
0,

65
0,

39
1,

04
 

16
,0

4
0,

58 M
H

77
4

38
,0

2
2,

56
12

,7
1

0,
00

0
17

,4
7

0,
28

9,
79

12
,0

3
2,

32
1,

91
0,

01
6

97
,1

0

5,
86

2,
14

8,
00

0,
17

0,
30

0,
00

0
0,

34
2,

25
1,

91
0,

04
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
1,

99
0,

01
2,

00
0,

00
0,

68
0,

36
1,

05
16

,0
5

0,
54 M
H

77
2

38
,5

7
2,

24
12

,3
0

0,
00

0
17

,4
9

0,
16

10
,2

1
11

,8
5

2,
24

1,
93

0,
08

0

07
,0

6

5,
92

2,
08

8,
00

0,
14

0,
28

0,
00

0
0,

49
2,

34
1,

78
0,

02
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
1,

95
0,

05
2,

00
0,

00
0,

61
0,

38
0,

99
15

,9
9

0,
57 M
H

77
1

38
,4

1
2,

45
12

.8
5

0,
00

0
17

.8
6

0,
24

0,
71

11
,0

1
2,

32
2,

00
0,

00
0

97
,8

7
Fó

rm
ul

a e
st

ru
ct

ur
al

 e
n 

át
om

os
 p

or
 c

el
da

 u
ni

da
d.

 N
úm

er
o 

de
 c

at
io

ne
s s

ob
re

 le
 b

as
e 

de
 2

3 
ox

íg
en

os
5.

87
2,

13
8,

00
0,

20
0,

28
0,

00
0

0,
40

2,
21

1.
88

0,
03

0,
00

5,
00

0,
00

0,
00

0,
00

1,
95

0,
05

2,
00

0,
00

0,
64

0,
39

1,
03

16
,0

3
0,

54 M
H

77
0

38
,4

8
2,

60
12

,3
3

0,
00

0
17

,5
0

0,
19

10
,2

8
12

,0
0

2,
55

1,
88

0,
02

7

97
,8

5

5,
88

2,
12

8,
00

0,
10

0,
30

0,
00

0
0,

37
2,

34
1,

86
0,

03
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
1.

97
0,

03
2,

00
0,

00
0,

72
0,

37
1,

09
 

16
,0

9
0,

56 M
H

76
8

38
,6

2
2,

12
12

,5
8

0,
00

0
17

,4
9

0,
26

10
,3

0
12

,0
0

2.
41 1,
85

0,
02

4

07
,6

5

5,
89

2,
11

8,
00

0,
15

0,
24

0,
00

0
0,

47
2,

34
1,

76
0,

03
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
1,

96
0,

04
2,

00
0,

00
0,

68
0,

36
1,

04
 

16
,0

4
0,

57 M
H

76
5

38
,3

0
2,

55
12

,8
9

0,
05

8
17

,7
2

0,
15

9,
86

12
,1

0
2,

44
1,

89
0,

01
2

98
,0

5

5,
85

2.
15

8,
00

0,
17

0,
29

0,
00

7
0,

30
2,

25
1.

98
0,

02
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
2,

00
0,

00
2,

00
0,

00
0,

72
0,

37
1,

09
16

,0
9

0,
53 M
H

76
4

38
,4

9
2,

27
12

,6
5

0,
05

6
17

,8
0

0,
22

10
,3

0
11

,0
4

2,
38

2,
03

0,
00

0

98
,1

5

5,
85

2,
15

8,
00

0,
11

0,
26

0,
00

7
0,

54
2,

33
1.

73
0,

03
0,

00
5,

00
0.

00
0,

00
0,

00
1.

94
0,

06
2,

00
0,

00
0,

64
0,

39
1,

04
16

,0
4

0,
57 M
H

76
2

38
,6

5
2,

35
12

,0
7

0,
04

8
16

,9
6

0,
17

10
,2

0
11

,8
7

2,
26

1.
86

0,
00

0

96
,4

5

5,
97

2,
03

8,
00

0,
16

0,
27

0,
00

6
0,

35
2,

35
1,

84
0,

02
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
1,

96
0,

04
2,

00
0,

00
0,

64
0,

37
1,

01
 

16
,0

1

0,
56 M
H

76
1

38
,1

0
2.

36
12

,8
2

0,
00

0
17

,0
2

0,
20

10
,0

1
12

,1
2

2,
20

1,
06

0,
08

0

97
,8

7

5,
83

2,
17

8,
00

0,
14

0,
27

0,
00

0
0,

49
2,

28
1,

80
0,

03
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
1,

98
0,

02
2,

00
0,

00
0,

63
0,

38
1,

02
16

,0
2

0,
56 M
H

i -
 h

om
bl

en
di

ta
 p

lro
xé

nl
ca

76
0

38
,3

7
2,

19
13

,0
8

0,
02

7
17

,4
0

0,
24

0,
90

12
,0

2
2,

27
2,

10
0,

00
0

97
,6

8

5,
86

2,
14

8,
00

0,
22

0,
25

0,
00

3
0,

40
2,

28
1,

82
0,

03
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
1,

97
0,

03
2,

00
0,

00
0,

64
0,

41 1,
05

16
,0

5
0,

56 M
H

75
9

37
,9

6
2,

51
13

,1
1

0,
04

8
18

,2
9

0,
29

8,
43

12
,0

3
2,

42
1,

98
0,

00
0

98
,0

7

5,
81

2,
19

8,
00

0,
18

0,
29

0,
00

6
0,

38
2,

15
1.

96
0,

04
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
1.

97
0,

03
2,

00
0,

00
0,

69
0,

39
1,

08
16

,0
8

0,
52 M
H

75
5

38
,4

7
2,

15
12

,7
6

0,
02

5
18

,1
7

0,
24

10
,0

1
11

,9
3

2,
54

1,
97

0,
02

4

96
.2

9

5,
85

2,
15

6,
00

0,
14

0,
25

0,
00

3
0,

49
2,

27
1,

82
0,

03
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
1.

94
0,

06
2,

00
0,

00
0,

69
0,

38
1,

08
16

,0
8

0.
56 M
H

75
4

38
,3

4
2,

46
12

,9
2

0,
07

1
17

,5
0

0,
22

10
,2

7
12

,1
2

2,
37

2,
00

0,
00

0

¡>
98

,3
5

5,
82

2,
18

8,
00

0,
13

0,
28

0,
00

9
0,

46
2,

32
1,

77
0,

03
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
1,

97
0,

03
2,

00
0,

00
0,

67
0,

39
1,

05
16

,0
5

0,
57 M
H

La
be

l ]■
Po

ln
t

ob
s

SI
O

2
T1

O
2

A
I2

O
3

C
r2

O
3

Fe
« 

M
nO

 
M

gO
 

C
aO Na

2O
K2

O
 

M
IO

H2
O

(c
)

Su
m

 0
x9

TS
I 

TA
I 

Su
m

 T
CA

I 
C

T1
 

CC
r

C
Fe

+3
 

CM
g

C
Fe

+2
 

CM
n+

2 
C

C
e 

Su
m

C
 

BM
g 

B
Fe

+2
 

BM
n+

2 
B

C
a 

B
N

a 
Su

m
 B

 
A

Ca
 

A
Na

A
K Su

m
 A

 
Su

m
 c

at
 

#M
g

Cl
as

lf.
Da

to
s 

de
 D

. A
ce

ve
do

 (s
in

 p
ub

lic
ar

) c
ed

id
os

 al
 p

re
se

nt
e 

au
to

r.
El

 cá
lc

ul
o 

de
l F

e3
* s

e 
es

tim
ó 

se
gú

n 
el

 fa
ct

or
 d

e 
m

áx
im

o 
Fe

3*
 d

e 
Sc

um
ac

he
r, 1

99
7.

C
la

si
fic

ac
ió

n 
se

gú
n 

La
ak

e 
et

 a
l. (

19
97

). 
FP

: f
er

ro
-p

ar
ga

sl
ta

, P
: p

ar
ga

sl
ta

, M
H:

 m
ag

ne
sl

o-
ha

st
ln

gs
lta

, H
: h

as
tln

gs
lta

.



Ta
bl

a 
A2

-1
4.

 A
ná

lis
is 

qu
ím

ic
o 

de
l a

nf
lb

ol
 - M

JJ.
 Co

nt
in

ua
ci

ón
.

sc
h 

- l
an

11
8

40
,2

4
2,

40
12

,5
9

0,
00

0
13

,4
0

0,
29

12
,1

3
12

,7
8

1,
71

 
2,

03
 

0,
17

2

97
,7

4

6,
05

1,
95

8,
00

0,
29

0,
27

0,
00

0
0,

11
2,

72
1,

58
0,

04
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
2,

00
0,

00
2,

00
0,

06
0,

50
0,

39
0,

95
15

,9
5

0,
63 P

|4
 - 

sie
nt

e 
I

73
21

38
,3

9
1,

42
12

,2
2

0,
03

6
19

,4
3

0,
50

8,
76

11
,8

8
1,

89
2,

26
0,

00
0

96
,8

0

5.
97

2,
03

8,
00

0,
21

0,
17

0,
00

4
0,

51
 

2,
03

2,
01

0,
07

0,
00

5,
00

0,
00

0,
00

0,
00

1.
98

0,
02

2,
00

0,
00

0,
55

0,
45

1,
00

16
,0

0
0,

50 M
H

72
8

38
,2

6
1,

93
12

,6
2

0,
04

8
19

,2
2

0,
67

8,
55

11
,8

0
2,

16
2,

18
0,

00
0

97
43 5,
92

2,
08

8,
00

0,
22

0,
22

0,
00

6
0,

41
1,

97
2,

08
0,

09
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
1,

96
0,

04
2,

00
0,

00
0,

60
0,

43
1,

03
16

,0
3

0,
49 H

72
6

38
,4

1
1,

63
12

,2
1

0,
05

4
19

,0
6

0,
66

8,
72

11
,8

8
1,

89
2,

28
0,

00
0

96
,8

0

5.
98

2,
02

8,
00

0.
21

0,
19

0,
00

7
0,

44
2,

02
2,

04
0,

09
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
1.

98
0,

02
2,

00
0,

00
0,

55
0,

45
1,

00
 

16
,0

0
0,

50 M
H

72
1

38
,3

8
1.

94
12

,3
5

0,
05

6
19

,1
2

0,
50

8,
49

11
,7

7
1.

95
2.

25
0,

02
5

96
,8

2

5,
98

2,
02

8,
00

0,
24

0,
23

0,
00

7
0,

36
1,

97
2,

13
0,

07
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
1,

96
0,

04
2,

00
0,

00
0,

55
0,

45
1,

00
 

16
,0

0
0,

48 H

71
8

39
,3

2
1,

83
12

,5
7

0,
00

6
19

,1
9

0,
69

9.
22

11
,8

2
2.

22
2,

23
0,

00
0

99
,1

0
Fó

rm
ul

a 
es

tr
uc

tu
ra

l e
n á

to
m

os
 p

or
 ce

ld
a u

ni
da

d.
 N

úm
er

o 
de

 ca
tio

ne
s s

ob
re

 la
 b

as
e 

de
 2

3 
ox

íg
en

os
5,

95
2,

05
8,

00
0,

19
0,

21
0,

00
1

0,
52

2,
08

1.
91

0,
09

0,
00

5,
00

0,
00

0,
00

0,
00

1.
92

0,
08

2,
00

0,
00

0,
57

0,
43

1,
00

16
,0

0

0,
52 M
H

71
6

38
,0

7
1,

98
13

,0
4

0,
00

0
19

,7
6

0,
52

8,
43

11
,7

1
2,

13
2,

15
0,

10
8

97
,8

9

5,
86

2,
14

8,
00

0,
23

0,
23

0,
00

0
0,

54
1,

93
2,

01
0,

07
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
1,

93
0,

07
2,

00
0,

00
0,

56
0,

42
0,

99
 

15
,9

9
0,

49 H

71
5

38
.9

2
2,

07
12

,3
8

0,
00

0
19

,2
5

0,
62

8,
98

11
.9

3
2,

08
2,

17
0,

00
0

98
,4

0

5.
95

2,
05

8,
00

0,
18

0,
24

0,
00

0
0,

46
2,

05
2,

00
0,

08
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
1.

96
0,

05
2,

00
0,

00
0,

57
0,

42
0,

99
15

,9
9

0,
51 M

H

71
4

38
,3

6
1,

59
12

,4
2

0,
04

5
18

,6
6

0,
71

8,
25

11
,4

4
2,

17
2.

14
0,

00
0

95
,7

7

6,
03

1,
97

8,
00

0,
33

0,
19

0,
00

6
0,

32
1,

93
2,

13
0,

09
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
1,

93
0,

07
2,

00
0,

00
0,

59
0,

43
1,

02
16

,0
2

0,
48 FP

J1
 - m

on
zo

ni
ta

 I
42

3

38
,6

4 
2,

09
 

12
,0

1
0,

05
1

18
,3

8
0,

56
8,

67
 

12
,0

8 
2,

06
2,

19
0,

00
0

96
,7

3

6,
04

1,
96

8,
00

0,
25

0,
25

0,
00

6
0,

11
2,

02
2,

29
0,

07
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
2,

00
0,

00
2,

00
0,

02
0,

62
0,

44
1,

08
 

16
,0

8
0,

47 FP

42
2

38
,7

6
1,

87
12

,1
9

0,
00

0
18

,7
3

0,
80

8,
74

11
,8

5
2,

03
2,

23
0,

05
0

97
,2

3

6,
01

1,
99

8,
00

0,
23

0,
22

0,
00

0
0,

34
2,

02
2,

09
0,

10
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
1,

97
0,

03
2,

00
0,

00
0,

58
0,

44
1,

02
 

16
,0

2
0,

49 H

J5
 - 

ho
rn

bl
en

di
ta

 p
lro

xé
ni

ca
 

I
80

1

38
,4

3
2,

35
14

,2
5

0,
00

3
11

.9
5

0,
12

12
.9

5
12

,7
4

2,
29

1,
86

0,
00

0

96
,9

5

5,
78

2,
22

8,
00

0,
31

0,
27

0,
00

0
0,

24
2,

90
1,

27
0,

02
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
2,

00
0,

00
2,

00
0,

05
0,

67
0,

36
1,

08
16

,0
8

0,
70 P

79
8

38
,8

5
2,

37
14

,2
1

0,
04

6
12

,2
8

0,
10

12
,9

7
12

,7
0

2,
31

1,
83

0,
14

8

97
,8

0

5,
80

2,
20

8,
00

0,
30

0,
27

0,
00

5
0,

29
2,

89
1,

24
0,

01
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
2,

00
0,

00
2,

00
0,

03
0,

67
0,

35
1,

05
16

,0
5

0,
70 P

79
6

38
,3

7
2,

55
14

,1
6

0,
04

8
14

,1
8

0,
19

11
,6

0
12

,4
9

2,
67

1.
45

0,
00

0

97
,7

2

5,
78

2,
22

8,
00

0,
29

0,
29

0,
00

6
0,

26
2,

60
1,

53
0,

02
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
2,

00
0,

00
2,

00
0,

02
0,

78
0,

26
1,

08
16

,0
8

0,
63 P

79
4

38
,7

3
2,

30
14

,2
7

0,
00

3 
13

,0
9 

0,
17

12
,1

8 
12

,5
5 

2,
49

 
1,

63
0,

00
0

97
,4

1

5,
82

2,
18

8,
00

0,
35

0,
26

0,
00

0
0,

24
2,

73
1,

41
0,

02
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
2,

00
0,

00
2,

00
0,

02
0,

73
0,

31
1,

06
16

,0
6

0,
66 P

79
3

38
,3

7
2,

13
12

,9
7

0,
00

1
17

,4
4

0,
24

10
,0

9
12

,1
3

2,
35

2,
05

0,
00

0

:%
97

,7
8

5,
86

2,
14

8,
00

0,
20

0,
24

0,
00

0
0,

36
2,

30
1,

85
0,

03
0,

00
5,

00
0,

00
0,

00
0,

00
1,

99
0,

01
2,

00
0,

00
0,

68
0,

40
1,

08
 

t 16,
08

0,
55 M

H

La
be

l
Po

ln
t

ob
s

SI
O

2
T1

O
2

AI
2O

3
Cr

2O
3

Fe
O

t 
M

nO
M

gO
Ca

O
N

a2
O

K2
O

 
N

IO H2
O

(c
)

Su
m

 O
>

TS
I

TA
I

Su
m

 T
CA

I 
en

 
CC

r
CF

e+
3 

CM
g

CF
e+

2
CM

n+
2 

CC
a

Su
m

 C
BM

g
BF

e+
2

BM
n+

2
BC

a
BN

a
Su

m
 B

AC
a

AN
a

AK Su
m

 A
Su

m
 ca

 
#M

g
Cl

as
if.

Da
to

s d
e 

D.
 A

ce
ve

do
 (s

in
 pu

bl
ic

ar
) c

ed
id

os
 a

l p
re

se
nt

e 
au

to
r.

El
 cá

lc
ul

o 
de

l F
e3

* s
e 

es
tim

ó 
se

gú
n e

l f
ac

to
r d

e m
áx

im
o F

e3
* d

e S
cu

m
ac

he
r, 

19
97

.
Cl

as
ifi

ca
ci

ón
 se

gú
n L

ea
ke

 et
 a

l. (
19

97
). F

P:
 fe

rr
o-

pa
rg

as
ita

, P
: p

ar
ga

sit
a,

 M
H:

 m
ag

ne
slo

-h
as

tln
gs

lta
, H

: h
as

tln
gs

ita
.



Ta
bl

a 
A2

-1
5.

 A
ná

lis
is 

an
ím

ic
o 

de
 la

 b
io

tit
a -

 M
JJ.

ho
m

fe
ls

14
6

34
,3

5
3,

63
17

,9
0

0,
05

9
23

,5
8

0,
14

5,
69

0,
09

0,
10

9,
59

0,
00

0

95
,1

2

5,
38

2,
62

8,
00

0,
68

0,
43

3,
09

0,
02

1,
33

0,
01

0,
00

5,
55

0,
01

0,
03

1,
91

1,
96

0,
30

13
7

34
,7

4
3,

59
18

,1
7

0,
03

2
23

,3
9

0,
09

5,
65

0,
00

0,
12

9,
95

0,
09

8

95
,8

2

5,
40

2,
60

8,
00

0,
72

0,
42

3,
04

0,
01

1,
31

0,
00

0,
01

5,
52

0,
00

0,
03

1,
97

2,
01

0,
30

sc
h 

- l
am

or
óf

iro
 ÍL

 b
t-

co
x)

 
ll

13
2

35
,8

6
2,

88
13

,3
9

0,
00

0
18

,6
5

0,
62

12
,6

0
0,

15
0,

08
9,

35
0,

03
7

93
,6

2

5,
60

2,
40

8,
00

0,
07

0,
34

2,
44

0,
08

2,
93

0,
00

0,
00

5.
86

0,
03

0,
03

1.
86

1,
91

0,
55

|

12
8

36
.7

5
3.

41
13

,3
6 

0,
00

9 
18

,2
1 

0,
67

 
12

,7
8 

0,
07

 
0,

13
 

9,
94

0,
01

2

95
,3

4

5,
63

2,
37

8,
00

0,
04

0,
39

2,
33

0,
09

2,
92

0,
00

0,
00

5,
77

0,
01

0,
04

1,
94

1,
99

0,
56

12
7

36
,4

9
3,

60
13

,0
2

0,
01

3
18

,8
3

0,
85

12
,3

6
0,

08
0,

09
9,

80
0,

04
8

94
,9

7

5,
63

2,
37

8,
00

0,
00

0,
42

2,
43

0,
09

2,
84

0,
00

0,
01

5,
78

0,
01

0,
03

1,
93

1,
97

0,
54

12
3

36
,7

7
3,

11
13

,2
1

0,
01

6
18

,7
9 

0,
61

12
,8

4
0,

10
0,

12
9,

60
0,

00
0

95
,1

7

5,
64

2,
36

8,
00

0,
04

0,
36

2.
41

0,
08

2,
94

0,
00

0,
00

5,
82

0,
02

0,
04

1,
88

1,
93

0,
55

11
2

36
,0

6
3,

23
13

,0
7

0,
03

0
18

,8
8

0,
59

12
,7

6
0,

17
0,

09
9,

48
0,

08
1

94
,4

4

5,
59

2,
39

7,
98

0,
00

0,
38

2,
45

0,
08

2,
95

0,
00

0,
01

5.
87

0,
03

0,
03

1.
88

1,
93

0,
55

10
3

35
,9

0
3,

66
13

,3
2

0,
08

2
18

,1
2

0,
58

12
,8

1
0,

09
0,

09
9,

55
0,

00
0

94
,0

1

5,
57

2,
43

8,
00

0,
01

0,
43

2,
35

0,
08

2.
92

0,
01

0,
00

5,
80

0,
02

0,
03

1,
89

1.
93

0,
55

10
1

34
,2

5
3,

07
16

,4
3

0,
00

0
25

,6
5

0,
64

5,
29

0,
00

0,
16

9,
81

0,
00

0

95
,2

8

5,
44

2,
56

8,
00

0,
52

0,
37

3,
41

0,
09

1.
25

0,
00

0,
00

5,
63

0,
00

0,
05

1,
99

2,
04

0,
27

|

lo
ra

 - 
m

on
zo

di
or

ita
 c

ua
rz

os
a 

co
n b

t v
 a

rt
98

33
,2

4
2,

84
17

,1
6

0,
06

7
24

,5
5

0,
65

5,
03

0,
00

0,
21

9,
63

0,
00

0

93
,3

7

5,
37

2,
63

8,
00

0,
64

0,
35

3,
32

0,
09

1.
21

0,
01

0,
00

5,
62

0,
00

0,
07

1,
99

2,
05

0,
27

97

34
,0

5
3.

42
16

,2
4

0,
00

0
25

,7
9

0,
75

5.
43

0,
05

0,
06

9,
68

0,
00

0

95
,4

7

5,
41

2,
59

8,
00

0,
45

0,
41

3,
43

0,
10

1,
28

0,
00

0,
00

5,
67

0,
01

0,
02

1,
96

1,
99

0,
27

94

33
,5

8
3,

05
16

.5
5

0,
00

0
26

.5
5

0,
61

5,
24

0,
10

0,
14

9,
33

0,
03

7

96
,1

7

5,
36

2,
64

8,
00

0,
48

0,
37

3,
55

0,
08

1.
25

0.
00

0,
00

5,
72

0,
02

0,
04

1,
90

1,
96

0,
26

72

33
,9

9
3,

06
16

,6
2

0,
00

0
26

,4
3

0,
68

5,
06

0,
02

0,
08

9,
74

0,
00

0

95
,6

8

5,
40

2,
60

8,
00

0,
51

0,
37

3,
51

0,
09

1,
20

0,
00

0,
00

5,
68

0,
00

0,
02

1.
97

2,
00

0,
25

21
8 

67

36
,3

7 
33

,4
3

2,
95

 
2,

82
17

,1
8 

16
,2

2
0,

05
2 

0,
01

3
11

.4
6 

26
,1

5
0,

18
 

0,
85

16
,1

6 
4,

94
0,

01
 

0,
02

0,
40

 
0,

10
10

.4
6 

9,
19

0,
00

0 
0,

00
0

95
,2

2 
93

,7
2

5,
39

 
5,

42
2,

61
 

2,
58

8,
00

 
8,

00
0,

39
 

0,
52

0,
33

 
0,

34
1,

42
 

3,
54

0,
02

 
0,

12
3,

57
 

1,
19

0,
01

 
0,

00
0,

00
 

0,
00

5,
73

 
5,

72
0,

00
 

0,
00

0,
11

 
0,

03
1,

98
 

1,
90

2,
09

 
1,

93

0,
72

| 
0,

25

21
4

36
,4

1
2,

40
18

,1
9 

0,
00

0
11

,2
9

0,
12

 
16

,0
3

0,
03

0,
53

9,
66

0,
00

0

94
,6

6

5.
39

2,
61

8,
00

0,
56

0,
27

1.
40

0,
01

3,
53

0,
00

0,
00

5,
77

0,
00

0,
15

1,
82

1,
98

0,
72

I¡s
1 -

 b
ol

só
n 

aá
br

ic
o

18
2

36
,3

4
4,

18
13

,5
0

0,
00

0
17

,6
0

0,
28

13
,5

0
0,

00
0,

39
9,

80
0,

10
1

96
,6

8
¡o

xí
ge

no
s

5,
53

2,
42

7,
95

0,
00

0,
48

2,
24

0,
04

3,
06

0,
00

0,
01

5,
83

0,
00

0,
12

1,
90

2,
02

0,
58

17
4

35
,9

6
4,

01
14

,2
0

0,
00

0
17

,2
6

0,
39

13
,3

9
0,

05
0,

44
10

,0
5

0,
00

0

95
,7

5
>a

se
 d

e 
22

5,
47

2,
53

8,
00

0,
01

0,
46

2,
20

0,
05

3,
03

0,
00

0,
00

5,
75

0,
01

0,
13

1,
95

2,
09

I 0,58

16
0

35
.8

8
3,

04
12

.8
8

0,
03

0
18

,6
3

1,
69

 
13

,0
2

0,
01

0,
18

10
,0

7
0,

00
0

95
,4

3|

ib
re

 la
 t

5,
55

2,
35

7,
90

0,
00

0,
35

2,
41

0,
22

3,
00

0,
00

0,
00

5.
99

0,
00

0,
05

1.
99

2,
04

0,
55

|

lo
or

 - m
zd

15
6

36
,1

1
3,

22
12

,4
9

0,
00

0
18

,2
7

1,
17

 
13

,0
8

0,
10

0,
11

10
,0

2
0,

05
8

| 64,61 tr
uc

tu
ra

l s
e

5,
61

2,
29

7,
90

0,
00

0,
38

2,
37

0,
15

3,
03

0,
00

0,
01

5,
94

0,
02

0,
03

1,
99

2,
04

I 0,56

La
be

l 
I

Po
ln

t
ob

s
SI

O
2 

TI
O

2 
AI

2O
3 

Cr
2O

3 
Fe

O
 

M
nO

 
M

gO
 

Ca
O

 
N

a2
O

 
K2

O
 

N
IO H2

O
(c

)
Su

m
 O

x%
 |

Fó
rm

ul
a 

es
SI Al

 IV
Su

m
 T

Al
 V

I
TI Fe

2+
M

n2
+

M
g

Cr N
I Su

m
 Y

Ca N
a K Su
m

 A
O

H
#M

g 
|

Da
to

s d
e D

. A
ce

ve
do

 (s
in

 pu
bl

ic
ar

) c
ed

id
os

 a
l p

re
se

nt
e 

au
to

r. 
Re

fe
re

nc
ia

s:
 m

zd
, m

on
zo

di
or

ita
.



Ta
bl

a 
A2

-1
5.

 A
ná

lis
is 

qu
ím

ic
o 

de
 la

 bl
ot

ita
 - 

M
JJ.

 Co
nt

in
ua

ci
ón

.
IJ4

 - 
sie

nt
a

69
9

35
,2

8
2,

91
15

,0
5

0,
00

0
19

,1
3

0,
42

12
,3

2
0,

07
0,

10
9,

74
0,

00
0

95
,0

1

5,
44

2,
56

8,
00

0,
18

0,
34

2,
47

0,
06

2,
83

0,
00

0,
00

5,
87

0,
01

0,
03

1,
92

1,
96

0,
53

69
8

34
,6

5
3,

05
15

,1
2

0,
00

0
19

,4
2

0,
50

12
,1

9
0,

08
0,

12
8,

84
0,

07
9

94
,0

5

5,
39

2,
61

8,
00

0,
17

0,
36

2,
53

0,
07

2,
83

0,
00

0,
01

5,
95

0,
01

0,
04

1,
75

1,
80

I 0,53

li -
 m

on
zo

ni
ta

 
I

45
1

35
,6

8
2.

54
14

,9
7

0,
00

0
17

.2
7

1,
25

12
.2

8
0,

37
0,

11
9,

11
0,

04
0

93
,6

2

5,
54

2,
46

8,
00

0,
27

0,
30

2,
24

0,
16

2,
84

0,
00

0,
00

5,
82

0,
06

0,
03

1.
80

1,
90

I

0,
56

45
0

36
,1

2
3,

04
14

,2
4

0,
06

2
17

,3
7

1.
11

12
,6

5
0,

00
0,

17
9,

76
0,

00
0

94
,5

1

5,
57

2,
43

8,
00

0,
15

0,
35

2.
24

0,
15

2,
90

0,
01

0,
00

5,
80

0,
00

0,
05

1,
92

1,
97

0,
56

43
9

35
,6

9
3,

28
13

,6
5

0,
01

1
18

,4
7

0,
75

12
,8

1
0,

16
0,

21
9,

25
0,

00
0

94
,2

8

5,
53

2,
47

8,
00

0,
03

0,
38

2,
39

0,
10

2,
96

0,
00

0,
00

5,
86

0,
03

0,
06

1,
83

1,
92

0,
55

43
4

36
,1

8
3,

58
13

,9
4

0,
00

0
18

,0
2

0,
70

12
,9

9
0,

08
0,

18
9,

41
0,

11
4

95
,1

9

5,
54

2,
46

8,
00

0,
05

0,
41

2,
31

0,
09

2,
96

0,
00

0,
01

5.
84

0,
01

0,
05

1.
84

1,
90

0,
56

43
3

35
,9

7
3,

84
13

,6
5

0,
00

0
17

,9
0

0,
82

12
,6

0
0,

03
0,

26
9,

79
0,

04
5

94
,9

1

5,
54

2,
46

8,
00

0,
02

0,
44

2,
31

0,
11

2,
89

0,
00

0,
01

5,
77

0,
01

0,
08

1,
92

2,
01

0,
56

43
2

35
,9

5
3,

74
13

,6
2

0,
02

8
18

,2
0

0,
91

12
,5

8
0,

07
0,

20
9,

63
0,

00
0

94
,9

2

5,
54

2,
46

8.
00

0,
01

0,
43

2,
34

0,
12

2.
89

0,
00

0,
00

5,
80

0.
01

0,
06

1.
89

1,
96

0,
55

43
1

36
,2

1
3.

55
13

,8
3

0,
00

0
18

,0
8

0,
84

 
13

,0
4

0,
04

0,
17

9,
57

 
0,

00
0

95
,3

4

5,
54

2,
46

8,
00

0,
03

0,
41

2,
31

0,
11

2,
97

0,
00

0,
00

5,
84

0,
01

0,
05

1,
87

1,
92

I 0,56

11
 - m

on
zo

ni
ta

 
I

42
0

35
,4

6
2,

74
14

,2
3

0,
06

2
17

,1
3

0,
56

12
,6

5
0,

18
0,

05
8,

65
0,

00
0

91
,7

0

5,
58

2,
42

8,
00

0,
23

0,
32

2,
26

0,
07

2,
97

0,
01

0,
00

5,
86

0,
03

0,
02

1,
74

1,
78

0,
57

41
9

35
,7

1
3,

03
13

,7
8

0,
00

6
17

,4
9

0,
50

 
12

,0
5

0,
11

0,
09

9,
69

 
0,

04
5

92
,5

0

5,
62

2,
38

8,
00

0,
18

0,
36

2,
30

0,
07

2,
83

0,
00

0,
01

5,
74

0,
02

0,
03

1,
94

1,
99

0,
55

39
0

34
,6

8
2,

73
14

,7
7

0,
00

0
17

,4
7

0,
66

14
,0

6
0,

47
0,

09
6,

48
0,

00
0

91
,4

1

5,
43

2,
57

8,
00

0,
16

0,
32

2.
29

0,
09

3,
28

0,
00

0,
00

6,
14

0,
08

0,
03

1.
30

1,
40

0,
59

38
9

35
,4

8
2,

94
14

,9
3

0,
00

0
17

,8
1

0,
46

13
,0

5
0,

22
0,

19
8,

97
0,

07
9

94
,1

1

5,
47

2,
53

8,
00

0,
18

0,
34

2,
30

0,
06

3,
00

0,
00

0,
01

5,
89

0,
04

0,
06

1,
76

1,
86

0,
57

38
8

35
,7

2
2,

81
14

,8
1

0,
00

0
16

,9
2

0,
55

12
,8

4
0,

22
0,

18
9,

01
0,

06
0

93
,1

2

5,
54

2,
46

8,
00

0,
25

0,
33

2,
20

0,
07

2,
97

0,
00

0,
01

5,
82

0,
04

0,
05

1.
78

1.
87

0,
57

37
3

35
.9

7
2,

87
14

.9
8

0,
00

6
18

,0
1

0,
46

13
,0

0
0,

11
0,

15
9,

53
0,

00
0

95
,0

8

5.
50

2.
50

8,
00

0,
20

0,
33

2,
30

0,
06

2,
96

0,
00

0,
00

5.
85

0,
02

0,
04

1.
86

1,
92

0,
56

37
2

35
,1

8
2,

69
14

,6
1

0,
02

8
17

,4
9

0,
54

12
,8

6
0,

19
0,

18
9,

00
0,

00
0

92
,7

7
Fó

rm
ul

a e
st

ru
ct

ur
al

 so
br

e l
a b

as
e 

de
 2

2 
ox

íg
en

os
5.

50
2.

50
8,

00
0,

20
0,

32
2,

29
0,

07
3,

00
0,

00
0,

00
5.

88
0,

03
0,

05
1,

80
1.

88

0,
57

le
ne

 - 
bo

lsó
n a

áb
rlc

o 
I

20
6

36
,1

3
3,

07
14

,7
1

0,
06

4
16

,0
5

0,
26

14
,1

0
0,

05
0,

22
9,

75
0,

00
0

94
,4

11

5,
52

2,
48

8,
00

0,
16

0,
35

2,
05

0,
03

3,
21

0,
01

0,
00

5,
81

0,
01

0,
06

1,
90

1,
97

0,
61

18
9

36
,8

9
3,

85
14

,1
6

0,
00

0
16

,3
7

0,
15

 
14

,0
4

0,
01

0,
29

10
,0

0
0,

00
0

95
,7

5

5,
56

2,
44

8,
00

0,
07

0,
44

2,
06

0,
02

3,
15

0,
00

0,
00

5,
74

0,
00

0,
09

1,
92

2,
01

0,
60

18
8

36
,3

9
3,

20
14

,5
7

0,
12

0
16

,0
5

0,
20

14
,3

1
0,

01
0,

33
9,

94
0,

03
7

96
,1

4

5,
52

2,
48

8,
00

0,
12

0,
36

2,
03

0,
03

3,
23

0,
01

0,
00

5,
80

0,
00

0,
10

1,
92

2,
02

0,
61

18
4

36
,3

1
3,

12
14

,6
9

0,
00

0
16

,3
4

0,
30

14
,2

7
0,

06
0,

32
10

,0
3

0,
00

0

| 95,44 5.
50

2.
50

8,
00

0,
12

0,
36

2,
07

0.
04

3.
22

0,
00

0,
00

5,
81

0,
01

0,
09

1,
94

2,
04

0,
61

La
be

l 
I

Po
ln

t 
ob

s
SI

O
2

T¡
O

2 
AI

2O
3 

Cr
2O

3 
Fe

O
 

M
nO

 
M

gO
 

Ca
O

 
N

a2
O

 
K2

O
 

N
IO H2

O
(c

)
Su

m
 O

x%
 |

SI Al
 IV

Su
m

 T
 

Al
 V

I
TI Fe

2+
M

n2
+

M
g 

Cr N
I Su
m

 Y
 

Ca N
a K Su
m

 A
 

O
H

#M
g

Da
to

s d
e D

. A
ce

ve
do

 (s
in

 pu
bl

ic
ar

) c
ed

id
os

 al
 p

re
se

nt
e 

au
to

r.



Ta
bl

a 
A2

-1
5.

 A
ná

lis
is 

qu
ím

ic
o 

de
 la

 b
lo

tit
a -

 M
JJ.

 Co
nt

in
ua

ci
ón

.
IJ5

 - 
hb

t p
x

80
2

35
,0

9
2,

80
15

,7
9

0,
08

5
11

,6
9

0,
12

17
,9

9
0,

57
0,

23
6,

51
0,

04
5

90
,9

2

5,
36

2,
64

8,
00

0,
20

0,
32

1.
49

0,
02

4,
09

0,
01

0,
01

6,
13

0,
09

0,
07

1,
27

1.
43

0,
73

76
3

36
,0

8
2,

60
15

,3
8

0,
00

0
12

,7
3

0,
27

17
,4

8
0,

48
0,

30
8,

66
0,

00
6

93
,9

9

5,
42

2,
58

8,
00

0,
14

0,
29

1,
60

0,
03

3,
91

0,
00

0,
00

5,
98

0,
08

0,
09

1,
66

1,
82

0.
71

M
 - 

sie
ni

ta
 

|

73
7

35
,1

3
2,

83
15

,4
3

0,
00

0
18

,6
8

0,
39

12
,6

5
0,

13
0,

10
8,

73
0,

03
9

94
,1

0

5,
43

2,
57

8,
00

0,
24

0,
33

2,
41

0,
05

2,
91

0,
00

0,
00

5,
95

0,
02

0,
03

1,
72

1.
77

0,
55

1

73
6

35
,8

7
2,

79
14

,9
2

0,
00

0
18

,7
5

0,
52

12
,9

1
0,

29
0,

12
8,

94
0,

00
0

95
,0

9

5,
49

2,
51

8,
00

0,
18

0,
32

2,
40

0,
07

2,
94

0,
00

0,
00

5,
91

0,
05

0,
04

1,
74

1,
83

0,
55

73
1

34
,9

9
3,

03
 

15
,0

4 
0,

08
1 

19
,6

8
0/

44
12

,3
9

0,
04

0,
14

9,
79

0,
00

0

95
,6

1

5,
39

2,
61

8,
00

0,
11

0,
35

2,
53

0,
06

2,
84

0,
01

0,
00

5.
91

0,
01

0,
04

1.
92

1,
97

0,
53

72
7

34
,9

1
2,

78
14

,8
8

0,
00

0
18

,4
5

0,
45

12
,3

6
0,

12
0,

05
8,

56
0,

00
0

92
.5

6

5,
48

2,
52

8,
00

0,
23

0,
33

2,
42

0,
06

2,
89

0,
00

0,
00

5,
93

0,
02

0,
02

1,
71

1.
75

0.
54

72
5

35
/4

1
2,

94
14

.9
6

0,
00

0
18

.9
6

0,
44

12
,6

7
0,

13
0,

12
9,

80
0,

00
0

95
,4

2

5,
44

2,
56

8,
00

0,
14

0,
34

2,
43

0.
06

2,
90

0,
00

0,
00

5,
87

0,
02

0,
04

1,
92

1,
98

0,
54

72
2

34
.1

8
3,

05
15

.1
9

0,
06

0
19

,5
6

0,
49

12
,1

8
0,

16
0,

02
8,

66
0,

00
0

93
,5

5

5,
35

2,
65

8,
00

0,
16

0,
36

2,
56

0,
06

2,
84

0,
01

0,
00

5,
99

0,
03

0,
01

1,
73

1,
76

0,
53

71
2

35
,1

7
3,

38
15

,1
1

0,
00

4
18

,4
7

0,
34

12
,4

5
0,

35
0,

09
7,

15
0,

10
0

92
,6

2

5,
47

2,
53

8,
00

0,
23

0,
40

2,
40

0,
05

2,
88

0,
00

0,
01

5,
97

0,
06

0,
03

1.
42

1,
50

0,
55

71
1

34
.1

3
2,

69
15

.1
3

0,
00

0
19

,4
1

0,
42

12
,1

8
0,

16
0,

16
8,

57
0,

00
0

92
,8

3

5,
38

2,
62

8,
00

0,
19

0,
32

2,
56

0,
06

2,
86

0,
00

0,
00

5,
98

0,
03

0,
05

1,
72

1,
80

0,
53

71
0

35
,3

6
2,

92
14

,8
7

0,
00

0
18

,7
4

0,
37

12
,2

5
0,

31
0,

11
7,

75
0,

01
3

92
,7

1

5,
51

2,
49

8,
00

0,
25

0,
34

2,
44

0,
05

2,
85

0,
00

0,
00

5,
94

0,
05

0,
03

1.
54

1,
63

0,
54

70
8

35
,0

6
2,

69
 

15
,0

6 
0,

00
0 

18
,6

7 
0,

46
 

12
,4

7 
0,

15
 

0,
15

 
8,

87
 

0,
00

0

93
,5

9

5,
46

2,
54

8,
00

0,
22

0,
31

2,
43

0,
06

2,
89

0,
00

0,
00

5,
92

0,
03

0,
05

1,
76

1,
83

0,
54

70
8

34
,8

3
3,

09
15

,0
3

0,
05

7
18

,7
3

0,
48

12
,2

3
0,

10
0,

13
8,

82
0,

06
9

93
,5

7

5.
43

2.
57

8,
00

0,
19

0,
36

2.
44

0,
06

2,
84

0,
01

0,
01

5,
91

0,
02

0,
04

1.
75

1,
81

0,
54

70
7

34
,6

7
2,

69
14

,8
5

0,
01

8
18

,8
7

0,
53

12
,4

5
0,

31
0,

11
7,

16
0,

09
1

91
,7

4

5,
47

2.
53

8,
00

0,
23

0,
32

2,
49

0,
07

2,
93

0,
00

0,
01

6,
04

0,
05

0,
03

1,
44

1.
53

l

0,
54

70
6

35
,5

1
3.

06
14

,8
7

0,
04

9
18

.7
1

0,
37

12
.7

1
0,

07
0,

11
9,

41
0,

00
0

94
,8

8

5,
46

2,
54

8,
00

0,
16

0,
35

2,
41

0,
05

2,
91

0,
01

0,
00

5.
88

0,
01

0,
03

1,
85

1.
89

0,
55

70
5

34
,9

5
3,

33
14

,5
8

0,
02

1
17

,5
7

0,
45

12
,0

3
0,

26
0,

12
8,

07
0,

00
9

91
,3

8
Fó

rm
ul

a e
st

ru
ct

ur
al

 so
br

e l
a 

ba
se

 d
e 

22
 o

xí
ge

no
s

5,
52

2,
48

8,
00

0,
24

0,
40

2,
32

0,
06

2,
83

0,
00

0,
00

5,
85

0,
04

0,
04

1,
63

1,
71

0,
55

70
4

35
,7

1
2,

65
14

,8
4

0,
04

4
18

,2
1 

0,
61

13
,1

2
0,

27
0,

06
7,

91
0,

00
0

93
,4

3

5,
52

2,
48

8,
00

0,
22

0,
31

2,
35

0,
08

3,
02

0,
01

0,
00

5,
99

0,
05

0,
02

1,
56

1,
62

0,
56

70
2

34
,2

9
2,

97
15

,0
6

0,
00

0
19

,0
3

0,
57

11
,9

9
0.

17
0,

12
8,

61
0,

05
4

92
,8

5

5,
40

2,
60

8,
00

0,
19

0,
35

2,
51

0,
08

2,
81

0,
00

0,
01

5,
94

0,
03

0,
04

1,
73

1,
79

0,
53

70
1

34
,1

5
2,

70
14

,4
3

0,
05

5
18

,4
8

0,
47

12
,4

1
1,

80
0,

08
8,

94
0,

00
0

93
,6

0

5,
37

2,
63

8,
00

0,
04

0,
32

2,
43

0,
06

2,
91

0,
01

0,
00

5,
76

0,
30

0,
02

1.
79

2,
12

0,
54

70
0

35
,0

2
2.

54
14

,9
0

0,
06

1
18

,3
0

0,
64

12
,8

7
0,

10
 

0,
11

9,
49

 
0,

00
0

94
,0

3

5,
44

2,
56

8,
00

0,
17

0,
30

2,
38

0,
08

2,
98

0,
01

0,
00

5.
92

0,
02

0,
03

1,
88

1.
93

0,
56

La
be

l 
I

Po
ln

t 
ob

s
SI

O
2

TI
O

2
AI

2O
3

Cr
2O

3
Fe

O
 

M
nO

 
M

gO
 

Ca
O

 
N

a2
O

 
K2

O
 

N
IO H2

O
(c

)
Su

m
 O

x%
 |

SI Al
 IV

Su
m

 T
 

Al
 V

I
TI Fe

2+
M

n2
+

M
g

Cr N
I Su

m
 Y

Ca N
a K Su
m

 A
 

O
H

#M
g

Da
to

s d
e 

D.
 A

ce
ve

do
 (s

in
 pu

bl
ic

ar
) c

ed
id

os
 a

l p
re

se
nt

e 
au

to
r.



Las fórmulas estructurales fueron calculadas sobre la base de:
Feldespatos: 32 oxígenos
Píroxenos: 4 cationes (Morimoto, 1989)
Anfíboles: 23 oxígenos (Leake et al., 1997) y cálculo de Fe3* según factor de máximo 
Fe3* de Schumacher (1997).
Biotita: 22 oxígenos.
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ANEXO 4

Algunos sistemas de petrología experimental aplicados al MPF

Sistema diópsido - albita - anortita

En el diagrama temario diópsido - albita - anortita puede representarse un estadio 
parcial de la evolución de los magmas que involucra la cristalización de piroxenitas y 
gabros (fig. A4.1). Se dejan de lado en este ejemplo a los minerales opacos y apatita, 
ya que no han sido estudiados en detalle sistemas que involucren estas fases. 
Partiendo de una composición en el campo de estabilidad del diópsido (punto A, 
elegido arbitrariamente), caso que sería el que mejor describe las paragénesis en 
estas rocas, los primeros cristales en formarse serian cfinopiroxenos. El descenso 

progresivo de la temperatura produce el continuo fraccionamiento de cristales de 
píroxeno, mientras que el líquido se va enriqueciendo en plagiociasa, hasta llegar a la 
línea cotéctica en B. AHÍ comienza a cristalizar plagiociasa. A medida que sigue 
descendiendo la temperatura, ambas fases minerales continúan cristalizando 
simultáneamente hasta que se consume el líquido, en X. El líquido, a su vez, va 
modificando su composición hacia el extremo de la albita. Dado que ambos minerales 
constituyen en realidad soluciones sólidas, la composición de los sucesivos cristales 
no es uniforme, modificándose hacia términos más ferríferos, en el caso del piroxeno, 
o más albíticos, en el caso de la plagiociasa, tal como se describió en las secciones 
referentes a la química mineral. Los parámetros para la construcción del gráfico de la 
figura A4.1 fueron obtenidos a bajas presiones (1 bar) y en ausencia de fase vapor. Si 
se suministra agua al sistema, el campo de estabilidad de la anortita disminuye (como 

así también las temperaturas de cristalización) y el del piroxeno aumenta, de modo 
que la composición del magma original 
puede variar en un rango más amplio, es 
decir, puede ser más rico en el 
componente anortita que en condiciones 

anhidras, y aún así la primera fase en 
cristalizar sigue siendo diópsido (e.g. 
Krauskopf y Bird, 1995).

Fig. A4.1. Sistema Di - Ab - An a 1 bar en 
ausencia de agua (Bowen, 1915).



Sistema anortita - albita - ortosa - cuarzo - agua

La fase residual presente en monzodioritas, monzogabros y monzonitas (más 
abundante en monzonitas, luego de la cristalización de piroxeno, plagioclasa, 
homblenda/biotita y accesorios), o bien la cristalización de sienitas, puede 
representarse por el sistema cuaternario anortita - albita - ortosa - cuarzo, más agua.

La figura A4.2 representa el sistema quinario mencionado. Una trayectoria a partir 
de la composición 1, indica que la cristalización comienza con plagioclasa, cada vez 

más rica en componente albita (zonación), hasta que alcanza la línea cotéctica y 
comienza a cristalizar simultáneamente feldespato potásico. La evolución del líquido 
sigue esta línea hasta llegar al eutéctico temario (E3), mientras ambas fases siguen 
cristalizando. En el eutéctico se suma cuarzo y las tres fases continúan cristalizando 
hasta que se consume el líquido. Si la composición es más próxima al eutéctico 
(trayectoria 2), comienza nuevamente cristalizando plagioclasa zonal cada vez más 
sódica hasta que el líquido alcanza directamente la composición del eutéctico y 
plagioclasa, feldespato alcalino y cuarzo cristalizan juntos. La trayectoria 2 (o bien 
apenas desplazada hacia la trayectoria 1) ejemplifica la etapa final de cristalización en 
monzodioritas - monzogabros. El líquido residual es escaso, de modo que la 
plagioclasa cristaliza como zonas alrededor de los cristales euhédricos ya formados 
(Hibbard, 1995), y al llegar al eutéctico se acaba rápidamente, cristalizando escasos 
feldespato alcalino y cuarzo intersticiales (ver figura 6.7a). En monzonitas y sienitas, 
el líquido residual es más abundante y la historia de cristalización de esta última fase 
puede definirse por la trayectoria 1. La diferencia con el caso anterior es que la 
cristalización a lo largo de la linea cotéctica se efectúa en un medio con suficiente 
espacio para generar cristales de feldespato alcalino con tendencia al idiomorfismo 
(debido, además, a la baja tasa de 
nucleación de este mineral). Al llegar 
al eutéctico, el espacio se ha agotado 
y las tres fases minerales crecen en 

forma intersticial (ver figura 6.7b). En 
esta última etapa de crecimiento 
aparecen las texturas simplectíticas 
mencionadas en los Capítulos 6 a 9, 
favorecidas por la presencia de una 
fase fluida y baja velocidad de 
enfriamiento (e.g. López y Bellos, 
2006 y bibliografía allí citada).

Fig. A4.2. Sistema cuaternario para granitos 
de dos feldespatos a 5 kbar PH20 (tomado de 
Hibbard, 1995).
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