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RESUMEN 
 

El presente trabajo de tesis doctoral contiene un análisis del relleno volcano-

sedimentario neógeno de la cuenca de Collón Cura, ubicada en el contexto del Antepaís 

Norpatagónico de la región sur del Neuquén y norte de Río Negro, Argentina. El análisis 

se realizó mediante múltiples metodologías y resulta en una aproximación secuencial 

del relleno de la cuenca con implicancias para la región del antepaís y el análisis de 

señales ambientales a distintos órdenes de magnitud. 

La cuenca de Collón Cura constituye una depresión elongada de 120 km de 

longitud y 40 km de ancho con rumbo general NNW – SSE que se encuentra limitada al 

W y E por fallas inversas generadas por re-activación e inversión de estructuras 

preexistentes que afectan parcialmente al relleno. El límite occidental separa el relleno 

de la cuenca con los Andes Norpatagónicos y corresponde a un sistema de fallas de 

vergencia al este que se extiende por más de 120 km con rumbo general NNW – SSE. 

El límite oriental separa el relleno de la cuenca con el Macizo de Sañicó y corresponde 

a un sistema de fallas de vergencia al oeste que se compone de fallas discontinuas de 

decenas de kilómetros con orientaciones que varían de NNW – SSE a NNE – SSW. 

Ambos sistemas de fallas configuran la cuenca como una zona triangular, dentro de la 

cual se presenta un sistema de fallas inversas de vergencia opuesta y orientación N – 

S que afectan a todo el relleno de la cuenca. El relleno de la cuenca se caracteriza por 

volcanitas y sedimentitas volcaniclásticas y epiclásticas y fue dividido en cuatro 

Secuencias Depositacionales (A1, A2, A3 y A4) limitadas por Superficies de 

Discontinuidad (S1, S2, S3 y S4). Análisis geométricos de las superficies S1, S3 y S4, y 

la confección de las superficies potenciales iniciales S3’ y S4’ permitieron estimar los 

volúmenes potenciales iniciales de las secuencias A1-A2’ (1125 km3) y A3’ (1719 km3) 

y los volúmenes preservados finales de las secuencias A1-A2 (297 km3) y A1-A3 (1666 

km3). El esquema cronoestratigráfico confeccionado por un perfil magnetoestratigráfico 

calibrado con dos dataciones radimétricas U-Pb en circones acotaron al relleno entre el 

Mioceno temprano a medio-superior (21/16,0 Ma) y el límite Mioceno-Plioceno (~ 5 Ma).  

La secuencia A1 (21/16,0 y 15,160 Ma; Burdigaliano - Langhiano) se desarrolla 

por encima del basamento, se limita por las superficies S1 y S2 y fue acumulada en 

sistemas aluviales volcaniclásticos con moderado a escaso desarrollo de paleosuelos 

(AF1 y 2) que desembocaban en un sistema lacustre somero (AF3). La secuencia A2 

(15,160 y 15,032 Ma; Langhiano) se limita por las superficies S2 y S3 y corresponde a 

depósitos de corrientes piroclásticas (AF4 y 5) y sistemas de bajadas volcaniclásticas 

(AF6 y 7). La secuencia A3 (15,032 y 12,049 Ma; Langhiano - Serravaliano) se limita por 

las superficies S3 y S4 y fue acumulada en un sistema fluvial axial de carga mixta (AF9 



y 10) con intercalaciones de sistemas de fajas de canales de carga gravosa (AF8), 

depósitos de corrientes piroclásticas (AF11), acumulaciones eólicas (AF12) y coladas 

de lava (AF13). La secuencia A4 (10,6 ± 0,2 y ~ 5 Ma; Tortoniano - Zancleano) se 

desarrolla por encima de la superficie S4 y consiste en un sistema fluvial axial de fajas 

de canales con carga gravosa (AF14) y sistemas aluviales transversales (AF15). 

El análisis espacial, temporal y depositacional de las Secuencias Depositacionales 

y Superficies de Discontinuidad junto con la determinación cuali-cuantitativa de los 

indicadores ambientales tectónicos, volcánicos y climáticos permitió desarrollar un 

modelo evolutivo de la cuenca de Collón Cura que contempla 5 etapas. La primera etapa 

(Etapa 1; ~21/16,0 – 15,160 Ma) corresponde a sistemas aluviales volcaniclásticos y 

sistemas lacustres someros depositados sin-cinematicamente a los márgenes de la 

cuenca con tasas de rotación de 0,069º/ka para el dominio occidental y 0,041º/ka para el 

dominio oriental. Los sistemas poseen hasta 94,8 % de componentes volcaniclásticos 

secundarios resedimentados / retrabajados y 5,2 % de componentes epiclásticos de 

origen volcánico y fueron acumulados a razón máxima de 2,5 cm/ka bajo condiciones 

ambientales templadas sub-húmedas con estacionalidad marcada y precipitaciones y 

temperaturas medias anuales máximas del orden de los 801 ± 20 mm/año (índice ΣBases) 

y 11º ± 1º C (índice SAL). La segunda estapa (Etapa 2; 15,160 – 15,032 Ma) contiene 

1125 km3 de materiales de los cuales 69 % corresponden a depósitos de corrientes 

piroclásticas y 31 % a sistemas de bajadas volcaniclásticas depositados bajo tasas de 

acumulación de 78 cm/ka. Estos depósitos son sin-cinemáticos a ambos márgenes y 

fueron depositados bajo condiciones ambientales templadas sub-húmedas. La tercer 

etapa (Etapa 3; 15,032 – 12,049 Ma) corresponde a un lapso de no depositación y erosión 

con desarrollo de valle inciso que removió 863 km3 de material del relleno. La etapa se 

dio en condiciones sin-cinemáticas al sistema de fallas del dominio occidental con tasas 

de rotación del rango de los 0,069º/Ka y 0,032º/Ka y coetáneamente a la desactivación 

del sistemas de fallas del dominio oriental. La cuarta etapa (Etapa 4; 12,049 – 10,6 ± 0,2 

Ma) de evolución de la cuenca presenta 1719 km3 de sistemas fluviales de carga mixta 

interdigitados con sistemas de fajas de canales gravosos que fueron depositados en 

condiciones sin-cinemáticas al dominio occidental bajo tasas de rotación de 0,032º/Ka y 

post-cinemática al dominio oriental. En conjunto estos sistemas se depositaron bajo tasas 

de acumulación de 9,52 cm/ka y se componen de un 4,6 % de depósitos volcaniclásticos 

primarios (ignimbritas) y 95,4 % de depósitos mixtos. La quinta y última etapa (Etapa 5; 

10,6 ± 0,2 - ~ 5 Ma) se caracteriza por la depositación de sistemas fluvio-aluviales pos-

cinemáticos a los márgenes de la cuenca ocurrida bajo condiciones ambientales 

semiáridas. Se componen de depósitos mayormente epiclásticos con escaso a nulo 

aporte volcaniclásticos. Luego de la depositación de los sistemas y previamente a los ~ 5 



Ma se desarrolló el sistema de fallas del dominio central que deformo a todas las unidades 

del relleno. 

El análisis secuencial a escala de relleno de cuenca (1º orden; 106 – 107 años) 

permitió definir episodios de acumulación y no depositación/erosión limitados por 

superficies de 1º orden que registran modificaciones en el espacio de acomodación y 

aporte sedimentario debido a la interrelación de los factores de control tectónico, 

volcánico y climático. En el Episodio de acumulación inicial (Etapas 1 y 2) se generó 

espacio de acomodación debido a procesos tectónicos de activación e inversión de 

estructuras que ocasionaron la fragmentación del antepaís y la configuración del 

depocentro cerrado que fue colmatado por el intenso volcanismo instaurado producto 

de una nueva dinámica magmática de subducción. Durante el Episodio de no 

depositación/erosión inicial (Etapa 3) ocurrió una disminución en el espacio de 

acomodación debido a la captura fluvial de la cuenca a causa de una interrelación entre 

el cese del levantamiento de la barrera topográfica y la condiciones paleoclimáticas sub-

húmedas. En el Episodio de acumulación final (Etapa 4) se generó espacio de 

acomodación debido a una subsidencia regional que favoreció la configuraron los 

principales sistemas de transferencia de sedimentos debido al interconexión regional de 

redes de drenaje y la acumulación de sistemas fluviales. Finalmente, durante el Episodio 

no depositación/erosión final (Etapa 5) se generó una disminución del espacio de 

acomodación debido a un levantamiento tectónico generado por variaciones climáticas 

que produjeron la denudación orogénica.  

La identificación de las señales ambientales a distintos órdenes fue considerado 

como clave para demostrar la interdependencia de los controles como causales de las 

mismas. De esta manera, se identificó que la interdigitación de sistemas fluviales de 

carga mixta y sistemas fluviales de carga de fondo gravosa del episodio de acumulación 

final corresponde a señales ambientales de 2º orden (105 – 106 años) producto de 

variaciones en el control tectónico. La modificación en los procesos de resedimentación 

/ retrabajo de flujos gravitacionales de sedimentos hacia procesos eólicos en las bajadas 

volcaniclásticas del episodio de acumulación inicial se identificó como una señal 

ambiental de 3º orden  (104 – 105 años) debida a variaciones en el factor de control 

climático. La depositación de grandes volúmenes de corrientes piroclásticas sobre 

sistemas aluviales voclaniclásticos y lacustres del episodio de acumulación inicial se 

identificó como una señal ambiental de 4º - 5º orden (102 – 104 años) producida por una 

variación en el factor de control volcánico. 

 

 



ABSTRACT 

 

The present PhD thesis develops a Neogene volcano-sedimentary infill analysis of 

the Collón Cura basin, located within the North-Patagonian Foreland at the south of 

Neuquén and north of Río Negro, Argentina. The analysis was performed by multiple 

methodologies and the results were done with a sequence stratigraphy approximation 

and implications for the foreland region. The analysis of the environmental signals were 

done at different orders of magnitude. 

The Collón Cura basin constitutes an elongated depression of 120 km long and 40 

km wide with a general NNW - SSE trend and is limited at W and E with inverse faults 

generated by re-activation and inversion of pre-existing structures that partially affect the 

filling. The western limit separates the filling of the basin with the Norpatagonian Andes 

and corresponds to a fault system with east vergence that extends for more than 120 km 

long and general NNW – SSE trend. The eastern boundary separates the infill of the 

basin with the Sañicó Massif and corresponds to a fault system with west vergence that 

is composed of discontinuous faults of tens of kilometers long with orientations that vary 

from NNW - SSE to NNE - SSW. Both fault systems configure the basin as a triangular 

zone, within which there is a reverse fault system of opposite vergence and N-S 

orientation that affects the entire basin infill. The basin infill is characterized by volcanic 

and volcaniclastic to epiclastic deposits that was divided into four Depositional 

Sequences (A1, A2, A3 and A4) limited by Discontinuity Surfaces (S1, S2, S3 and S4). 

Geometric analyzes of the S1, S3 and S4 surfaces, and the potential S3' and S4' 

surfaces allowed to estimate the initial potential volumes of the A1-A2 '(1,125 km3) and 

A3' (1719 km3) sequences and the final preserved volumes of the A1-A2 (297 km3) and 

A1-A3 (1,666 km3) sequences. The chronostratigraphic scheme made up of a 

magnetostratigraphic profile calibrated with two U-Pb radiometric dates in zircons limit 

the infill between the Lower to Middle-Upper Miocene (21 / 16.0 Ma) and the Miocene-

Pliocene boundary (~ 5 Ma). 

The A1 sequence (21 / 16.0 and 15.160 Ma; Burdigalian - Langhian) developed 

above the basement, is limited by the S1 and S2 surfaces and was accumulated in 

volcaniclastic alluvial systems with moderate to low paleosols development (AF1 and 2) 

linked to a shallow lacustrine system (AF3). The A2 sequence (15,160 and 15,032 Ma; 

Langhian) is limited by S2 and S3 surfaces and corresponds to pyroclastic density 

currents (AF4 and 5) and volcaniclastic plain systems (AF6 and 7). The A3 sequence 

(15,032 and 12,049 Ma; Langhian - Serravalian) is limited by S3 and S4 surfaces and 

was accumulated in a mixed axial river system (AF9 and 10) with intercalations of 



gravelly channel belts system (AF8), pyroclastic density currents (AF11), aeolian 

accumulations (AF12) and lava flows (AF13). The A4 sequence (10.6 ± 0.2 and ~ 5 Ma; 

Tortonian - Zanclean) is developed above the S4 surface and consists of an axial fluvial 

gravelly channel belts system (AF14) and transverse alluvial systems (AF15). 

The spatial, temporal and depositional analysis of the Depositional Sequences and 

Discontinuity Surfaces together with the quali-quantitative determination of the tectonic, 

volcanic and climatic environmental indicators allowed to develop a model of the Collón 

Cura basin evolution that includes 5 stages. The first stage (Stage 1; ~ 21 / 16.0 - 15,160 

Ma) corresponds to volcaniclastic alluvial systems and shallow lacustrine systems was 

deposited sin-kinematically to the margins of the basin with rotation rates of 0.069º / ka 

for the western domain and 0.041º / ka for the eastern domain. The systems have 94.8% 

of resedimentated / reworked volcaniclastic components and 5.2% of epiclast 

components with a volcanic origin and were accumulated at a rate of 2.5 cm / ka under 

sub-humid temperate environmental conditions with marked seasonality and middle 

annual rainfall and temperatures average of 801 ± 20 mm / year (ΣBases index) and 11º 

± 1º C (SAL index). The second stage (Stage 2; 15,160 - 15,032 Ma) contains 1125 km3 

of materials of which 69% correspond to deposits of pyroclastic density currents and 

31% to volcaniclastic plain systems deposited under sedimentation rates of 78 cm / ka. 

These deposits are syn-kinematic at both margins and were deposited under sub-humid 

temperate environmental conditions. The third stage (Stage 3; 15,032 - 12,049 Ma) 

corresponds to a period of non deposition and erosion with development of an incised 

valley that removed 863 km3 of material from the infill. The stage occurred in syn-

kinematic conditions to the fault system of the western domain with rotation rates in the 

range of 0.069º/Ka and 0.032º/Ka and simultaneously to the deactivation of the fault 

systems of the eastern domain. The fourth stage (Stage 4; 12,049 - 10.6 ± 0.2 Ma) of the 

evolution of the basin presents 1719 km3 of mixed load river systems interdigitated with 

gravelly channel belts systems that were deposited in syn-kinematics conditions of the 

western domain with rotation rates of 0.032º/Ka and post-kinematic conditions to the 

eastern domain. The sedimentary systems were deposited under rates of 9.52 cm/ka 

and have 4.6% of primary volcaniclastic deposits (ignimbrites) and 95.4% mixed 

deposits. The fifth and final stage (Stage 5; 10.6 ± 0.2 - ~ 5 Ma) is characterized by the 

deposition of post-kinematic fluvial-alluvial systems to the margins of the basin that 

occurred under semi-arid environmental conditions. They consist of mostly epiclastics 

deposits with little to non volcaniclastic contribution. After the deposition of the 

sedimentary systems and before ~ 5 Ma, the central domain fault system was developed 

and deformed all the infill units of the basin. 



The sequence stratigraphy analysis at basin fill scale (1st order; 106-107 years) 

allowed to define episodes of accumulation and non-deposition/erosion limited by 1st 

order surfaces that register modifications in the accommodation space and sedimentary 

contribution due to the interrelation of tectonic, volcanic and climatic control factors. In 

the Initial accumulation episode (Stages 1 and 2), accommodation space was generated 

due to tectonic processes of activation and inversion of structures that caused the 

fragmentation of the foreland region and the configuration of the closed depocenters that 

was filled by the intense volcanism established by a new magmatic subduction dynamic. 

During the Initial non-deposition/erosion episode (Stage 3), there was a decrease in the 

accommodation space due to the river catch of the basin produced by the interrelation 

between the cessation of the uplift of the topographic barrier and the sub-humid 

paleoclimatic conditions. In the Final accumulation episode (Stage 4), accommodation 

space was generated due to a regional subsidence that favored the configuration of the 

main sediment transfer systems generated by the regional interconnection of drainage 

networks and the accumulation of river systems. Finally, during the Final non-

deposition/erosion episode (Stage 5), a decrease in accommodation space was 

generated due to a tectonic uplift generated by climatic variations that produced orogenic 

denudation. 

The identification of environmental signals at different orders was considered as a 

key to demonstrate the interdependence of controls as the cause of them. In this way, it 

was identified that the interdigitation of mixed load river systems and gravelly channel 

belts systems of the final accumulation episode corresponds to 2nd order (105-106 years) 

environmental signals resulting from variations in the tectonic control. The modification 

in the resedimentation/reworked processes of sedimentgravity flows towards aeolian 

processes in the volcaniclastic plains of the initial accumulation episode was identified 

as a 3rd order environmental signal (104-105 years) due to variations in the climate control. 

The deposition of large volumes of pyroclastic density currents over voclaniclastic alluvial 

and shallow lacustrine systems of the initial accumulation episode was identified as an 

4th - 5th order (102-104 years) environmental signal produced by a variation in the volcanic 

control. 
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CAPÍTULO 1  

INTRODUCCIÓN 

 
El análisis del relleno de cuencas sedimentarias desde un punto de vista secuencial 

es considerado una de las últimas y mayores revoluciones conceptuales en el ámbito de 

la sedimentología (Miall, 1995). Mediante la interpretación genética y jerarquización de 

superficies de discontinuidad que limitan “paquetes” de rocas, junto con el estudio de los 

patrones arquitecturales de las sucesiones sedimentarias, el análisis secuencial expone 

el balance entre el espacio de acomodación y el aporte sedimentario. Esto permite definir 

en el relleno de cuencas sedimentarias episodios de acumulación (basin infill) y episodios 

de erosión (erotional events; Catuneanu et al., 2009) y generar un orden cronológico y 

predictivo de las sucesiones del relleno. De esta manera, la estratigrafía secuencial 

constituye la principal herramienta para dilucidar cómo los controles extrínsecos 

principales (tectónica, clima y eustacia) condicionan la evolución de las cuencas (Shanley 

y McCabe, 1994; Martinsen et al., 1999; Catuneanu et al., 2009). 

Recientemente, un nuevo avance en el análisis de cuencas sedimentarias ha 

evidenciado que en las sucesiones sedimentarias de relleno se registran modificaciones 

en la producción, el transporte y la depositación de los sedimentos que se expresan como 

señales ambientales (Environmental signals; Castelltort et al., 2015). Las señales ocurren 

en un amplio rango temporal que abarca desde horas a millones de años, y se deben a 

modificaciones en los controles tectónicos, climáticos y eustáticos (Romans et al., 2016). 

Desde un punto de vista secuencial, las señales ambientales pueden ser concebidas 

como propagaciones aguas abajo de la modificación aguas arriba de los factores de 

control a diferentes escalas temporales y espaciales (Tectónica y Clima; upstream 

controls; Catuneanu et al., 2009). Esta condición de propagación de las señales, precisa 

de una nueva forma de analizar los sistemas sedimentarios actuales y del pasado que 

consiste en los Sistemas de Transferencia de Sedimentos (Sediment-routing Systems; 

Allen, 2008; Romans et al., 2016). Estos se definen como sistemas de transporte de masa 

por sobre la superficie terrestre desde un área fuente hasta las zonas finales de 

depositación (Allen, 2008). De este modo, el análisis de cuencas sedimentarias 

integradas en un sistema de transferencia de sedimentos implica que las perturbaciones 

generadas por modificaciones en los controles extrínsecos de aguas arriba puedan 

transmitirse a diferentes escalas y magnitudes en forma de señales ambientales desde 

las áreas fuentes hasta las áreas finales de depositación (Romans et al., 2016). 

En la región del Antepaís Norpatagónico (Figura 1), durante el Mioceno se configuró 

una compleja red de sistemas de transferencia de sedimentos (Bilmes et al., 2019) que 
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se vio perturbada por procesos tectono-magmáticos, climáticos y eustáticos  tales como: 

i. la principal fase de levantamiento orogénico de los Andes Norpatagónicos; ii. la 

configuración del sistema de Antepaís Fragmentado Patagónico (Figura 1; Folguera y 

Ramos, 2011; Bilmes et al., 2013; Folguera et al., 2018; Franzese et al., 2018; Bucher et 

al., 2019b; López et al., 2019); iii. una alta productividad magmática con generación de 

cuerpos intrusivos y grandes acumulaciones volcaniclásticas en el área extra-andina 

(González Díaz, 1982; Hervé et al., 2007; Castro et al., 2010; Aragón et al., 2011); y iv. la 

conformación de una sombra de lluvias que produjo importantes variaciones 

paleoclimáticas y paleoecológicas (Blisniuk et al., 2005; Ortiz-Jaureguizar y Cladera, 

2006; Roux, 2012; Bucher et al., 2019c). En este contexto, la región del Antepaís 

Norpatagónico se configuró como un conjunto de cuencas intermontanas miocenas 

aisladas de la influencia de las variaciones eustáticas, que se caracterizan por episodios 

de acumulación en condiciones de cuencas abiertas y cerradas y sucesiones 

sedimentarias sin-orogénicas altamente influenciadas por aporte volcaniclástico (Figura 

1; Bilmes et al., 2013 y 2014; Ramos et al., 2014; Huyghe et al., 2014; Franzese et al., 

2018; Bucher et al., 2019 a y b; López et al., 2019). De este modo, estas cuencas 

constituyen un caso de estudio excepcional para el análisis de la interacción entre 

procesos tectono-magmáticos y climáticos y sus consecuencias en la producción y 

distribución de sedimentos sobre la superficie de la tierra. 

Figura 1. Modelo de elevación digital de los Andes Norpatagónicos (ANP) y la región del Antepaís 

Fragmentado Norpatagónico (AFNP). En naranja se resaltan los depocentros neógenos y en especial la 

cuenca de Collón Cura (CC). LOFZ Sistema de fallas de Liquiñe Ofqui. 
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El presente trabajo desarrolla un análisis del relleno volcano-sedimentario de la 

cuenca de Collón Cura desde un punto de vista secuencial a escala de relleno de cuenca 

y de la propagación de las señales ambientales a distintas escalas temporales y 

espaciales. El interés de estos análisis radica en que la cuenca de Collón Cura es el 

sector proximal del sistema de transferencia de sedimentos miocenos del Antepaís 

Norpatagónico en cuya evolución se evidencia la génesis y propagación de las señales 

ambientales producidas por los procesos tectono-magmáticos y climáticos (Figura 1). 

Para desarrollar tales objetivos, el presente trabajo contiene: i. caracterización 

morfoestructural de la cuenca; ii. identificación y caracterización de secuencias y 

superficies en un contexto temporal; iii. análisis sedimentológicos e interpretaciones 

paleoambientales; iv. identificación, caracterización y cuali-antificación de indicadores 

de señales ambientales tectónicas, volcánicas y climáticas; y v. la integración de los 

resultados obtenidos mediante un análisis evolutivo. Finalmente, se discutirán las 

modificaciones del espacio de acomodación/aporte de sedimentos a escala de relleno 

de cuenca 1º orden (106 – 107 años) asignándoles uno o más factores de control y se 

considerarán las consecuencias que dichos controles tienen en el análisis de cuencas 

sedimentarias continentales así como para la configuración del sistema de transferencia 

de sedimentos del Antepaís Norpatagónico. A su vez, se analizarán distintas señales 

ambientales del relleno volcano-sedimetario de la cuenca para dilucidar cómo las 

modificaciones de los factores de control generan y propagan señales a escalas 

temporales de 2º orden (105 – 106 años), 3º orden (104 – 105 años)  y 4º - 5º orden (102 – 

104 años). 
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CAPÍTULO 2 

MARCO GEOLÓGICO 

 
2.1. La cuenca de Collón Cura 

 

A lo largo del margen occidental del continente Sudamericano, el proceso de 

subducción de la placa de Farallón-Nazca por debajo de la placa Sudamericana generó 

una faja de intensa deformación orogénica que conforma en la actualidad la Cordillera 

de los Andes. Esta cadena montañosa se extiende por más de 7000 km en dirección 

predominantemente N – S y se caracteriza por estar segmentada en Andes 

Septentrionales, Andes Centrales y Andes Australes (Gansser, 1973; Ramos, 1999). En 

la región septentrional de los Andes Australes se encuentra la provincia geológica de 

los Andes Norpatagónicos (Figura 2.1; Cordillera Patagónica Septentrional s.s., Ramos, 

1999). Los Andes Norpatagónicos se extienden desde los 38º S a los 46º S 

aproximadamente y se caracterizan por constituir un sector relativamente angosto y 

topograficamente bajo de la Cordillera de los Andes. Poseen entre 200 y 300 km de 

ancho promedio y una altura media de 2000 msnm (Figura 2.1), con picos de mayor 

altura que llegan a 3747 msnm (Volcán Lanín). 

Figura 2.1 Modelo de elevación digital de la región norte de la Patagonia Argentina. Como principales 

rasgos se resaltan los Andes Norpatagónicos, el Macizo Norpatagónico, el Macizo del Deseado y la Zona 

de Falla de Liquiñe Ofqui (ZFLO). A.S. Andes Septentrionales, A.C. Andes Centrales, A.A. Andes Australes 

(Gansser, 1973). 
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La conformación y evolución de los Andes Norpatagónicos desde el inicio del Ciclo 

Andino (Jurásico inferior; Ramos, 2009; Folguera y Ramos, 2011; Horton et al., 2018) 

culminó no solo con la configuración tectónica de este sector de la cordillera, sino 

también con la región del Antepaís Norpatagónico (Folguera y Ramos, 2011; Bilmes et 

al., 2013; Folguera et al., 2018; Bucher et al., 2018, 2019a; López et al., 2019). Durante 

el Neógeno, el Antepaís Norpatagónico (Retroacro interno y externo; García Morabito y 

Ramos, 2012) registra el desarrollo de diversas cuencas intermontanas (e.g., cuenca de 

Aluminé, Catán Lil, Collón Cura, Piedra del Águila, Picún Leufú, Ñirihuau y el área de 

Pilcaniyeu, entre otras; Cazau, 1972; Ramos, 1978; González Díaz y Nullo, 1980; 

Folguera y Ramos, 2002; García Morabito et al., 2011) limitadas por altos de distintos 

sustratos que constituyen el sector septentrional del Antepaís Fragmentado Patagónico 

(Figura 2.2; Bilmes et al., 2013; Huyghe et al., 2014).  

La cuenca de Collón Cura (Ramos, 1978) es una de las principales cuencas 

intermontanas neógenas del Antepaís Fragmentado Patagónico. Se encuentra en el 

extremo sur de la Provincia del Neuquén y el extremo NW de la provincia de Río Negro, 

entre los 39º 45’ y 40º 45’ S y 71º 00’ y 70º 35’ W (Figura 2.2). Constituye una depresión 

elongada de 120 km de longitud y 40 km de ancho con rumbo general NNW – SSE que 

se encuentra limitada al oeste por los Andes Norpatagónicos y al este por el Macizo de 

Sañicó (Ramos, 1978; Uliana, 1978). Sus límites norte y sur corresponden a bloques de 

distintos sustratos asociados a lineamientos corticales de primer orden (Dzierma et al., 

2012). Estos son el alto de Auca Pan, asociado al lineamiento del Río Malleo (Mocha-

Villarica; Dzierma et al., 2012) al norte y el alto del Río Limay asociado al lineamiento 

del Río Limay al sur (Figura 2.2; Ramos, 1978; González Díaz y Nullo, 1980). 

Desde el punto de vista genético, inicialmente la cuenca fue interpretada como una 

cuenca extensional generada en un régimen tectónico extensional a transtensional y 

posteriormente se reinterpretó como de origen transpresivo (Groeber, 1947, 1951; Galli, 

1969; Ramos, 1978; González Díaz y Nullo, 1980; González Díaz et al., 1986; Dalla 

Salda y Franzese, 1987; Diraison et al., 1998). Actualmente diversos autores han 

evidenciado que la cuenca se configuró bajo un régimen tectónico dominantemente 

contraccional, conformando una zona triangular de piel gruesa limitada por fallas 

antitéticas heredadas que se habrían reactivado e invertido durante el Mioceno 

temprano a medio (Figura 2.2; García Morabito et al., 2011; García Morabito y Ramos, 

2012; Ramos et al., 2014 y 2015; López et al., 2019). El relleno de la cuenca se 

caracteriza por 300 a 500 m de rocas volcánicas y sedimentarias continentales 

depositadas al pie de los Andes Norpatagónicos durante el Mioceno – Plioceno (Ramos 

et al., 2014). 
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Figura 2.2 Los Andes Norpatagónicos y la región del Antepaís Norpatagónico. Se resaltan en color 

depocentros neógenos limitados por distintos altos de sustrato. ZFLO: Zona de Falla de Liquiñe Ofqui. 

Cuencas intermontanas neógenas. A: Aluminé CL: Catán Lil PDA: Piedra del Águila PL: Picún Leufú 

CC: Collón Cura P: Pilcaniyeu Ñ: Ñirihuau. Altos de basamento. SCL: Sierra de Catán Lil ALC: Anticlinal 

de Las Coloradas AAP: Alto de Auca Pan MS: Macizo de Sañicó AL: Alto del Limay MNP: Macizo 

Norpatagónico.  
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2.2. Relleno volcano-sedimentario neógeno 

 

La cuenca de Collón Cura se encuentra rellena por unidades volcano-sedimentarias 

neógenas que apoyan sobre un sustrato compuesto por diversas unidades. Las 

unidades del sustrato abarcan desde el Paleozoico hasta el Cenozoico medio (Neógeno 

temprano) y constituyen no solo el sustrato de la cuenca de Collón Cura, sino también 

del resto de las cuencas de esta región del Antepaís Norpatagónico (Figura 2.3). Estas 

unidades se caracterizan por un basamento ígneo-metamórfico paleozoico (Devónico – 

Pérmico) integrado por las formaciones Colohuincul  (Turner, 1973; Dessanti, 1972), 

Cushamen (Volkheimer, 1964; Galli 1969), Mamil Choique (Sesana, 1968) y el Complejo 

Plutónico Huechulafquen (Cucci y Leanza, 2005). El basamento ígneo-metamórfico se 

encuentra intruido por plutonitas mesozoicas y paleógenas a neógenas tempranas, 

representadas por el Batolito de la Patagonia Norte (González Bonorino, 1944; 

Pankhurst et al., 1992, 1999; Varela et al., 2005; Aragón et al., 2011). Se incluyen 

también como sustrato a las unidades volcánicas, volcaniclásticas y epiclásticas marino 

continentales mesozoicas a paleógenas correspondientes al relleno de la Cuenca 

Neuquina (Gulisano y Pando, 1981; Vergani et al., 1995; Franzese y Spalletti, 2001; 

D’Elia et al., 2012) y espesas sucesiones volcánicas del Paleógeno al Neógeno 

temprano correspondientes a los Cinturones Volcánicos del Maitén y Pilcaniyeu que en 

el área de estudio incluyen a las formaciones Ventana, Huitrera, Rancahue, Auca Pan y 

Cerro Petiso (Figura 2.3; Feruglio, 1941; Groeber, 1954; Dalla Salda et al., 1981; Rapela 

et al., 1988; Varela et al., 2005; Franzese et al., 2011; Ramos et al., 2014).  

El relleno volcano-sedimentario neógeno de la cuenca de Collón Cura se 

caracteriza por volcanitas y sedimentitas volcaniclásticas y epiclásticas (formaciones La 

Pava, Collón Cura y Caleufú) que se extienden desde el Mioceno temprano hasta el 

Mioceno tardío a Plioceno (González Díaz et al., 1990; López et al., 2019). La sucesión 

se inicia con depósitos agrupados bajo la denominación de Formación La Pava o 

Formación María Sofía (Coira, 1979; Escosteguy y Franchi, 2010). La Formación La 

Pava fue definida hacia el sur, en cercanías de la localidad de Ingeniero Jaccobacci, 

para designar depósitos volcaniclásticos y de diatomeas finamente estratificadas del 

Oligoceno – Mioceno temprano. En la región de Collón Cura y Piedra del Águila, la 

Formación La Pava se compone de areniscas tobáceas y tobas con un importante 

desarrollo de paleosuelos (Galli, 1969; Uliana y Robbiano, 1974). En esta área, la 

Formación La Pava se apoya por encima de un conjunto de basaltos del Mioceno 

temprano denominados Basalto 0 o Formación Cerro Petiso (Figura 2.3; Galli, 1969). 
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Figura 2.3 Mapa de la distribución de las unidades estratigráficas neógenas y del sustrato de los 

Andes Norpatagónicos y la región del Antepaís Norpatagónico. ZFLO: Zona de Falla de Liquiñe Ofqui. 

Depocentros Neógenos. AL: Aluminé CL: Catán Lil PDA: Piedra del Águila PL: Picún Leufú; Collón 

Cura P: Pilcaniyeu Ñ: Ñirihuau. Altos de sustrato. SCL: Sierra de Catán Lil ALC: Anticlinal de Las 

Coloradas; Alto de Auca Pan; Macizo de Sañicó; Alto del Limay y MNP: Macizo Norpatagónico. 
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La Formación Collón Cura (Yrigoyen, 1969) representa la unidad de mayor 

distribución en la región del Antepaís Norpatagónico y fue estudiada inicialmente por 

Roth (1899), Groeber (1929, 1951, 1957) y Galli (1969) (Figura 2.3). Para la cuenca de 

Collón Cura, Nullo (1979) propone la distinción de tres secciones: A) Inferior clástica: 

representada por tobas resedimentadas poco estratificadas a macizas de colores gris a 

pardo de composición dacítica, B) Media piroclástica: compuesta por tobas y tobas 

lapillíticas, vitroclásticas riodacíticas de colores blanquecino, rosa, pardo a verdoso 

asociadas a depósitos de corrientes piroclásticas, y C) Superior clástica: de iguales 

características que la inferior. El término piroclástico medio fue definido por Rabassa 

(1975) como Miembro (“Ignimbrita”) Pilcaniyeu, para nombrar a depósitos ubicados en 

la región homónima. La edad de esta unidad fue inicialmente inferida por vertebrados 

Santacruceanos de la fauna Friasense que permitieron darle a la unidad una edad 

Miocena (Pascual y Odreman Rivas, 1971). Esta edad fue constatada posteriormente 

entre 14 - 15 Ma por dataciones radiométricas K-Ar realizadas en minerales de Biotita y 

Plagioclasa de ignimbritas (Marshall, 1971; Rabassa, 1975; Mazoni y Benvenuto, 1990).  

Cuerpos intrusivos de edad equivalente a la Formación Collón Cura afloran hacia el 

sector sur-occidental de la cuenca (Figura 2.3). Estos fueron denominados como 

Formación Coluco por González Díaz y Nullo (1976) y se caracterizan por ser pequeños 

cuerpos plutónicos de edad Miocena que intruyen a unidades del sustrato de la cuenca. 

Los mayores afloramientos se presentan en la región de Bariloche y el Lago Nahuel 

Huapi (Figura 2.3), extendiéndose por similitudes litológicas por el brazo Puerto Blest, 

Paso Puyehue y territorio chileno (Figura 2.3; Ljungner, 1931; González Díaz, 1982; 

Aragón et al., 2011). 

Por encima de la Formación Collón Cura se encuentran los depósitos asignados a 

la Formación Caleufú (González Díaz et al., 1986). Esta unidad se compone de base a 

techo por los miembros Limay Chico y Alicurá. El Miembro Limay Chico se corresponde 

con las denominaciones previas de “Rionegrense” (Groeber, 1947), “Areniscas 

Azuladas” (Galli, 1969) o Formación Río Negro (Dessanti, 1972). Se caracteriza por más 

de 150 m de depósitos de areniscas epiclásticas, limoarcilitas y delgados niveles de 

diatomitas que intercalan en la sucesión (Roth, 1899; Groeber, 1947, 1951; Dessanti, 

1972; González Díaz et al., 1986). El Miembro Alicurá se caracteriza por facies 

netamente conglomerádicas y es equivalente a los niveles superiores de la previamente 

denominada Formación Río Negro (Dessanti, 1972; González Díaz et al., 1986). Hacia 

el norte de la zona de estudio, en la región de Aluminé, la Formación Collón Cura junto 

con la Formación Río Negro, o su equivalente Formación Caleufú, fueron reunidas en 

una misma denominación definida como Formación Chimehuin (Turner, 1965, 1973). La 

edad del Miembro Limay Chico fue determinada por dos dataciones K-Ar de 14 ± 1 Ma 
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y 8 ± 2 Ma realizadas en un nivel de tobas del sector medio y un nivel ignimbrítico del 

techo correspondientemente, mientras que la edad del Miembro Alicurá quedó limitada 

al Plioceno (González Díaz et al., 1990). 

La sucesión de unidades neógenas que caracterizan a la región incluye diversas 

coladas basálticas que se encuentran localmente distribuidas (Figura 2.3). Hacia el NE 

de la cuenca de Collón Cura, en forma muy localizada y en la base de la Formación 

Caleufú, se encuentra el Basalto I o Formación Rancahue (Groeber, 1951; Galli, 1969; 

González Díaz y Nullo, 1980). Debido a que la denominación de la Formación Rancahue 

es igualmente utilizada para denominar espesas sucesiones de basaltos y sedimentitas 

de edad oligocena tardía localizadas en el depocentro de Aluminé (Turner, 1965; 

Franzese et al., 2011), en este trabajo de tesis doctoral denominaremos al basalto de la 

base de la Formación Caleufú como Basalto Quemquemtreu, quedando asignado al 

Mioceno medio a superior (Figura 2.3). Finalmente, extensas unidades basálticas se 

derramaron y cubrieron partes del sustrato y el relleno volcano-sedimentario neógeno 

de la cuenca de Collón Cura (Figura 2.3). Estas unidades corresponden al Basalto II 

(Groeber, 1946; Galli, 1969) y a sus correlacionables en edad de las formaciones 

Tipilihuque, Chenqueniyeu, Coyocho y Chapelco (Figura 2.3; González Díaz y Nullo, 

1980; Escosteguy y Franchi, 2010). La edad de estas unidades basálticas ha sido 

asignada al Mioceno tardío – Plioceno según su posición en secuencia y edades 

radiométricas (Groeber, 1946; Galli, 1969; González Díaz y Nullo, 1980; Escosteguy y 

Franchi, 2010; Franzese et al., 2011 y 2018). 

 

2.3. Contexto tectónico, magmático y climático de la cuenca de Collón Cura 

 

2.3.1. Contexto tectónico 

 

La evolución estructural de la cuenca de Collón Cura hasta su configuración actual 

registra una serie de eventos tectónicos ocurridos en los Andes Norpatagónicos y el 

Antepaís Norpatagónico que provocaron la reactivación e inversión de estructuras pre-

existentes, así como la generación de nuevas estructuras (Ramos, 1999; Folguera y 

Ramos, 2002; Giacosa y Heredia, 2004; García Morabito y Ramos, 2012; Ramos et al., 

2014; Folguera et al., 2018). El primer evento contraccional definido para el Ciclo Andino 

fue acotado al Cretácico tardío - Eoceno y se interpretó debido a una horizontalización 

de la placa subductada (Ramos, 1999; Folguera y Ramos, 2011; Folguera et al., 2018). 

Posteriormente, un aumento en el ángulo de subducción produjo un breve evento de 

naturaleza extensional a lo largo del margen oriental de los Andes Norpatagónicos entre 

el Oligoceno – Mioceno temprano (Franzese et al., 2011; Folguera y Ramos, 2011; 
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García Morabito y Ramos, 2012; Ramos et al., 2014). Como resultado se desarrollaron 

diversas depozonas oligo-miocenas (e.g. depocentro de Auca Pan, Ramos et al., 2014) 

que fueron coetáneamente rellenadas por grandes volúmenes de material volcánico. 

A partir del Mioceno temprano se instaló un régimen de subducción oblicua entre 

las placas de Nazca y Sudamericana (Pardo-Casas y Molnar, 1987; Somoza, 1998) que 

generó la partición de la deformación en una componente de rumbo y otra componente 

contraccional (Hervé, 1976, Cembrano et al., 1996, Dirason et al., 1998, Rosenau et al., 

2006). La componente de rumbo se expresa sobre el eje orogénico a través de un 

sistema de fallas de trasncurrencia dextral de más de 1000 Km de longitud (Figura 2.1 

y 2.2; Zona de Falla de Liquiñe Ofqui; Hervé, 1976), mientras que la componente 

contraccional re-configuró la morfoestructura del Antepaís Norpatagónico (Giacosa y 

Heredia, 2004; Folguera y Ramos, 2002; García Morabito et al., 2011; Orts et al., 2012; 

Bilmes et al., 2013). La re-configuración implicó la activación e inversión de estructuras 

heredadas (activación de fábricas de basamento y activación e inversión de estructuras 

mesozoicas y oligo-miocenas) así como la generación de nuevas estructuras 

contraccionales (Giacosa y Heredia, 2004; García Morabito et al., 2001; Folguera y 

Ramos, 2011). De esta manera se constituyó el Antepaís Fragmentado Patagónico 

(Bilmes et al., 2013), el cual se caracteriza por la configuración actual de altos de 

distintos sustratos que delimitan cuencas intermontanas neógenas (Figura 2.2 y 2.3). 

Durante la conformación del Antepaís Fragmentado Patagónico, la cuenca de 

Collón Cura se configuró como una zona limitada al oeste y al este por fallas antitéticas 

de distinta naturaleza que poseen una orientación general NNW – SSE (Figura 2.4; 

Ramos et al., 2014). Las fallas del margen oeste limitan la cuenca con los Andes 

Norpatagónicos (Ramos, 1978) y fueron denominadas como Curruhué y Piedras 

Paradas (Figura 2.4; García Morabito et al., 2011). Estas corresponden a fallas normales 

del evento extensional oligo-mioceno que fueron reactivadas e invertidas durante el 

Mioceno temprano a medio (Ramos et al., 2014 y 2015). Las fallas del margen oriental 

limitan la cuenca con el Macizo de Sañicó (Ramos, 1978; Uliana, 1978) y fueron 

denominadas como Bandurrial, Manzano, Cerrito Piñón y Alicurá (Figura 2.4; García 

Morabito et al., 2011). Estas corresponden a fallas inversas generadas durante el último 

evento contraccional mioceno (García Morabito et al., 2011; Ramos et al., 2014; D'Elia 

et al., 2015). Los límites norte y sur están parcialmente definidos por lineamientos 

corticales de primer orden que corresponden al Lineamiento del Río Malleo al norte y el 

Lineamiento del Río Limay al sur (Figura 2.4; Ramos, 1978; González Díaz y Nullo, 

1980; Dzierma et al., 2012). 
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Figura 2.4 Mapa geológico de la cuenca de Collón Cura. En el mapa se destacan las principales 

unidades de relleno, las estructuras geológicas principales y los rasgos geomorfológicos característicos. 

 



17 
 

2.3.2. Contexto Magmático 

 

Los diversos eventos tectónicos que contribuyeron a la construcción de los Andes 

Norpatagónicos estuvieron asociados a una intensa y compleja actividad magmática 

representada actualmente por cuerpos intrusivos del Jurásico al Mioceno agrupados en 

el Batolito de la Patagonia Norte y extensas sucesiones volcánicas paleocenas – 

mioceno tempranas agrupadas en los Cinturones Volcánicos del Maitén y Pilcaniyeu 

(González Díaz, 1982; Rapela, 1987; Rapela y Kay, 1988; Munizaga et al., 1988; 

Pankhurst et al., 1992, 1999; Hervé et al., 2007; Aragón et al., 2011). La distribución de 

los cuerpos intrusivos y los cinturones volcánicos permitió distinguir eventos de alta y 

baja productividad plutónica (González Díaz y Valvano, 1978; González Díaz, 1982; 

Hervé et al., 2007; Aragón et al., 2011). Los eventos de alta productividad plutónica se 

representan por el conjunto de cuerpos intrusivos del Batolito de la Patagonia Norte y 

se vinculan a eventos tectónicos tales como el inicio de la subducción en el Jurásico y 

los estadios de deformación contraccional relacionados a la dinámica de subducción 

horizontal ocurridos durante el Cretácico – Eoceno y el Mioceno (Pankhurst, 1999; Hervé 

et al., 2007; Aragón et al., 2011). Los eventos de baja productividad plutónica se 

condicen con la extrusión de voluminosas sucesiones volcánicas agrupadas en los 

Cinturones Volcánicos del Maitén (Western Oligocene Volcanic Belt) y Pilcaniyeu 

(Easterly Paleocene-Eocene Volcanic Belt) durante los episodios de extensión 

Paleoceno – Eoceno y Oligoceno – Mioceno temprano (Rapela et al., 1988; Aragón y 

Mazzoni, 1997; Aragón et al., 2011; Franzese et al., 2011; Ramos et al., 2014). 

En el margen occidental de la cuenca de Collón Cura, en cercanías de la localidad 

de Bariloche y Paso Puyehue, la alta producción plutónica miocena está representada 

por cuerpos intrusivos gábricos de 22 ± 2  Ma (Aragón et al., 2011) y por granodioritas, 

granitos, diques y filones porfíricos y aplíticos y pórfiros cuarcíferos de 19 Ma, 18 ± 1 

Ma, 12 ± 1 Ma y 9 Ma (Figura 2.3; González Díaz y Nullo, 1976; González Díaz y 

Valvano, 1978; González Díaz, 1982; Aragón et al., 2011). En Chile, granitos de edad 

similar fueron reconocidos a lo largo de la falla Liquiñe-Ofqui (Granito Liquiñe (15 Ma) y 

Granitoides Pellaifa-Neltume (5-8 Ma); Lara y Moreno, 2004). En el área de estudio, los 

intrusivos miocenos se agrupan en la denominada Formación Coluco y se caracterizan 

por ser calcoalcalinos y leucocráticos (Figura 2.3; González Díaz y Nullo, 1976). Estos 

granitoides altamente diferenciados fueron interpretados como granitos de epizona o 

cuerpos subvolcánicos que serían el equivalente temporal y causal de las secuencias 

volcaniclásticas miocenas (e.i. Formación Collón Cura) de la cuenca de Collón Cura y 

el área extra-andina (Rapela, 1987).  
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Las sucesiones volcaniclásticas miocenas junto con sucesiones basálticas mio-

pliocenas caracterizan el volcanismo de la cuenca de Collón Cura y la región extra 

andina. Los depósitos volcaniclásticos se encuentran representados por decenas a 

centenas de metros de tobas retrabajadas e ignimbritas que caracterizan las 

formaciones La Pava y Collón Cura (Figura 2.3; Nullo, 1979; González Díaz y Nullo, 

1980; Escosteguy et al., 2013). Estas unidades registran un importante volcanismo 

mioceno medio, siendo el Miembro Pilcaniyeu de la Formación Collón Cura la máxima 

expresión del mismo en el Antepaís Norpatagónico. Esta unidad es una ignimbrita de 5 

a 20 m de espesor que fue datada por K-Ar en Biotitas y Plagioclasas entre los 14 Ma y 

15 Ma (Marshall, 1971; Rabassa, 1975; Mazoni y Benvenuto, 1990) y se reconoce desde 

la región de Bariloche (Cerro David), hasta la localidad homónima de Pilcaniyeu, Paso 

Flores, Collón Cura y la región de Piedra del Águila. La gran distribución areal, sus 

características litológicas y su acotada edad hacen que constituya un nivel guía 

característico de esta región (Yrigoyen, 1969; Rabassa, 1975; Nullo, 1979; Mazzoni y 

Stura, 1990).  

Las sucesiones basálticas mio-pliocenas que intercalan y cubren el relleno de la 

cuenca conforman extensos campos de lavas y se caracterizan por decenas a centenas 

de metros de basaltos y en menor medida andesitas. En el área de estudio, este 

volcanismo básico a intermedio se encuentra representado por el Basalto 

Quemquemtreu y las formaciones Chenqueniyeu y Cerro Chapelco (Figura 2.3; 

Groeber, 1951; Galli, 1969; González Díaz y Nullo, 1986; Escosteguy y Franchi, 2010). 

El Basalto Quemquemtreu y la Formación Chenqueniyeu se encuentran en la base y el 

techo del Miembro Limay Chico de la Formación Caleufú. Corresponden a derrames de 

basaltos cuyos centros efusivos se localizan en el margen oriental de la cuenca, en 

cercanías de la zona de Rinconada (Figura 2.4; Escosteguy y Franchi, 2010). La 

Formación Cerro Chapelco conforma una potente sucesión de basaltos y andesitas que 

poseen centro efusivo en el margen occidental de la cuenca (Figura 2.4; Escosteguy y 

Franchi, 2010). Estas unidades extrusivas efusivas constituyen extensos derrames 

básicos a intermedios de retroarco y se consideran producto del inicio de una nueva 

fase de extensión en el retroarco, debida, según diversos autores, a la instauración del 

régimen transpresivo de Liquiñe Ofqui, o bien a una nueva inclinación de la placa 

subductada (Folguera y Ramos, 2011; García Morabito et al., 2011; Orts et al., 2012). 

 

2.3.3. Contexto climático 

 

La configuración morfoestructural de los Andes Norpatagónicos y el Antepaís 

Norpatagónico ocurrida durante el Mioceno, no solo implicó variaciones tectónicas y 
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magmáticas, sino que también estuvo relacionada contemporáneamente a importantes 

variaciones climáticas de carácter global y local. A escala global, el Mioceno constituye 

una época de importantes variaciones climáticas dado que registra la presencia de un 

óptimo climático caracterizado por climas cálidos y húmedos registrados entre los 17 Ma 

y 15 Ma (Mioceno temprano superior a Mioceno medio inferior) (Mid-Miocene Climatic 

Optimum; Flower y Kennett, 1994; Zachos et al., 2001; Böhme, 2003; Lewis et al., 2007; 

Sun y Zhang, 2008; You et al., 2009). Hacia los 13,5 Ma, los climas globales tendieron 

al enfriamiento y la aridización (Lewis et al., 2007; Sun y Zhang, 2008; You et al., 2009).  

Coetáneamente a este proceso global de calentamiento y posterior enfriamiento, en 

el margen occidental del continente sudamericano ocurrió el principal episodio de 

construcción y alzamiento de la cordillera de los Andes (Ramos et al., 2002; Dávila y 

Astini, 2003; Ramos y Folguera, 2009; Hain et al., 2011; Strecker et al., 2012). El 

crecimiento de los Andes Patagónicos definido entre los  19-18 Ma y 10 Ma (Folguera y 

Ramos, 2011; Orts et al., 2012; Bilmes et al., 2013; Folguera et al., 2018; Franzese et 

al., 2018; Bucher et al., 2019b; López et al., 2019) conformó una barrera topográfica de 

primer orden que limitó la circulación de las corrientes atmosféricas del pacífico y generó 

una sombra de lluvia hacia el sector extra andino (Kleinert y Strecker, 2001; Roe, 2005; 

Hughes et al., 2009; Rohmann et al., 2016; Hoorn et al., 2018). La sombra de lluvia 

provocó variaciones climáticas que se vieron reflejadas en una fuerte aridización de la 

región. Este proceso de aridización se extiende mayormente desde el Mioceno hasta el 

Plioceno y no fue sincrónico en todo el dominio andino (Blisniuk et al., 2005; Ortiz-

Jaureguizar y Cladera, 2006; Roux, 2012; Raigemborn et al., 2018). En la región del 

Antepaís Patagónico, el inicio del proceso de aridización ha sido acotado sobre la base 

de análisis de isotópos estables a los 16,5 Ma, con un máximo de aridización a los 14Ma 

(Blisniuk et al., 2005). Otros autores han evidenciado la transición de climas cálidos y 

húmedos hacia condiciones frías y secas para el periodo Paleoceno-Pleistoceno (Ortiz-

Jaureguizar y Cladera, 2006; Palazzesi y Barreda, 2012; Roux, 2012). Recientemente, 

en uno de los depocentros del Antepaís Norpatagónico (Depocentro Paso del Sapo), 

entre los 19-18 y 14.6 Ma (Mioceno Temprano-Medio) se determinaron valores de MAP 

y MAT (Medium Anual Precipitation y Medium Anual Temperature) de 1100-1350 mm/yr 

y 11 °C que corresponden al Optimo Climático Mioceno (Bucher, 2018 y Bucher et al., 

2019c). La disminución de MAP a valores de 700-1000 mm/yr ocurrida entre los 14.6 y 

11.5 Ma (Mioceno Medio-Alto) se relaciona al crecimiento de los Andes Patagónicos 

(Bucher, 2018 y Bucher et al., 2019c). 
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CAPÍTULO 3 

METODOLOGÍA 

 
Para el desarrollo del presente trabajo de tesis doctoral se realizó una recopilación 

y revisión bibliográfica, un mapeo del área mediante Cartas Geológicas (SEGEMAR) e 

imágenes satelitales de libre acceso (Bing Map – Satellite y Google Earth de Google©) 

y un conjunto de tareas de campo, gabinete y laboratorio que consistieron en: 3.1. 

Análisis morfoestructural; 3.2. Análisis estratigráfico (Aloestratigráfico), caracterización 

geométrica de superficies de discontinuidad y estimación volumétrica de secuencias 

depositacionales; 3.3. Análisis geocronológicos; 3.4. Análisis sedimentológicos; y 3.5. 

Análisis de los indicadores ambientales tectónico, volcánico y climático. 

 

3.1. Análisis Morfoestructural 

 

El análisis morfoestructural de la cuenca de Collón Cura consistió en la 

identificación, descripción y caracterización de la naturaleza de las estructuras 

geológicas presentes y de los bloques de unidades del sustrato de los márgenes (Andes 

Norpatagónicos y Macizo de Sañicó), así como de aquellos rasgos geomorfológicos que 

se encuentran en el interior de la misma (Figura 3.1; Pampa de las Horquetas, Pampa 

de Alicurá, Sierra de los Cerrillos y los principales valles fluviales).  

Se realizó un mapeo detallado de todas las estructuras geológicas reconocidas 

mediante la utilización de Modelos de Elevación Digital (TanDEM-X y ALOS World 3D, 

con ±2 m de error vertical relativo) e imágenes satelitales (LANDSAT y QuickBird) y se 

consideraron las estructuras identificadas previamente por otros autores (García 

Morabito et al., 2011; Ramos et al., 2014 y 2015). Las tareas de campo complementaron 

los mapas confeccionados y sumaron datos acerca de las características de las trazas 

de las estructuras y la disposición espacial de las capas aflorantes. Dichas tareas 

consistieron en la identificación y descripción de las principales estructuras (fallas y 

pliegues) y sus rocas asociadas, y la recopilación de los datos estructurales. Los altos 

de unidades del sustrato de los márgenes y los rasgos geomorfológicos internos a la 

cuenca fueron caracterizados mediante datos tomados del análisis bibliográfico, de los 

mapas geológicos confeccionados junto con los Modelos de Elevación Digital y 

mediante observaciones y descripciones realizadas durante las tareas de campo. El 

análisis morfoestructural desarrollado en este trabajo de tesis permitió identificar 

estructuras geológicas de distinta jerarquía que definen y caracterizan diferentes 

dominios morfoestructurales. 
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Figura 3.1 Mapa de la distribución del relleno neógeno de la Cuenca de Collón Cura. Se indican los 

principales rasgos geomorfológicos y la ubicación de los sitios donde se tomaron los datos que fueron 

analizados según las distintas metodologías. 
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3.2. Análisis estratigráfico, caracterización geométrica de superficies de 

discontinuidad y estimación volumétrica de secuencias depositacionales 

 

El análisis estratigráfico fue abordado desde un punto de vista aloestratigráfico y 

permitió identificar y caracterizar en el relleno de la cuenca de Collón Cura Superficies 

de Discontinuidad y Unidades Aloestratigráficas. Las Unidades Aloestratigráficas fueron 

denominadas Secuencias Depositacionales (A) y consisten en unidades de roca 

delimitadas en techo y base por Superficies de Discontinuidad (S) que implican un hiatus 

de erosión o no depositación (NACSN, 1983; CAE, 1992; Bossi, 1999). La 

caracterización de las superficies de discontinuidad y secuencias depositacionales se 

realizó mediante un mapeo geológico de detalle, la toma de puntos GPS con el uso de 

GPS Trimble® Juno SB (error vertical máximo de ±6m), la realización de perfiles 

estratigráficos a escala 1:1000 y el análisis de caracterización geométrica y estimación 

volumétrica (Figura 3.1). 

El análisis de caracterización geométrica de superficies de discontinuidad y 

estimación volumétrica de secuencias depositacionales se realizó con el uso del 

programa Move 2018.1© (Midland Valley Exploration). Allí se reunieron los Modelos de 

Elevación Digital (TanDEM-X y ALOS World 3D, con ±2 m de error vertical relativo), en 

conjunto con las imágenes satelitales (LANDSAT y QuickBird) y los mapas geológicos 

confeccionados, y se localizó una batería de 67 localidades de control con datos 

obtenidos en el campo. Las localidades de control consisten en puntos ubicados sobre 

la superficie sub-aérea actual de la cuenca de Collón Cura donde se localizaron en 

profundidad (cotas en msnm) las superficies de discontinuidad que corresponden a los 

límites de cada secuencia depositacional. La ubicación de las localidades de control y 

la profundidad de los respectivos límites fueron tomados en el campo durante la 

confección de los perfiles sedimentológicos y estratigráficos sobre las laderas de los 

valles de los ríos con el uso de GPS (GPS Trimble® Juno SB de ±6m de error vertical). 

Zonas sin dato por difícil acceso fueron complementadas con localidades de control y 

límites determinados mediante los Modelos de Elevación Digital e imágenes satelitales. 

En forma complementaria, se utilizaron datos gravimétricos calculados por Ramos et al. 

(2014) para estimar profundidades máximas de relleno neógeno de la cuenca de Collón 

Cura en subsuelo.  

A partir de la información tomada en cada localidad de control se realizó la 

interpolación de puntos por el método de Krigeado con interpolación bilinear. De esta 

manera, se representaron las superficies S1, S3 y S4, siendo que la superficie S2 no 

pudo ser definida por presentar una distribución areal acotada. Una vez obtenidas las 
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superficies de discontinuidad S1, S3 y S4, se calculó el volumen entre superficies 

mediante el modelado de elementos finitos (Tetra-volumen en malla de 1000 m). Esto 

permitió determinar el volumen preservado final entre las superficies S1 y S3 (Secuencia 

Depositacional A1-A2 preservada) y el volumen preservado final entre las superficies S3 

y S4 (Secuencia Depositacional A3 preservada). 

Con el fin de estimar los volúmenes acumulados previo a la remoción de material 

(potenciales iniciales), se confeccionaron las superficies proyectadas iniciales S3’ y S4’. 

Esto se realizó mediante la proyección de las cotas de los topes de los depósitos de los 

márgenes de cada secuencia que no fueran afectados por deformación tectónica. Los 

volúmenes así calculados corresponden al volumen potencial inicial entre las superficies 

S1 y S3’ (Secuencia Depositacional A1-A2’ inicial) y al volumen potencial inicial entre 

las superficies S3 y S4’ (Secuencia Depositacional A3’ inicial). De esta manera fue 

posible estimar los volúmenes potenciales iniciales de acumulación, volúmenes de 

material removido y volúmenes preservados finales. 

 

3.3.  Análisis geocronológicos 

 

Los análisis geocronológicos consistieron en dos dataciones radiométricas U-Pb 

realizadas en circones obtenidos de ignimbritas, y un análisis magnetoestratigráfico 

integrado de la columna sedimentaria (Figura 3.1). Estos análisis permitieron generar 

un esquema cronoestratigráfico de la cuenca de Collón Cura que define la edad de inicio 

y fin de la evolución de la misma y que a su vez contiene internamente una línea de 

tiempo relativamente continua. 

 

3.3.1. Análisis de dataciones radiométricas 

 

Se realizó la determinación radiométrica de la edad de circones obtenidos a partir 

de dos niveles piroclásticos primarios (RN-2D y CC-2D; Figura 3.2). Los niveles en 

donde se realizaron los análisis fueron seleccionados en función de su posición 

estratigráfica, la interpretación de sus características depositacionales y su petrología. 

Cada nivel pertenece a dos secuencias depositacionales distintas separadas por una 

superficie de discontinuidad erosiva de carácter regional (Figura 3.2 A). Cabe remarcar 

que esta superficie representa un hiatus que hubiera imposibilitado la correlación 

magnetoestratigráfica continua con sólo un análisis radiométrico. 

El procesamiento de las muestras y la separación de los circones se realizaron en 

los laboratorios de Molienda y Separación de Minerales del Centro de Investigaciones 

Geológicas de La Plata (Figura 3.2 B). En el campo se recolectaron 4kg de material por 
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cada muestra, que luego fueron chancados, molidos y tamizados de manera que se 

evitara la fracturación de los circones. La separación de minerales pesados se realizó 

mediante fraccionamiento hidráulico con batea. La separación de minerales magnéticos 

se llevó a cabo con un imán de neodimio y sobre el concentrado de minerales pesados 

no magnéticos se procedió a la separación manual de circones bajo lupa binocular 

(Hand picking) (Figura 3.2 B). Para determinar la edad de depositación, además de 

considerar las características mesoscópicas de los niveles piroclásticos primarios, se 

seleccionaron aquellos circones que por su hábito, tamaño, color y limpidez hayan sido 

interpretados como circones de origen primario y no heredado/adquirido (Rossignol et 

al., 2019). Coherentemente con las características meso y microscópicas de la roca, la 

mayoría de los circones se presentaron euhedrales, prismáticos con relación 

largo/ancho igual o menor a 1:3, color rosa claro y sin fracturas ni inclusiones fluidas. 

Los circones recolectados fueron enviados a los respectivos laboratorios donde se 

realizaron los análisis correspondientes. 

Muestra CC-2D (Estancia Collón Cura, UTM 19G 358438.77 E - 5549577.72 S): Se 

enviaron 155 circones al Laboratorio de Geocronología del Instituto de Geociencias de 

la Universidad de Brasilia (Laboratório de Geocronologia, Instituto de Geociências de la 

Universidade de Brasília), Brasil. 

Allí se seleccionaron 100 circones que fueron ordenados, sujetados con resina y 

posteriormente pulidos y limpiados. Los 100 circones fueron analizados mediante la 

metodología de Ablación Laser (Laser Ablation System coupled to a Neptune Plasma 

Mass Spectrometry (ICP–MS) – LA–ICP–MS) según Bühn et al. (2009). Del total de 

circones analizados, 63 resultados fueron descartados por elevado grado de 

discordancia, elevado error analítico y/o elevado 204Pb. Los 37 análisis seleccionados 

fueron ploteados en diagramas de probabilidad para identificar el pico de edad más 

representativo para la muestra. En función de los valores de composición de cada pico 

se realizó una curva concordia y se calculó la edad media mediante el software Isoplot. 

Las edades fueron calculadas mediante el diagrama Tera-Waseburg (T-W), Jackson et 

al. (2004) (Figura 3.2 C; Anexo 1).  

Muestra RN-2D (La Rinconada, UTM 19H 348904.01 E - 5572808.16 S): Se 

enviaron 150 circones al Laboratorio de Isótopos Radigénicos y Geocronología de la 

Universidad de Washington (Radiogenic Isotope and Geochronology Lab (RIGL), 

Washington State University), Estados Unidos. Allí se seleccionaron 61 circones que 

fueron ordenados, sujetados con resina y posteriormente pulidos y limpiados. Los 61 

circones fueron analizados mediante la metodología de Ablación Laser (Laser Ablation 

System couple to a ThermoFinnigan Element2 Mass Spectrometry (ICP-MS) – LA-ICP-

MS) con protocolo de reducción de datos de Chang et al. (2006). Del total de circones 

https://www.sciencedirect.com/science/article/pii/S0895981112000740#bib12
https://www.sciencedirect.com/science/article/pii/S0895981112000740#bib41
https://www.sciencedirect.com/science/article/pii/S0895981112000740#bib41
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analizados, tres de ellos fueron descartados y los datos de los restantes 48 circones 

fueron ploteados en diagramas de probablilidad para identificar el pico de edad más 

representativo para la muestra. En función de los valores de composición de cada pico 

se realizó una curva concordia y se calculó una edad media (Figura 3.2 C; Anexo 1).  

 

 

Figura 3.2 Análisis radiométricos. A y B. Fotografías de afloramiento de los dos niveles volcaniclásticos 

analizados y su ubicación en la columna estratigráfica de la cuenca. C. Procedimientos de laboratorio para 

la separación de circones (de izquierda a derecha: chancado y molido, separación de pesados y hand 

picking). D. Resultados de los análisis, edades medias de cristalización de los circones. 
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 3.3.2. Análisis magnetoestratigráfico 

 

El análisis magnetoestratigráfico consistió en la determinación paleomagnética de 

un total de 63 muestras recolectadas en dos sitios (Figura 3.1 y 3.3). 49 muestras 

corresponden a un mismo perfil sedimentológico seleccionado como el más 

representativo del relleno neógeno de la cuenca de Collón Cura, mientras que las 14 

muestras restantes fueron recolectadas a modo de control y correlación en un perfil 

contiguo lateralmente. El muestreo se realizó en dos secuencias depositacionales que 

constituyen el relleno principal de la cuenca. De ellas se muestrearon niveles espaciados 

verticalmente cada 2 metros en promedio y se extrajeron 2 especímenes por nivel. Se 

tomaron preferentemente niveles de granulometría fina debido a su mayor 

susceptibilidad al campo magnético al momento de la depositación (Dupont-Nivet y 

Krijgsman, 2011) y se recolectaron 126 especímenes en total (muestra y contra-

muestra). La metodología de toma de muestra consistió en hincar sacatestigos de 

bronce de 2,5 cm de diámetro y 2,5 cm de longitud mediante el golpe seco de una masa 

con un taco de madera por medio para aislar cualquier posible contaminación 

magnética. Una vez hincado el sacatestigo, se procedió a la medición de la superficie 

expuesta para mantener la orientación espacial del espécimen. Luego de la extracción 

del sacatestigo, las muestras fueron recubiertas con silicato de calcio para la 

preservación del espécimen (Figura 3.3 A).  

Las muestras obtenidas en el campo fueron analizadas en el Departamento de 

Física de la Escuela Politécnica Superior de la Universidad de Burgos, Burgos, España. 

Del total de 63 muestras recolectadas se realizaron los análisis de paleomagnetismo de 

55 muestras. En función de la respuesta a la desmagnetización de cada litología 

determinada en pruebas piloto, los análisis consistieron en la desmagnetización en serie 

por campos alternos (Alternating Fields, AF) o por calentamiento térmico. Cada paso de 

desmagnetización fue medido y registrado mediante un Magnetómetro Criogénico 755 

(2G) (Figura 3.3 B). La desmagnetización por campos alternos se realizó mediante una 

bobina de campos alternos integrada al magnetómetro, mientras que la 

desmagnetización térmica se realizó en un horno TD48-DC (ASC Scientific) de doble 

cámara. Los resultados obtenidos fueron procesados en el Laboratorio de 

Paleomagnetismo Daniel A. Valencio del Instituto de Geociencias Básicas, Aplicadas y 

Ambientales de Buenos Aires, Argentina. Para el procesamiento de los datos se utilizó 

el software PaleoMag 3.1.b3 de la Universidad de Colorado, Estados Unidos y el 

software Remasoft 3.0 de AGICO Inc. (Figura 3.3 C). Con estos programas se 

discriminaron las distintas componentes magnéticas de cada muestra hasta obtener la 

componente direccional principal (dirección, inclinación y máximo error de desviación 
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angular (MAD) (Kirschvink, 1980; Anexo 2). De esta manera se determinó la polaridad 

normal o reversa del campo magnético al momento de la depositación de cada 

espécimen. Una vez aislada e interpretada la componente principal de cada muestra, 

se generó la correlación paleomagnética integrada con el perfil sedimentológico 

Figura 3.3 Análisis magnetoestratigráfico. A. Obtención de especímenes con sacatestigo de bronce. B. 
Preparación de especímenes en laboratorio previo a la medición de remanencia magnética en 
Magnetómetro Criogénico 755 (2G). C. Procesamiento e interpretación de los datos mediante programas 

y posterior correlación de los resultados con la Escala Universal de Polaridades Magnéticas (GTPS) de 

Gradstein et al., 2012. 
 

https://agupubs.onlinelibrary.wiley.com/doi/full/10.1002/2017TC004578#tect20686-bib-0041
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mediante la ubicación de cada especimen en el perfil, en conjunto con la edad de las 

dataciones radiométricas y la Escala Universal de Polaridades Magnéticas (GTPS) de 

Gradstein et al. (2012) (Figura 3.3 C; Anexo 2). Cabe resaltar que las edades del techo 

y base de cada periodo de polaridad determinadas en la Escala Universal de 

Polaridades Magnéticas (GTPS) de Gradstein et al. (2012) no contemplan errores ± o 2-

sigma, y solo especifica las variaciones de edades con escalas previas (Gradstein et al., 

2004 y otros trabajos). 
 

3.4. Análisis sedimentológico 

 

 El análisis sedimentológico se realizó con el fin de describir y caracterizar los 

depósitos del relleno e interpretar los procesos de transporte y acumulación de los 

sedimentos y la naturaleza y distribución de los ambientes depositacionales de cada 

secuencia depositacional. El análisis se realizó en todas las secuencias 

depositacionales del relleno a través del relevamiento de 10 perfiles sedimentológicos 

de entre 20 y 200 metros a escala 1:100 (Figura 3.1). Los perfiles sedimentológicos 

fueron relevados en localidades estratégicas desde un punto de vista del acceso y de 

su localización en la cuenca. En cada perfil se distinguieron y describieron distintas 

facies sedimentarias epiclásticas, volcanicásticas y volcánicas. Conjuntamente se 

realizaron análisis de paleocorrientes, se tomaron fotografías y se colectaron muestras 

para análisis petrográfico y de composición. En gabinete se discriminaron las principales 

facies y asociaciones de facies con un sentido genético y se interpretaron los ambientes 

depositacionales mediante su comparación con modelos de facies existentes. La 

definición de la naturaleza, distribución y características internas de los ambientes 

sedimentarios permitió además identificar indicadores ambientales, que luego fueron 

caracterizados y cuali-cuantificados mediante diversas metodologías.  

 

3.5.  Análisis de los indicadores ambientales 

 

Para la identificación de Señales Ambientales (cambios en la producción, el 

transporte y la depositación de sedimentos debido a perturbaciones en las condiciones 

ambientales del entorno; Environmental Signals; Romans et al., 2016) se utilizaron 

diversas metodologías pertinentes a la identificación y cuali-cuantificación de los 

indicadores ambientales presentes en el relleno volcano-sedimentario de la Cuenca de 

Collón Cura. Para ello se analizó la distribución y timing de las estructuras tectónicas 

principales y asociadas (indicadores tectónicos), la naturaleza, procedencia y el impacto 

de los depósitos volcánicos y volcaniclásticos primarios y retrabajados/resedimentados 
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(indicadores volcánicos), y el estudio de macro y micro-pedorasgos junto con análisis 

geoquímicos y de isótopos estables en paleosuelos (indicadores climáticos). 

 

3.5.1. Indicadores tectónicos 

 

Los indicadores tectónicos fueron analizados mediante el estudio de las principales 

estructuras geológicas que limitan y configuran la cuenca de Collón Cura, así como de 

las estructuras asociadas que se desarrollan en las secuencias depositacionales que 

rellenan la misma (Figura 3.1 y 3.4). Las estructuras principales corresponden a las 

fallas de los márgenes e interiores de la cuenca, mientras que las estructuras asociadas 

corresponden a pliegues, estratos de crecimiento y discordancias progresivas. Las fallas 

se analizaron mediante la toma de datos estructurales y la descripción de las rocas de 

falla. Se realizaron transectas perpendiculares a las estructuras a lo largo de las cuales 

se definieron estaciones de muestreo. Las estaciones fueron localizadas con un GPS 

(GPS Trimble® Juno SB). En cada uno de los sitios se realizó una descripción de la roca 

y se midieron las fracturas de cizalla asociadas con brújula tipo Brunton. Se procuró 

atravesar las zonas del relleno deformadas que presentaran estructuras asociadas tales 

como pliegues, estratos de crecimiento y discordancias progresivas (Figura 3.4 A y B). 

A partir de los datos relevados se analizó la relación post-, sin- e inter-cinemática de las 

estructuras principales con las secuencias depositacionales del relleno y se realizaron 

perfiles estructurales a lo largo de las diversas transectas (Figura 3.4 C). La confección 

de los perfiles geológicos desarrollados con datos de superficie fueron apoyados con 

interpretaciones geológicas de subsuelo obtenidas por otros autores en el área de 

Figura 3.4 Análisis de los indicadores tectónicos. A y B. Toma de datos en estaciones de medición (puntos 

amarillos) definidas a lo largo de transectas perpendiculares a las principales estructuras geológicas. C. 
Integración de datos y confección de perfiles estructurales  
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estudio. En este sentido, se utilizaron las interpretaciones de Ramos et al. (2014), 

realizadas mediante el modelado gravimétrico de las unidades del sustrato generado 

mediante el cálculo de anomalías de Bouguer y técnicas de filtrado que permitieron 

discernir entre densidades correspondientes a unidades sedimentarias de relleno de 

cuencas mesozoicas y cenozoicas y unidades del basamento pre-triásico (Ramos et al., 

2014). El procesamiento de los datos y la confección de los perfiles estructurales fue 

realizado mediante el Sistema de información Geográfica (ArcGIS 10.2.1®), los Modelos 

de Elevación Digital y mapas geológicos. 

  

3.5.2. Indicadores volcánicos 

 

Los indicadores volcánicos fueron analizados a través de distintas aproximaciones 

metodológicas que permitieron distinguir en cada secuencia depositacional la 

composición porcentual de los materiales volcaniclásticos primarios y resedimentados y 

los materiales epiclásticos de origen volcánico y no volcánico (sedimentario e ígneo-

metamórfico). Los estudios contemplaron las descripciones texturales y 

composicionales y las interpretaciones realizadas en el análisis sedimentológico, el 

análisis composicional por conteo a escala meso y microscópica para las psefitas, 

psamitas, tobas lapillitícas y vaques volcaniclásticos, y la identificación de la moda 

mineral y tipos de arcillas mediante análisis de difracción de rayos X (Figura 3.5).  

Las unidades psefíticas fueron analizadas en estaciones de conteo de clastos. En 

cada estación se contabilizaron no menos de 300 clastos. Los clastos fueron 

discriminados entre litoclastos volcánicos, sedimentarios e ígneo-metamórficos (Figura 

3.5 A). La composición de las unidades psamíticas y tobáceo-lapillíticas fue determinada 

mediante el análisis petrográfico en corte delgado y la generación de mapas de 

composición. Se realizaron cortes delgados correspondientes a las facies más 

representativas de cada unidad y en cada corte se desarrolló un fotomosaico de 4 

fotografías microscópicas consideradas composicionalmente representativas de la 

muestra total. Sobre el fotomosaico se mapeo la composición mediante el software 

Rock.AR.V2 y se discriminaron vitroclastos, cristaloclastos y litoclastos (Figura 3.5 B). 

Los análisis de difracción de rayos X consistieron en 10 análisis de roca total y arcillas 

realizados en el Laboratorio de Rayos X del Centro de Investigaciones Geológicas de 

La Plata. Estos análisis permitieron determinar la presencia de vidrio volcánico, las 

modas minerales principales y el tipo de arcillas presentes para realizar inferencias 

Sobre su génesis (Figura 3.5 C). Todos los resultados cuantitativos fueron recalculados 

al 100% y presentados gráficamente en diagramas de torta.  
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Figura 3.5 Análisis de los indicadores volcánicos. A. Análisis composicional por conteo de clastos en 

afloramiento de unidades psefíticas. B. Análisis composicional por mapa de composición en corte delgado 

de psamitas mediante el programa Rock.AR.V2. C. Identificación de moda mineral y clase de arcillas en 

pelitas y arcilitas. 
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3.5.3. Indicadores climáticos 

 

Los indicadores climáticos fueron analizados cuali-cuantitativamente a través del 

estudio de los paleosuelos identificados en el relleno de la cuenca de Collón Cura. Se 

describieron los principales rasgos macro y micromorfológicos de los paleosuelos 

hallados en las secuencias depositacionales con el fin de caracterizar los mismos e 

interpretar los procesos de formación de suelo tales como horizonación, iluviación, 

precipitación-disolución, oxido-reducción y expansión-contracción (según Retallack 

(1988) y (1994)). Mediante estas determinaciones se definieron los tipos de paleosuelos 

y se determinaron cualitativamente las condiciones bajo las cuales se formaron. 

Además, tres secuencias depositacionales presentaron una naturaleza y grado de 

desarrollo adecuado para realizar determinaciones cuantitativas a partir de análisis 

geoquímicos de horizontes de suelo (Formación La Pava (Secuencia A1)) y análisis de 

isótopos estables en carbonato (Formación Collón Cura (Secuencia A2) y Miembro 

Alicurá de la Formación Caleufú (Secuencia A4)) (Figura 3.6). 

Para los análisis geoquímicos se recolectaron 9 muestras que corresponden a 

horizontes de suelo tipo Bt y se ubican estratigráficamente en la base del relleno de la 

cuenca (Secuencia A1; Figura 3.6 A). Las muestras fueron procesadas en el Laboratorio 

de Molienda del Centro de Investigaciones Geológicas de La Plata y los análisis 

geoquímicos se desarrollaron en el Laboratorio ALS Laboratory Group (Analytical 

Chemistry and Testing Services) ubicado en Altos Hornos Zapla, Godoy Cruz, Mendoza, 

Argentina. Se analizaron los elementos mayoritarios de las 9 muestras recolectadas 

mediante la técnica de análisis de óxidos ME-XRF26 ANALISIS OXIDO y OA-GRA05 

PÉRDIDA POR FUSIÓN. Los resultados obtenidos fueron convertidos a porcentaje 

molar para calcular los índices paleoclimáticos correspondientes a las medias anuales 

de temperatura y precipitación de cada muestra (Figura 3.6 B, Anexo 3). La Temperatura 

Media Anual (Mean Annual Temperature (MAT)) fue calculada según la relación SAL 

(Molecular Ratio of Na2O and K2O to Al2O3) de Sheldon et al. (2002) y el índice PWI 

(Paleosoil Weathering Index) de Gallagher y Sheldon (2013) con errores de ±4.4ºC y 

±2.1ºC respectivamente. La Precipitación Media Anual (Mean Annual Precipitation 

(MAP)) fue calculada según la relación Al/ƩBases de Retallack (2001), el índice CIA-K 

(Chemical Index of Alteration without Potassium) de Maynard, 1992 y el índice CALMAG 

de Nordt y Dreise (2010) con errores de ±235 mm/año, ±181 mm/año y ±108 mm/año 

correspondientemente.  

Los análisis de isótopos estables se llevaron a cabo mediante un Espectrómetro de 

Masas Delta V Plus (ThermoFinnigan) en el Laboratorio de Isótopos Estables del 

Instituto de Geociencias de la Universidad de Brasilia (Laboratório de Isótopos Estáveis, 



33 
 

Instituto de Geociências de la Universidade de Brasília), Brasil. Allí se realizaron un total 

de 40 análisis de isótopos estables en nódulos de carbonato pedogenético, de los 

cuales, 26 corresponden a la sección superior de la Formación Collón Cura (Secuencia 

A2) y 14 al Miembro Alicura de la Formación Caleufú (Secuencia A4) del tope del relleno 

de la cuenca (Figura 3.6 C, Anexo 3). Cada muestra recolectada en el campo fue 

procesada en el Laboratorio de Mesoscopía del Centro de Investigaciones Geológicas, 

dónde mediante micro-drilling se extrajo el material carbonático a analizar (Figura 3.6 

D). Los análisis arrojaron la composición isotópica δ13C y δ18O de los carbonatos 

pedogenéticos y las variaciones relativas de los mismos en los perfiles relevados (Figura 

3.6 D), que en junto con los rasgos macro y micro-pedológicos fueron utilizados como 

Figura 3.6 Análisis paleolimático. A. Análisis geoquímicos. Identificación y descripción de paleosuelos a 

escala meso- y microscópica. B. Procesamiento de muestras en el Laboratorio de Molienda del Centro de 

Investigaciones Geológicas de La Plata y planilla de datos, reconversión de porcentaje molar y confección 

de climofunciones. C. Análisis de Isótopos estables. Identificación y descripción de paleosuelos a escala 

mesoscópica. D. Procesamiento de las muestras en el Laboratorio de Mesoscopía del Centro de 

Investigaciones Geológicas de La Plata y resultados obtenidos. 
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indicadores de la influencia del clima sobre la génesis de los suelos al momento de su 

formación (Cerling, 1984; Retallack et al., 2001). 

 

3.6. Integración e interpretación de los datos 

 

El conjunto de datos obtenidos durante las tareas de campo, gabinete y los análisis 

de laboratorio fueron integrados y balanceados con el fin de generar una reconstrucción 

de la evolución de la cuenca de Collón Cura. El modelo evolutivo desarrollado pretendió 

conceptualizar las interpretaciones de los procesos geológicos e identificar cambios en 

el patrón del relleno. Estos cambios fueron interpretados como señales ambientales 

producidas por variaciones en los factores de control principales (tectónica, volcanismo 

y clima). Los resultados obtenidos fueron extrapolados hacia la región del Antepaís 

Norpatagónico mediante la comparación con modelos desarrollados por otros autores y 

autoras en cuencas vecinas. De esta manera se propusieron las implicancias que los 

factores de control tuvieron para la configuración tectónica y paleoambiental neógena 

del Antepaís Norpatagónico. 
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CAPÍTULO 4 

 ANÁLISIS MORFOESTRUCTURAL Y ESTRATIGRÁFICO 
 

En este capítulo se desarrollaran los principales rasgos morfoestructurales y las 

características estratigráficas de la cuenca de Collón Cura. Los rasgos 

morfoestructurales se analizaron mediante la identificación, descripción y 

caracterización de la naturaleza de las estructuras geológicas, los bloques de unidades 

del sustrato de los márgenes y de los rasgos geomorfológicos internos a la cuenca. La 

estratigrafía fue analizada desde una aproximación aloestratigráfica y mediante una 

caracterización geométrica de las superficies de discontinuidad y estimación volumétrica 

de las secuencias depositacionales. Finalmente se realizó un análisis geocronológico 

de toda la secuencia de relleno de la cuenca. 

 

4.1 Rasgos morfoestructurales 

 

A partir del análisis de los rasgos morfoestructurales actuales de la cuenca de 

Collón Cura, se definieron los dominios morfoestructurales occidental, central y oriental 

(Figura 4.1). Cada dominio fue definido en función de los rasgos geográficos y 

geomorfológicos relevantes en relación con la naturaleza de las estructuras tectónicas 

presentes (ver apartado 3.1). 

  

4.1.1 Dominio Morfoestructural Occidental 

 

El dominio morfoestructural occidental comprende el borde oeste de la cuenca de 

Collón Cura y su límite con el margen elevado del sustrato representado por los Andes 

Norpatagónicos (Figura 4.1). A estas latitudes, los Andes Norpatagónicos constituyen 

una zona de topografía elevada con orientación N – S que posee una altura media 

aproximada de 2000 msnm. Se compone de unidades de basamento ígneo-

metamórficas paleozoicas (Complejo Colohuincul y Complejo Huechulafquen) y 

mesozoicas y cenozoicas (Batolito de la Patagonia Norte), unidades volcánicas 

paleógenas a neógeno tempranas (Cinturón Volcánico del Maitén) y volcanes neógeno-

cuaternarios que en el área de estudio alcanzan una altura máxima de 3.747 msnm. (e.i. 

Volcán Lanín). Los Andes Norpatagónicos presentan una diferencia de altura de más de 

1000 m con respecto a la cota máxima del relleno neógeno de la cuenca de Collón Cura, 

siendo que el límite entre estos y la cuenca está marcado por un sistema de fallas 

inversas con vergencia oriental que involucran a unidades del sustrato. 
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Figura 4.1 Mapa geológico de la Cuenca de Collón Cura donde se indican los distintos rasgos 
geográficos, topográficos y estructurales que permitieron definir los tres Dominios Morfoestructurales 
de la cuenca. Ubicación Fig. 4.2 y 4.3 y traza del perfil 4.4 B indicadas en el mapa.  
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El sistema de fallas está constituido por las fallas denominadas Piedras Paradas y 

Curruhué (García Morabito et al., 2011). Estas fallas se disponen en forma paralela entre 

sí, con rumbo general NNW – SSE, y conforman un sistema de corrimientos con 

vergencia oriental. La falla Piedras Paradas es la estructura tectónica principal del 

sistema, se extiende de manera continua por más de 120 km a lo largo de todo el margen 

occidental de la cuenca y limita el relleno neógeno de la misma con unidades ígneo-

metamórficas paleozoicas y unidades volcánicas paleógenas al oeste (Complejo 

Colohuincul, Complejo Huechulafquen y Formación Auca Pan) (Figura 4.1 y 4.2 A). Esta 

estructura corresponde a una falla normal generada durante el evento extensional que 

afectó a los Andes Neuquinos durante el Oligoceno – Mioceno Temprano, que 

posteriormente fue reactivada e invertida durante el Mioceno Medio adquiriendo una 

cinemática de falla inversa con vergencia al este (Ramos et al., 2014). Involucra a 

unidades del sustrato de la cuenca y además corta a la Formación Collón Cura y 

desarrolla pliegues en la Formación Caleufú (Figura 4.2 B y C).  

 La falla Curruhué se encuentra distanciada 5 km al este del sistema de falla principal 

y se extiende por la parte norte de la cuenca unos 20 km. Entre ambas fallas se 

desarrolla un pliegue sinclinal de orientación paralela a las estructuras mencionadas 

(Figura 4.1). Hacia el este, la falla Curruhué pone en contacto el relleno neógeno de la 

cuenca con unidades paleógenas (Formación Auca Pan) al oeste y fue interpretada 

Figura 4.2 Fotografías de campo del margen sur-occidental de la cuenca sobre la traza de la falla Piedras 

Paradas. Ubicación en Fig. 4.1. A.  Imagen panorámica general del borde occidental de la cuenca. B. 
Zona de falla en la Formación Collón Cura. C. Vista hacia el E de la zona de falla. Se observa el Miembro 

Limay Chico deformado. 
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como una falla de atajo del sistema de falla principal (García Morabito et al., 2011). Cabe 

resaltar que el sistema de fallas no se propaga verticalmente por las unidades basálticas 

Mioceno Superior – Plioceno de la Formación Chapelco, las cuales a su vez tampoco 

se encuentran basculadas.  

 

4.1.2. Dominio Morfoestructural Central 

 

El dominio morfoestructural central se localiza en el centro de la cuenca de Collón 

Cura y presenta un sector sur y un sector norte con rasgos geomorfológicos disímiles. 

El sector sur del dominio se caracteriza por continuas y extensas planicies relativamente 

horizontales que componen la Pampa de las Horquetas y la Pampa de Alicurá (Figura 

4.1). Estas planicies constituyen las superficies topográficas del tope del relleno 

neógeno de la cuenca y se encuentran a una altura promedio de 850 msnm. 

Representan extensas superficies remanentes actualmente disectadas por valles 

fluviales longitudinales y transversales a la disposición de la cuenca (Figura 4.1; Valle 

del Río Collón Cura y Río Limay, Arroyo Alicurá y Arroyo Quemquemtreu). El sector 

norte del dominio se caracteriza por una topografía irregular conformada por el valle del 

Río Chimehuin y la sierra de Los Cerrillos que alcanza una altura máxima de 1200 

msnm. La sierra de Los Cerrillos posee una orientación N – S y su perfil transversal es 

asimétrico, con sus máximas alturas al oeste y una disminución gradual con pendiente 

tendida hacia el este. Cabe resaltar que si bien el Río Chimehuín escurre en dirección 

W – E, en este segmento, la orientación del valle corre de N – S, paralelo a la sierra 

(Figura 4.1). La orientación del valle del Río Chimehuin y la sierra de Los Cerrillos está 

determinada por un sistema de fallas compuesto por dos fallas principales inversas de 

disposición antitética y diversas fallas ciegas menores (Ramos et al., 2014) que 

caracterizan a este sector del dominio. 

Las fallas inversas que componen el sistema de fallas que caracteriza al sector 

norte del dominio central involucran unidades del sustrato de la cuenca (Ramos et al., 

2014; Figura 4.1). Ambas fallas poseen una longitud de 40 km y se encuentran 

enfrentadas en 10 km de longitud con espaciamiento de 5 km aproximadamente. En 

donde estas fallas se solapan, se conforma una zona triangular interna al dominio central 

cuyo bloque pasivo incluye la localidad de Junín de los Andes y el valle del Río 

Chimehuín (Figura 4.1). El extremo norte y sur de la zona de solapamiento entre ambas 

fallas conforma zonas de transferencia que condicionan la dirección de escurrimiento 

del Río Chimehuin (Figura 4.1). El sistema de fallas corresponde a estructuras 

heredadas del basamento que han sido reactivadas durante el Mioceno (Ramos et al., 

2014). El bloque techo de la falla oriental está caracterizado por un pliegue sinclinal 
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desarrollado en el miembro inferior y superior de la Formación Caleufú. Además, el 

miembro superior de la Formación Caleufú se presenta aflorando en forma discontinua 

en comparación al sector sur del dominio (Figura 4.1). De esta manera, mientras que el 

sector sur del dominio central no presenta evidencias de deformación, en el sector norte 

todo el relleno neógeno de la cuenca se encuentra deformado. 

 

4.1.3. Dominio Morfoestructural Oriental 

 

El dominio morfoestructural oriental comprende el borde este de la cuenca de Collón 

Cura y su límite con el margen elevado del sustrato representado por el Macizo de 

Sañicó. El macizo de Sañicó constituye una zona elevada que alcanza una altura media 

de 1200 msnm y se compone de unidades de basamento ígneo-metamórfico paleozoico 

y unidades sedimentarias y volcánicas mesozoicas. El principal rasgo geomorfológico 

del borde este de la cuenca corresponde al valle del Río Collón Cura, el cual corre 

paralelo al macizo con orientaciones que varían de NNW – SSE a NNE – SSW (Figura 

4.1). Con respecto al piso del valle, el macizo de Sañicó presenta una diferencia de 

altura de más de 400 m. Siguiendo la orientación del valle, el límite entre la cuenca y el 

macizo está marcado por un sistema de fallas de vergencia al oeste que involucran al 

sustrato de la cuenca y caracterizan el dominio oriental de la misma. 

Este sistema se compone de cuatro fallas discontinuas separadas en segmentos 

de decenas de kilómetros y con orientaciones que varían de NNW – SSE a NNE – SSW, 

a las cuales se ajusta la orientación del valle del Río Collón Cura (Figura 4.1). Las fallas 

fueron denominadas de norte a sur como Bandurrial, Manzano, Cerrito Piñón y Alicurá 

(García Morabito et al., 2011; López et al., 2019). El sistema de fallas limita el relleno 

neógeno de la cuenca de Collón Cura con unidades paleozoicas (formaciones 

Cushamen y Mamil Choique) y mesozoicas (Grupo Precuyano) del Macizo de Sañicó al 

este (Figura 4.3 A). El sistema se desarrolla sobre unidades del basamento paleozoico 

que componen parte del sustrato del macizo (Figura 4.3 B) y fue interpretado como un 

sistema de fallas de cinemática inversa con vergencia al oeste que levantó el Macizo de 

Sañicó durante el Mioceno temprano a medio (García Morabito et al., 2011; López et al., 

2019). Las unidades basales del relleno neógeno de la cuenca de Collón Cura 

(Formación La Pava/María Sofía y parte inferior de la Formación Collón Cura) se 

encuentran plegadas, mientras que la unidad del tope del relleno (Formación Caleufú), 

se deposita por encima sin presentar evidencias de deformación (Figura 4.3 C).  
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4.2 Estratigrafía de la cuenca de Collón Cura 

 

Con el fin de discriminar y caracterizar paquetes de roca relativamente continuos 

sobre la base de discontinuidades que indiquen interrupciones en el patrón del relleno, 

la estratigrafía de la cuenca fue abordada desde un punto de vista aloestratigráfico 

(Bossi, 1998). El análisis aloestratigráfico permitió definir unidades aloestratigráficas que 

Figura 4.3  Fotografías de campo del margen oriental de la cuenca sobre la traza de las fallas del Cerrito 

Piñón. Ubicación en Fig. 4.1. A. Traza de la falla de Cerrito Piñon. B. Zona de falla sobre Basamento 

Paleozoico (Pz). C. Formación La Pava deformada por levantamiento de la falla Cerrito Piñón y el resto 

de la sucesión por encima.  
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fueron denominadas Secuencias Depositacionales (A) y discontinuidades que fueron 

denominadas Superficies de Discontinuidad (S). Esta manera de analizar el relleno en 

conjunto con el análisis de facies y el desarrollo de un esquema cronoestratigráfico 

permitirá avanzar hacia aspectos más interpretativos acerca de los procesos de 

acumulación y erosión/no depositación e identificar cambios en el patrón de relleno que 

registren las señales ambientales producto de las modificaciones en los factores de 

control (Mitchum et al., 1977; Catuneanu et al., 2011; Romans et al., 2016). Las 

Superficies de Discontinuidad (S) representan una interrupción en el patrón 

relativamente continuo del relleno e implican un hiatus generado tanto por erosión como 

por no depositación cuya expresión física corresponde a una discordancia (Mitchum et 

al., 1977; Riccardi y Gulisano, 1990). En la cuenca de Collón Cura se definieron 4 

Superficies de Discontinuidad principales, S1, S2, S3 y S4. La identificación de las 

superficies de discontinuidad permitió discriminar paquetes de rocas relativamente 

continuos que conforman las Secuencias Depositacionales (A) del relleno neógeno de 

la cuenca de Collón Cura. Se definieron 4 Secuencias Depositacionales denominadas 

A1 (Formación La Pava/María Sofía), A2 (Formación Collón Cura), A3 (Miembro Limay 

Chico, Formación Caleufú) y A4 (Miembro Alicura, Formación Caleufú) (Figura 4.4). 

Cada secuencia se caracteriza por sus superficies limitantes, por su distribución y 

espesor, y por sus características internas, ya sean particularidades litológicas y faciales 

como patrones de acumulación. 

Las Superficies de Discontinuidad (S) y las Secuencias Depositacionales (A) 

quedan definidas de la siguiente manera: 

S1: se caracteriza por ser una discontinuidad de carácter neto fácilmente 

reconocible en el dominio oriental. Conforma una no concordancia entre la secuencia 

A1 y el sustrato de la cuenca y una discordancia erosiva entre la secuencia A1 y la 

Formación Cerro Petiso (Figura 4.4 A y B; Galli, 1969). Hacia el dominio central y 

occidental la S1 se continúa por subsuelo hasta el margen más occidental de la cuenca. 

Esta discontinuidad indica la base del conjunto de secuencias depositacionales del 

relleno neógeno de la cuenca de Collón Cura. 

A1: corresponde a la Formación La Pava/María Sofía y aflora principalmente en el 

dominio oriental (Figura 4.4 A). Se presenta en afloramientos localizados de 20 m de 

espesor real, apoya sobre unidades del sustrato de la cuenca mediante la superficie S1 

y el techo se limita por la superficie S2 (Figura 4.4 B y 4.5 A). Se caracteriza por 

depósitos de vaques volcaniclásticos con moderado desarrollo de paleosuelos y 

areniscas, vaques volcaniclasticos y fangolitas con capas de diatomitas. 
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S2: se caracteriza por ser una discontinuidad de carácter neto reconocible 

puntualmente y asociada a altos de sustratos del dominio oriental de la cuenca. 

Conforma una discordancia entre las secuencias A1 y A2 (Figura 4.4 y 4.5 A).  

A2: corresponde a la Formación Collón Cura y presenta afloramientos lateralmente 

continuos por el dominio oriental y extremo sur de la cuenca, a lo largo de los valles de 

los ríos Collón Cura y Limay (Figura 4.1 y 4.4 A). Presenta espesores reales de 20 a 

170 m, apoya sobre la secuencia A1 en relación de on-lap a través de la discontinuidad 

S2 y el techo se limita por la discontinuidad S3 (Figura 4.4 B y 4.5 y 4.6). Afloramientos 

aislados existen también hacia el dominio occidental. La A2 se caracteriza por depósitos 

de tobas lapillíticas groseramente estratificadas que ocasionalmente presentan un nivel 

mas consolidado de 3 a 30 metros de espesor que intercala en forma discontinua 

Figura 4.4 Estratigrafía de la cuenca de Collón Cura. A. Unidades Litoestratigráficas y sus 

correspondientes Secuencias Depositacionales (A) limitadas por sus Superficies de Discontinuidad (S). B. 
Perfil geológico esquemático de la cuenca, traza en la Figura 4.1. Distribución de las Secuencias 

Depositacionales (A). 
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(Miembro Pilcaniyeu). El tope de la secuencia se caracteriza por 5 a 20 metros de 

vaques y areniscas volcaniclásticas. 

S3: se caracteriza por ser una discontinuidad de carácter neto, fácilmente 

reconocible en el dominio oriental, cuyo hiatus aumenta hacia el oeste hasta alcanzar el 

subsuelo en el dominio central (Figura 4.4 B y 4.5 B). Conforma una discordancia 

fuertemente erosiva que incide en la secuencia A2 y ocasionalmente alcanza 

afloramientos de la secuencia A1 y del sustrato de la cuenca. 

Figura 4.5 Fotografías panorámicas de campo donde se observan las relaciones estratigráficas entre las 

secuencias depositacionales. A. Secuencia A1 apoyando a través de la discontinuidad S1 sobre el 

basamento pre-neógeno de la cuenca. Le sigue la sucesión completa. B. Vista panorámica de la 

discontinuidad S3 y la discontinuidad S4. También se observa la secuencia A4 en forma aterrazada. 
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A3: corresponde al Miembro Limay Chico de la Formación Caleufú y aflora en todos 

los dominios (Figura 4.1 y 4.4 A). Posee espesores reales aflorantes máximos de 200 

m en los dominios occidental y central que disminuyen a 20 m hacia el dominio oriental 

y la región sur de la cuenca. Apoya principalmente sobre la secuencia A2 y en menor 

medida sobre la secuencia A1 y el sustrato de la cuenca en relación de on-lap a través 

de la discontinuidad S3 y el techo se limita por la discontinuidad S4 (Figura 4.4 B, 4.5 y 

4.6). Se caracteriza por depósitos de areniscas intercaladas con limo-arcilitas y en 

menor medida niveles de conglomerados, tobas lapilliticas y lavas (Basalto 

Quemquemtreu y Chenqueniyeu) (Figura 4.4, 4.5 y 4.6).  

S4: se caracteriza por ser una discontinuidad de carácter neto, fácilmente 

reconocible en todos los dominios morfoestructurales de la cuenca. Conforma una 

discordancia erosiva que en los dominios occidental y central se presenta relativamente 

plana y hacia el dominio oriental y los principales valles de ríos y arroyos incide en forma 

escalonada sobre las secuencias A3, A2, A1 y el sustrato de la cuenca (Figura 4.4 B y 

4.5 B). 

A4: corresponde al Miembro Alicurá de la Formación Caleufú, aflora a lo largo de 

todos los dominios y apoya sobre las secuencias A3, A2 y en menor medida A1 y el 

sustrato de la cuenca a través de la discontinuidad S4 (Figura 4.1, 4.4 B y 4.5 B). Se 

presenta en cuerpos tabulares subhorizontales y continuos de 10 a 25 metros de 

espesor real que a lo largo de los dominios occidental y central poseen una distribución 

amplia y continua por las Pampas de las Horquetas y Alicurá (Figura 4.1). Hacia el 

dominio oriental y en los valles de ríos y arroyos principales se presenta en cuerpos 

aterrazados que disminuyen en forma escalonada hasta alcanzar el piso de los mismos 

(Figura 4.1 y 4.5 B). La secuencia se caracteriza por depósitos de conglomerados 

gruesos dispuestos en paquetes superpuestos de 1 a 2 metros de espesor que hacia 

los márgenes de la cuenca se intercalan con areniscas y brechas. En el sector central 

del dominio occidental, el tope de la secuencia está cubierto por lavas (Formación 

Chapelco, Figura 4.1 y 4.4). 

 

4.3 Caracterización geométrica de superficies de discontinuidad y estimación 

volumétrica de secuencias depositacionales 

 

El análisis geométrico de las discontinuidades y la estimación volumétrica de las 

secuencias depositacionales caracterizadas en el apartado previo permitió conocer la 

distribución y geometría de las mismas y estimar los volúmenes potenciales iniciales y 

preservados finales (Figura 4.7 y 4.9).  
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Para la confección de las superficies de discontinuidad se utilizaron puntos de 

control con datos de cotas tomadas de afloramientos y datos de subsuelo (Figura 4.7 A; 

Ramos et al., 2014; ver apartado 3.3). Los volúmenes de las secuencias 

depositacionales fueron determinados para un estadio potencial inicial, previo a la 

Figura 4.6 Fotografías panorámicas de campo donde se observan las relaciones espaciales entre las 

secuencias depositacionales. A. Panorámica general de la posición del Basalto Quemquemtreu en la base 

de la Secuencia A3 y la Fm. Chenqueniyeu hacia el tope de la misma. B. Panorámica de la posición del 

Basalto Quemquemtreu de la Secuencia A3 sobre la discontinuidad S3 y en relación lateral con la parte 

superior de la secuencia A3. 
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erosión, y para un estadio preservado final, posterior a la erosión (ver apartado 3.3). 

Para ello se representaron las superficies actuales S1, S3 y S4 y se confeccionaron 

mediante proyección las superficies S3’ y S4’. La superficie S2 presenta una distribución 

areal muy acotada por lo que no pudo ser confeccionada. Con esto, se calcularon los 

volúmenes preservados finales de A1-A2 y A3, y los volúmenes potenciales iniciales de 

A1-A2’ y A3’. 

Superficie S1: se distribuye por toda la cuenca y presenta dos zonas de topografía 

baja en el sector norte del dominio occidental y en el sector centro-sur del dominio 

central de la cuenca donde alcanza los 200 msnm (Figura 4.7 B). La superficie se eleva 

hasta los 600 msnm hacia el valle del Río Collón Cura en dominio oriental y finaliza en 

Figura 4.7 Superficies de discontinuidad S1, S3’, S3, S4’ y S4 modeladas en función de 65 localidades 

de control distribuidas en el área abarcada por el relleno neógeno de la cuenca de Collón Cura. A. 
Distribución de las localidades de control con datos. B. Representación de la superficie S1. C. Resultado 

de la confección de la superficie proyectada S3’. D. Representación de la superficie S3. E. Resultado de 

la confección de la superficie proyectada S4’. F. Representación de la superficie S4. LRH: Loma Ranquel 

Huao. Rch: Río Chimehuín. Rcc: Río Collón Cura. Rly: Río Limay. Aq: Arroyo Quemquemtreu. Aa: Arroyo 

Alicurá. 
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el sector norte y sur del Macizo de Sañicó y la región del Alto del Limay donde alcanza 

los 1200 msnm (Figura 4.7 B). Un alto interno de basamento que aflora actualmente en 

la cuenca se distingue en la región sur del dominio central de la cuenca (e.i. Loma 

Ranquel Huao; Figura 4.7 B). En general se caracteriza por una geometría asimétrica 

caracterizada por una profundización desde el dominio oriental hacia el dominio 

occidental con diferencias de alturas del orden de los 1000 m. 

Superficie proyectada S3’: se distribuye por toda la cuenca y se caracteriza por una 

zona interna relativamente llana que abarca todos los dominios de la cuenca a una altura 

que ronda los 700 msnm (Figura 4.7 C). Hacia el sector norte del dominio occidental la 

superficie se profundiza conforme lo hace la profundidad de la cuenca y hacia el sector 

sur esta superficie se eleva hasta alcanzar los 1000 msnm (Figura 4.7 C). Este aumento 

de altura hacia el sector sur de la cuenca es coincidente con el aumento de espesor de 

la secuencia A2 y la disminución de espesor de la secuencia A3 en dirección al Alto del 

Limay. Representa la superficie del tope de la acumulación inicial de la secuencia A2. 

Superficie S3: se distribuye a lo largo del dominio oriental y el sector sur de todos los 

dominios de la cuenca y presenta en el sector sur (Alto del Limay) una zona elevada 

que alcanza los 1200 msnm. Esta elevación es coherente con la preservación de la 

secuencia A2 y la disminución del espesor de la secuencia A3 hacia ese sector (Figura 

4.7 D). Hacia la región central de la cuenca esta discontinuidad se profundiza hasta 

alcanzar los 600 msnm. Datos de afloramiento muestran un patrón de incisión 

escalonado que se profundiza hacia los dominios central y occidental (Figura 4.8), es  

Figura 4.8. Fotografía panorámica de campo donde se observa la secuencia A3 apoyando por sobre la 

secuencia A2 mediante la discontinuidad S3. Se observa que la discontinuidad se profundiza del este al 

oeste en forma escalonada y alcanza el subsuelo en el dominio central de la cuenca. 
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Figura 4.9 Volúmenes potenciales iniciales y preservados finales de las secuencias depositacionales 

A1-A2 y A3. A. Volumen potencial inicial A1-A2’. B. Volumen preservado final A1-A2. C. Volumen 

potencial inicial A3’. D. Volumen preservado final del relleno actual de la cuenca de Collón Cura. 
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por ello que en los sectores donde la discontinuidad no pudo ser modelada se puede 

estimar que su profundización alcanzó el sustrato de la cuenca. En general la 

discontinuidad presenta un patrón de geometría asimétrica que se profundiza de oriente 

a occidente y de sur a norte (Figura 4.7 D). 

Volumen potencial inicial A1-A2’ y preservado final A1-A2: el volumen potencial 

inicial calculado entre las superficies S1 y S3’ permitió estimar un volumen de material 

A1-A2’ de 1.125 km3 (Figura 4.9 A). Cabe resaltar que debido a los limitados y aislados 

afloramientos de la secuencia A1, el volumen calculado representa principalmente toda 

la acumulación inicial de la secuencia A2. Por sobre este volumen, la representación de 

la superficie S3 indica que 828 km3 de material fueron erosionados y 297 km3 de 

volumen A1-A2 fueron preservados (Figura 4.9 B). 

Superficie proyectada S4’: se distribuye por toda la cuenca y se caracteriza por una 

zona central amplia relativamente llana que ronda los 1000 msnm (Figura 4.7 E). Hacia 

el sector norte de la cuenca la superficie se eleva hasta 1100-1400 msnm donde finaliza 

contra el sustrato de la cuenca. Hacia el sector sur-oriental la discontinuidad se 

profundiza hasta los 800 msnm (Figura. 4.7 E). En general presenta una geometría 

relativamente llana que se eleva y profundiza hacia los extremos nor-occidental y sur-

oriental respectivamente en forma coincidente con las variaciones de espesor de la 

secuencia a lo largo de la cuenca.  

Superficie S4: se distribuye por todos los dominios de la cuenca  (Figura 4.7 F). En 

los dominios occidental y central se definen zonas relativamente bajas que rondan los 

1000 msnm que son coincidentes con los actuales valles incisos del Río Chimehuín y 

los arroyos Alicurá y Quemquemtreu. Hacia el dominio oriental, la zona longitudinal más 

baja que llega a los 800-600 msnm corresponde al piso del valle del Río Collón Cura 

(Figura 4.7 F). En general, la superficie presenta una geometría compleja e irregular 

marcada por bajos que se ajustan a los valles de ríos y arroyos. 

Volumen potencial inicial A3’ y preservado final A3: el volumen potencial inicial 

calculado entre las superficies S3 y S4’ permitió estimar un volumen de material A3’ de 

1719 km3 (Figura 4.9 C). Este volumen agregado al volumen preservado final A1-A2 

suma un total de 2016 km3. Por sobre este volumen total, la representación de la 

discontinuidad S4 indica que 350 km3 de material fueron erosionados y 1666 km3 de 

material constituyen el relleno actual de la cuenca de Collón Cura (Figura 4.9 D).  

 

4.4 Geocronología del relleno de la cuenca de Collón Cura 

 

El análisis geocronológico de la cuenca de Collón Cura permitió acotar no solo el 

inicio y el fin de la evolución de la misma, si no también definir un esquema temporal de 
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alta resolución para el relleno. Este esquema se realizó mediante dos análisis de 

dataciones radiométricas y un análisis magnetoestratigráfico integrado de las 

secuencias depositacionales (ver apartado 3.4).  

El esquema cronoestratigráfico fue acotado temporalmente por la edad de los 

basaltos que yacen por debajo y por encima del relleno neógeno de la cuenca de Collón 

Cura y por dos edades nuevas realizadas en el marco de esta tesis doctoral. El basalto 

de la Formación Cerro Petiso, ubicado inmediatamente por debajo de la secuencia 

depositacional A1, fue datado en el área de estudio mediante K-Ar en plagioclasas en 

21 ± 2 y en 16 ± 0,6 Ma (Nullo, 1979; Cucchi et al., 1998). Esta edad le confiere al inicio 

de la sedimentación del relleno de la cuenca representado por la base de la secuencia 

A1 una edad mínima de depositación de entre ~ 21 y 16 Ma. Cabe resaltar que la edad 

mínima de ~ 16 Ma es coherente con edades recientes de ~ 15 a 14,6 Ma obtenidas en 

unidades correlacionables (Formación La Pava, Depocentro Paso del Sapo, Bucher et 

al., 2019). Como contraparte, una sucesión basáltica que yace sobre los depósitos más 

occidentales de las extensas planicies de la secuencia A4 (Pampa de la Horqueta y de 

Alicurá) fue datado por K-Ar en 4,8 ± 0,3 Ma y 3,7 ± 0,3 Ma (Formación Chapelco, 

Escosteguy y Franchi., 2010). La edad de este basalto indica una edad máxima de ~ 5 

Ma para la depositación de la secuencia A4 distribuida en dichas planicies. Los 

depósitos de la secuencia A4 dispuestos en forma aterrazada en los márgenes de ríos 

y arroyos poseen un carácter diacrónico conforme a la incisión de la discontinuidad S4. 

El esquema cronoestratigráfico circunscribe la evolución del relleno de la cuenca de 

Collón Cura entre los ~ 21/16 Ma (Mioceno Inferior; Aquitaniano - Burdigaliano) y los ~ 

5 Ma (Mioceno Superior – Plioceno; Tortoniano - Zancleano), abarcando un lapso 

temporal de entre 16 y 11 Ma. La determinación de dos edades radiométricas y la 

confección de una columna magnetoestratigráfica integrada del relleno de la cuenca 

permitió asignarle a este esquema cronoestratigráfico una mayor resolución temporal 

(Figura 4.10 y 4.11). 

Las edades radiométricas fueron obtenidas en el nivel de tobas lapillíticas de 

geometría lenticular de la sección media de la secuencia A2 (e.i. Ignimbrita Pilcaniyeu o 

Miembro Medio de la Formación Collón Cura) y en el nivel de tobas lapillíticas del tope 

de la secuencia A3. La columna magnetoestratigráfica se desarrolló entre la base de la 

secuencia A2 (superficie de discontinuidad S2) y el techo de la secuencia A3 que no fue 

afectado por la remoción de material (superficie estimada de colmatación S3’). Para el 

nivel lapillítico de la sección media de la secuencia A2 se obtuvo una edad U-Pb en 

circones de 15,49 ± 0,07 Ma (Figura 4.10 A). Esta edad resulta coherente con edades 

obtenidas previamente por diferentes autores tanto en la cuenca de Collón Cura como 

en zonas aledañas de Pilcaniyeu (K-Ar en biotita: 14 ± 0,3 Ma y 14,1 ± 0,3  Ma; K-Ar en 
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plagioclasa: 14,4 ± 0,3 Ma y 15,4 ± 0,3 Ma en Marshall et al. (1977); K-Ar en roca total: 

16,1, 15,9 y 13,8 Ma (± no asignado) en Mazzoni y Benvenuto (1990); y 15 Ma (± no 

asignado) en Rabassa (1978)). Para el nivel de tobas lapillíticas del tope de la secuencia 

A3 se obtuvo una edad U-Pb de 10,6 ± 0,2 Ma (Figura 4.10 B). La nueva edad se 

encuentra próxima al rango de error de la edad K-Ar de 8 ± 2 Ma realizada por González 

Díaz et al. (1990) en el mismo nivel.  

Los resultados de los análisis radiométricos permiten determinar los lapsos 

temporales de las secuencias A1 y A4 y correlacionar los datos paleomagnéticos 

obtenidos mediante el análisis magnetoestratigráfico (patrones de polaridad normal y 

reversa) con la Escala Temporal Internacional de Polaridades Magnéticas de Gradstein 

et al. (2012) (Figura 4.11).  

 

Figura 4.10 Histograma de frecuencias y Diagrama de concordia de los análisis U-Pb. A. Resultados 

obtenidos del sector medio de la secuencia A2 (Miembro Pilcaniyeu, Formación Collón Cura). Locación: 

Estancia Collón Cura (UTM 19G 358438.77 E - 5549577.72 S) B. Resultados obtenidos del sector del tope 

de la secuencia A3 (Miembro Limay Chico, Formación Caleufú). Locación: La Rinconada (UTM 19H 

348904.01 E - 5572808.16 S)  
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Figura 4.11 Perfil sedimentológico de detalle en donde se realizó el muestreo paleomagnético principal. 

Ubicación: La Rinconada. Estrellas rojas 1 y 2 corresponen a las dataciones de la Figura 4.11 A y B. En flechas 

blancas y negras se muestran los paleopolos de cada muestra y en línea roja se presentan las inclinaciones 

magnéticas de cada una de ellas. Asociada se encuentra la columna magnetoestratigráfica interpretada y su 

correlación con la columna magnetoestratigráfica de Granstein et al. (2012). 
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 La edad de 15,49 ± 0,07 Ma obtenida en la sección media de la secuencia A2 

coincide con un largo periodo de polaridad reversa dentro del estadio C5B (Figura 4.11). 

Este periodo de polaridad reversa no es coherente con el patrón de polaridad normal 

que poseen la totalidad de las inclinaciones de los datos paleomagnéticos obtenidos. 

Considerando que: i. la edad obtenida corresponde a una edad mínima de depositación; 

ii. la muestra posee una población de circones que rondan los 15 Ma (Figura 4.10 A, ver 

Anexo 1); y iii. múltiples edades previas obtenidas para este mismo nivel poseen edades 

más jóvenes (K-Ar en biotita: 14 ± 0,3 Ma y 14,1 ± 0,3  Ma; K-Ar en plagioclasa: 14,4 ± 

0,3 Ma y 15,4 ± 0,3 Ma en Marshall et al. (1977) y 5 Ma (± no asignado) en Rabassa 

(1975)); la secuencia A2 fue correlacionada con un periodo de polaridad normal dentro 

del estadio C5B (C5Bn.2n) (Figura 4.11). Este periodo de polaridad normal se ubica en 

la base del piso Langhiano del Mioceno Medio (Figura 4.11; Escala Temporal 

Internacional de Polaridades Magnéticas, Gradstein et al., 2012) e indica que la 

secuencia A2 fue depositada como máximo entre los límites del tope y la base del 

periodo normal C5Bn.2n, datados en 15,032 y 15,160 Ma (Gradstein et al., 2012). Esto 

implica que la secuencia A2 fue depositada en lapso de tiempo máximo de 128 Ka 

(Figura 4.12). A su vez, la base de la secuencia A2 definida a los 15,160 Ma circunscribe 

a la secuencia A1 entre los  ~ 21/16 Ma y los 15,160 Ma, implicando un lapso de tiempo 

máximo de entre 5,84 y 0,84 Ma (Figura 4.12).  

 Con respecto a la secuencia A3, la edad de 10,6 ± 0,2 Ma obtenida en el techo de 

la misma se correlaciona con un periodo de polaridad normal dentro del estadio C5, lo 

que ubica al tope de la secuencia en la base del piso Tortoniano del Mioceno Superior 

(Figura 4.11; Escala Temporal Internacional de Polaridades Magnéticas, Gradstein et 

al., 2012). La columna magnetoestratigráfica confeccionada en la secuencia A3 contiene 

6 periodos de polaridad diferentes (tres normales y tres reversos) y limita la base de la 

misma al inicio del periodo C5A (C5An.1n; 12,049 Ma), ubicado al techo del piso 

Serravaniano del Mioceno Medio (Figura 4.11; Escala Temporal Internacional de 

Polaridades Magnéticas, Gradstein et al., 2012). De esta manera, la secuencia A3 se 

desarrolla entre los 10,6 ± 0,2 Ma y los 12,049 Ma, abarcando un lapso de tiempo de 

1,45 ± 0,2 Ma (Figura 4.12). Cabe resaltar que para la discontinuidad S3 se determinó 

un hiatus temporal de 2,98 ± 0,2  Ma (Figura 4.12). Con respecto a la secuencia 

depositacional A4, la misma se habría depositado entre los 10,6 ± 0,2 y los ~ 5 Ma 

(Figura 4.12). 
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Figura 4.12 Cuadro crono-estratigráfico del relleno neógeno de la cuenca de Collón Cura. Estrella roja 1 

(15,46 ± 0,07) y 2 (10,6 ± 0,2) corresponden a las dataciones obtenidas para las secuencias A2 y A3 

correspondientemente (Figura 4.10). Estrella blanca 3 corresponde a la edad K-Ar de 21 ± 2 y 16 ± 0,6 Ma 

(Nullo, 1979; Cucchi et al., 1998). Estrella blanca 4 corresponde a la edad K-Ar de 4,8 ± 0,3 Ma. 

(Escosteguy y Franchi, 2010). El resto de las edades son tomadas de las interpretaciones 

magnetoestratigráficas. Dentro del esquema se encuentran los principales lapsos temporales de 

depositación o erosión y no depositación. t: tiempo. 
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CAPÍTULO 5 

MODELO DE FACIES Y PALEOAMBIENTES 
 

En este capítulo se realizará un análisis interpretativo de las características internas 

de cada secuencia depositacional mediante la confección de un modelo de facies. El 

modelo de facies será enfocado en la definición de asociaciones de facies y permitirá 

interpretar los procesos volcánicos y sedimentarios de transporte y depositación de cada 

secuencia depositacional. Según la naturaleza, distribución y relación espacial de las 

distintas asociaciones de facies interpretadas se interpretarán los paleoambientes de 

cada secuencia depositacional. 

 

5.1 Modelo de Facies 

 

5.1.1. Secuencia Depositacional A1 

 

La Secuencia Depositacional A1 posee de 10 a 15 m de espesor y se presenta en 

afloramientos reducidos en los dominios oriental y central de la cuenca (Figura 5.1). Está 

limitada en la base por la discontinuidad S1 y en el techo por la discontinuidad S2. Se 

compone de 3 asociaciones de facies cuyas características e interpretaciones 

permitieron definir distintas condiciones de transporte y depositación (Anexo 4; AF1, 

AF2 y AF3). 

 

AF1: Depósitos aluviales volcaniclásticos 

 

Esta asociación de facies se caracteriza por poseer entre 10 a 15 m de espesor y 

50 a 200 m de extensión lateral. Se encuentra siempre adyacente a bloques elevados 

del sustrato del dominio oriental de la cuenca (Figura 5.1; Pñ). Se caracteriza por facies 

de vaques volcaniclásticos finos a gruesos con rasgos pedogenéticos dispuestos en 

cuerpos tabulares de 0,80 a 1,80 m de espesor y continuidad lateral de decenas de 

metros. La base de estos cuerpos son superficies netas, irregulares y levemente 

erosivas (Figura 5.2 A, B y C). Internamente son mal seleccionados, matriz sostén y 

poseen estructura masiva (Figura 5.2 D). Se componen de una matriz cinerítica vítrea 

con esqueleto disperso de vitroclastos de trizas vítreas tobáceas, bi-, tri- y poli-axonas 

bien preservadas, pómez lapillíticos subredondeados, cristaloclastos bien desarrollados 

y fracturados, y litoclastos volcánicos gris azulados tamaño arena gruesa a media 

subredondeados (Figura 5.2 D).  
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Figura 5.1 Mapa geológico de la cuenca de Collón Cura y distribución de los perfiles sedimentológicos y 

estratigráficos. Transecta de los esquemas paleoambientales. MM: Mamui Malal. SP: San Pedro. JA: Junín de 

los Andes. Co: Collúnco. CP: Cerro los Pinos. LM: Las Marías. Qm: Quemquemtreu. Mz: Manzano. LR: La 

Rinconada. Qm2: Quemquemtreu 2. Pz: Puesto Zingoni. R50: Ruta 50. Pñ: Cerrito Piñón. G: Guanaco. Al1 y 

Al2: Alicura. CC: Collón Cura. PC: Puente Collón Cura. P: Picadero. C: Castillo. Ch: Chacabuco. PF: Paso Flores. 
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Los rasgos pedogenéticos se encuentran bien desarrollados y se caracterizan por 

una horizonación definida en horizontes superficiales, subsuperficiales y en menor 

medida profundos (Figura 5.2 C). Los horizontes superficiales poseen espesores de 0,1 

a 0,2 m y su registro es ocasional debido a que suele ser removido por el cuerpo 

suprayacente. Presentan estructura migajosa, coloración castaño oscura a rojiza y 

abundante bioturbación con rizolitos y trazas fósiles asignadas a Coprinisphaera isp. y 

Celliforma isp. (Figura 5.2 E). Los horizontes subsuperficiales poseen espesores de 1 a 

1,5 m. Presentan estructura en bloques subangulares y en menor medida masiva a 

granular muy gruesa. Se caracterizan por la presencia de cutanes de arcilla y abundante 

bioturbación por rizolitos y trazas de tubos verticales a horizontales (Figura 5.2 D y G). 

Los horizontes profundos se encuentran escasamente registrados debido al buen 

desarrollo de los paleosuelos y predominio de los horizontes subsuperficiales. Se 

caracterizan por una incipiente pedogénesis denotada por el desarrollo de bloques 

subangulares débiles y trazas de tubos verticales a horizontales. 

 

Interpretación 

 

La facies de vaques volcaniclásticos finos a gruesos mal seleccionados dispuestos 

en niveles de geometría tabular con base neta irregular se interpreta como depósitos de 

flujos gravitacionales arenosos densos no canalizados (Blair y McPherson 1994; Miall 

1996). Los rasgos pedogenéticos sobreimpuestos asociados a procesos de 

estructuración de suelo, iluviación de arcillas y abundante bioturbación permiten 

interpretar un moderado desarrollo de paleosuelos (Bullock et al. 1985, Stoops 2003). 

El abundante aporte volcaniclástico definido por las características composicionales, 

texturales y de preservación del material volcaniclástico en conjunto con el desarrollo 

moderado de paleosuelos y su relación con los altos de sustrato de cuenca sugieren 

depósitos aluviales volcaniclásticos producidos por reiterados eventos episódicos de 

resedimentación volcaniclástica separados por intervalos temporales de relativa 

estabilidad (Smith, 1988; Galloway y Hobday, 1996; Bilmes et al., 2014; Petrinovic y 

D’Elia, 2018).  

 

 

 

 

 

 



58 
 

 

 

 

 

Fi
gu

ra
 5

.2
 P

rin
ci

pa
le

s 
ca

ra
ct

er
ís

tic
as

 d
e 

la
 s

ec
ue

nc
ia

 A
1.

 A
. P

er
fil

es
 c

on
 la

s 
as

oc
ia

ci
on

es
 d

e 
fa

ci
es

 A
F1

, A
F2

 y
 A

F3
. 

B
, C

, D
 y

 E
. R

as
go

s 
m

es
os

có
pi

co
s 

de
 la

 

as
oc

ia
ci

ón
 d

e 
fa

ci
es

 A
F1

. S
e 

ob
se

rv
an

 d
is

tin
to

s 
ni

ve
le

s 
de

 p
al

eo
su

el
os

 (
B

, C
 y

 D
) 

y 
tra

za
s 

fó
si

le
s 

(E
. C

e.
 C

el
ifo

rm
a)

. F
 y

 G
. R

as
go

s 
de

 lo
s 

pa
le

os
ue

lo
s 

a 
es

ca
la

 

m
ic

ro
sc

óp
ic

a 
(P

z.
 P

óm
ez

. C
r. 

C
ris

ta
le

s.
 T

r. 
Tr

iz
as

 v
ítr

ea
s.

 L
t. 

Li
tic

os
. C

u.
 C

ut
an

es
 d

e 
ar

ci
lla

. P
o.

 P
or

os
id

ad
es

). 
H

 e
 I.

 R
as

go
s 

m
es

os
có

pi
co

s 
de

 la
 a

so
ci

ac
ió

n 
de

 fa
ci

es
 

AF
2.

 S
e 

ob
se

rv
an

 d
ep

ós
ito

s 
de

 v
aq

ue
s 

co
n 

tra
za

s 
re

tra
ba

ja
da

s.
 (C

o.
 C

op
rin

is
ph

ae
ra

. C
e.

 C
el

ifo
rm

a)
. J

, K
 y

 M
. R

as
go

s 
m

es
os

có
pi

co
s 

de
 la

 a
so

ci
ac

ió
n 

de
 fa

ci
es

 A
F3

. 

Se
 o

bs
er

va
n 

ni
ve

le
s 

de
 fa

ng
ol

ita
s 

in
te

rc
al

ad
as

 c
on

 fi
no

s 
ni

ve
le

s 
de

 a
re

ni
sc

as
 v

ol
ca

ni
cl

ás
tic

as
. L

. R
as

go
s 

a 
es

ca
la

 m
ic

ro
sc

óp
ic

a 
(T

r. 
Tr

iz
as

 v
ítr

ea
s.

 D
i. 

D
ia

to
m

ea
s)

. 



59 
 

AF2: Depósitos aluviales volcaniclásticos terminales 

 

Esta asociación de facies presenta 1 a 6 m de espesor y se encuentra en el dominio 

oriental y central. Limita en estrecha relación lateral y vertical con la asociación de facies 

AF3 (Depósitos lacustres someros) a través de superficies netas (Figura 5.1; LR). Se 

presenta en estratos tabulares de 0,5 a 2 m de espesor y continuidad lateral de decenas 

de metros con base ondulosa erosiva y techo neto plano (Figura 5.3 A). Se caracteriza 

por facies de vaques volcaniclásticos finos a medianos mal seleccionados, matriz 

sostén, masivos y con rasgos pedogenéticos (Figura 5.2 H). Se compone de una matriz 

cinerítica abundante con vitroclastos de trizas vítreas tobáceas tri- y poli-axonas bien 

preservadas y pómez lapillíticos subredondeados; cristaloclastos bien formados y 

fracturados; litoclastos volcánicos gris azulados tamaño arena; y trazas fósiles 

asignadas a Coprinisphaera isp. fracturadas y deformadas que se interpretan como 

“copriclastos” (Figura 5.2 H e I). Todos los componentes del esqueleto están dispersos 

de manera caótica.  

Los rasgos pedogenéticos se encuentran hacia el tope de los estratos tabulares y 

no presentan horizonación definida. El rasgo pedogenético principal corresponde a 

bioturbación dada por abundantes raicillas oscuras carbonosas, rizoconcreciones 

verticales y horizontales, y trazas fósiles de tubos verticales a horizontales. En 

ocasiones es posible observar una estructura en bloque difusa. 

 

Interpretación 

 

La facies de vaques volcaniclásticos mal seleccionados y masivos dispuestos en 

niveles de geometría tabular con base neta ondulosa se interpreta como depósitos de 

flujos gravitacionales arenosos densos no canalizados (Blair y McPherson, 1994, Miall, 

1996). Los rasgos pedogenéticos sobreimpuestos asociados a abundante bioturbación 

permiten interpretar un escaso desarrollo de paleosuelos (Bullock et al., 1985). El 

abundante aporte volcaniclástico definido por las características composicionales, 

texturales y la preservación de materiales volcaniclásticos en correlación con los 

depósitos de la AF1 (Depósitos aluviales volcanicásticos) y la relación espacial que 

presenta con la AF3 (Depósitos lacustres someros) permite interpretar que la asociación 

AF2 corresponde a depósitos aluviales volcaniclásticos terminales (Bilmes et al., 2014; 

Petrinovic y D’Elia, 2018). 
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AF3: Depósitos lacustres someros 

 

Esta asociación de facies se presenta solo en el sector norte del dominio oriental y 

central (Figura 5.1; LR). Posee 10 a 12 m de espesor, 200 m de extensión lateral con 

base no expuesta y una estrecha relación lateral y vertical con la asociación de facies 

AF2 (Depósitos aluviales volcaniclásticos terminales) a través de superficies netas 

(Figura 5.3 A y B). Se caracteriza por una intercalación de facies de fangolitas 

laminadas, areniscas volcaniclásticas y vaques volcaniclásticos (Figura 5.2 J, K y 5.3). 

La facies de fangolitas laminadas se encuentra en niveles de 0,1 a 0,3 m de espesor 

con base y techo neto, que se agrupan en paquetes tabulares de 1 a 3 m de espesor. 

Posee color blanco, buena selección y estructura de laminación planar y ocasionalmente 

ondulítica. Se compone de trizas vítreas, arcillitas y abundantes diatomeas con micro-

cristales dispersos (Figura 5.2 L). En estos niveles se distingue además difusas trazas 

fósiles con forma de túbulos y microtúbulos. La facies de areniscas volcaniclásticas se 

presenta en niveles tabulares y continuos de 0,1 a 0,3 m de espesor que intercalan entre 

niveles de fangolitas. Poseen base neta ondulosa y techo neto plano (Figura 5.2 M). Es 

una arenisca media, bien seleccionada, clasto sostén con estructura masiva a gradación 

normal en líticos e inversa en pómez y calcos de carga hacia la base. Se compone de 

vitroclastos pumíceos subredondeados y litoclastos gris azulados subredondeados 

(Figura 5.2 M). La facies de vaques volcaniclásticos se presenta en cuerpos tabulares y 

continuos de base neta e irregular. Posee tamaño de grano fino, es mal seleccionada, 

matriz sostén y masiva. Se compone de matriz cinerítica abundante. El esqueleto 

presenta vitroclastos pumíceos lapillíticos y litoclastos gris azulados dispersos en forma 

caótica. Algunos niveles presentan hacia la base concentrados lapillíticos de geometría 

lenticular con base erosiva cóncava hacia arriba de 0,1 a 0,5 m de espesor y 0,5 a 1 m 

de extensión lateral. 

 

Interpretación 

 

La facies de fangolitas con laminación planar a ondulítica con diatomitas dispuestas 

en cuerpos tabulares y continuos se interpreta como depósitos generados por 

decantación suspensiva en ambientes subácueos de baja energía y eventual retrabajo 

por corrientes oscilatorias (Fielding, 2010). Los delgados niveles de areniscas 

volcaniclásticas bien seleccionadas que intercalan en la sucesión de fangolitas se 

pueden asociar a depósitos gravitacionales eventuales (Giovanoli 1990, Fielding 2010). 

Con respecto a los depósitos de vaques volcaniclásticos masivos con bases lapillíticas,  
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se interpretan como depósitos de flujos gravitacionales densos (Smith, 1986; Sturm y 

Matter, 1978, Giovanoli, 1990). Los procesos depositacionales interpretados en conjunto 

con la composición, textura y preservación de los materiales volcaniclásticos permiten 

interpretar esta asociación de facies como depósitos lacustres someros con proliferación 

de diatomeas y eventos episódicos de resedimentación volcaniclástica (Gani y 

Batachayra, 2007; Fielding, 2010; Bilmes et al., 2014; Petrinovic y D’Elia, 2018). 

 

5.1.2. Secuencia Depositacional A2 

 

La Secuencia Depositacional A2 posee de 20 a 170 m de espesor y se presenta en 

afloramientos continuos y extensos localizados a lo largo del dominio oriental y el 

extremo sur de todos los dominios de la cuenca (Figura 5.1). Está limitada en la base 

con la A1 por la discontinuidad S2 y mediante una no-conformidad con el sustrato, 

mientras que el techo se limita por la discontinuidad S3. Se compone de 4 asociaciones 

de facies cuyas características e interpretaciones permitieron definir distintas 

condiciones de transporte y depositación (Anexo 4; AF4, AF5, AF6 y AF7). 

 

AF4: Depósitos de corrientes piroclásticas 

 

Esta asociación de facies posee espesores aflorantes de 50 a 170 m y continuidad 

lateral por decenas de kilómetros, encontrándose limitada topográficamente por altos 

del sustrato que limitan la cuenca en sus márgenes (Figura 5.1; LR, G, P, C, PF y Ch). 

A gran escala posee un arreglo arquitectural en estratos tabulares horizontales de 

contactos difusos con continuidad lateral por decenas de kilómetros que de sur a norte 

poseen espesores variables de 5 a 0,5 m correspondientemente (Figura 5.4 A y B). Los 

estratos se caracterizan por facies de tobas lapillíticas masivas de color castaño 

compuestas de una matriz tobácea cinerítica con vitroclastos de trizas vítreas tobáceas 

bi- tri- y poli-axonas bien preservadas y pómez lapillíticos; cristaloclastos mayormente 

sub a euhedrales fracturados de cuarzo, biotita y feldespatos; y en menor medida 

litoclastos volcánicos gris azulados y rojizas tamaño arena media a gruesa (Figura 5.4 

C y D). En la región sur, hacia la base de los estratos más potentes es común encontrar 

facies de brechas líticas que se disponen en cuerpos de geometría lenticular con techo 

convexo hacia arriba y 0,3 a 0,5 m de espesor máximo y 1 a 5 m de extensión lateral. 

Esta facies posee estructura masiva y es muy mal seleccionada. Se compone de una 

matriz tobácea con esqueleto disperso de litoclastos subangulosos de tamaño lapilli a 

bloque de volcanitas andesíticas azuladas y riolíticas rojizas y sedimentitas de vaques 

volcaniclásticos similares a la AF1 (Figura 5.4 D y E). 
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Interpretación 

 

La facies de tobas lapillíticas masivas mal seleccionadas así como la facies de 

brechas líticas masivas se interpreta como producto de la depositación de una corriente 

piroclástica caracterizada por una zona de límite de flujo inferior dominada por el escape 

de fluidos (Branney et al., 2002). La gran extensión areal, la relación de onlap con el 

sustrato de los márgenes de cuenca, la ausencia de discontinuidades internas, la 

disminución de los espesores en el arreglo arquitectural tabular continuo de sur a norte, 

junto con la facies de brechas que indica mayor competencia de la corriente hacia el 

sector sur de la cuenca (facies de brechas líticas), permiten interpretar que la 

depositación ocurrió debido a corrientes piroclásticas topográficamente confinadas por 

los márgenes de la cuenca con dirección de transporte SSW – NNE (Branney et al., 

2002). 

 

AF5: Depósitos de corrientes piroclásticas con alteración en fase vapor 

 

Esta asociación de facies se presenta intercalada en la sección media de la 

secuencia depositacional A2, se distribuye en forma discontinua por la región sur de la 

cuenca y a lo largo de todo el dominio oriental de la misma (Figura 5.1; LR, G, PF y Ch). 

Se limita en base y techo por superficies netas que la separan de la asociación de facies 

AF4 (Depósitos de corrientes piroclásticas). La base constituye una superficie ondulosa, 

y su techo sigue la geometría del depósito (Figura 5.4 A). A gran escala posee espesores 

y geometrías que varían dentro de la cuenca en dirección S – N. En la región sur posee 

espesores de 25 a 30 m, geometría lenticular con techo plano y base cóncava hacia 

arriba y se limita lateralmente por bloques de altos del sustrato de la cuenca (Figura 5.5 

A). En la región central del dominio oriental posee espesores de 10 a 3 metros, 

geometría lenticular de base plana y techo convexo hacia arriba y extensión lateral de 1 

a 5 km (Figura 5.5 B). Internamente se caracteriza por presentar una facies inferior y 

una facies superior. La facies inferior es de color blanco a gris claro y se compone de 

tobas lapillíticas moderadamente bien seleccionadas, clasto sostén, con estructura 

masiva a estratificación entrecruzada planar en sets de pequeña escala, muy difusos. 

Se compone de trizas vítreas tobáceas bi- tri- y poli-axonas muy bien preservadas; 

abundantes cristaloclastos euhedrales a subhedrales con tamaño máximo de 3 mm de 

cuarzo, biotita y feldespatos fracturados; y vitroclastos lapilliticos subangulosos muy 

vesiculados con tamaños máximos de 0,5 a 1 cm. La facies superior se caracteriza por 

tobas lapillíticas de color rojizo claro a rosado, masivas, mal seleccionadas y 

compuestas por trizas vítreas bi- tri- y poli-axonas muy bien preservadas con 
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abundantes vitroclastos pumíceos lapillíticos de hasta 3 cm; cristaloclastos euhedrales 

a subhedrales de cuarzo, biotita y feldespatos bien desarrollados y fracturados; y en 

menor medida, litoclastos volcánicos andesítico y riolíticos subangulosos de tamaño 

lapilli (Figura 5.4 F). Esta facies es algo más clara y friable hacia la base, siendo que el 

color rojizo, la dureza y el desarrollo de disyunción columnar aumentan gradualmente 

hacia el techo, donde las trizas y pómez llegan a estar reemplazados por sílice amorfa 

(Figura 5.4 F y G). 

  

Interpretación 

 

La facies inferior de tobas lapillíticas masivas bien seleccionadas con estratificación 

de pequeña escala difusa se interpreta como producto de la depositación de una 

corriente piroclástica diluida generada por una zona de límite de flujo inferior dominada 

por escape de fluidos y tracción (Branney et al., 2002). La facies superior de tobas 

Figura 5.5 Fotografías panorámicas de la secuencia A2 y las diferencias arquitecturales de la asociación 

de facies AF5. A. Fotografía tomada en la región sur del dominio oriental (Fig. 5.1). Se observa la AF5 

con geometría lenticular de techo plano y base cóncava hacia arriba siendo topográficamente limitada por 

altos internos de basamento pre-neógeno. B. Fotografía tomada en la región central del dominio oriental 

(Fig. 5.1). Se observa la AF5 con geometría lenticular de techo convexo hacia arriba y base plana. 
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lapillíticas masivas mal seleccionadas se interpreta como producto de la depositación 

de una corriente piroclástica cuya zona de límite de flujo inferior es dominada por el 

escape de fluidos (Branney et al., 2002). La relación espacial entre la facies inferior y 

superior junto a la variación de espesor y los cambios de geometría de la asociación 

sugieren una depositación conjunta debida a una corriente piroclástica con dirección de 

flujo SSW – NNE que en el sur se deposita topográficamente confinada y hacia el norte 

se desconfina y se vuelve lobular (Branney et al., 2002). La disyunción columnar, el 

aumento en la intensidad de la coloración y los procesos de desvitrificación de la matriz 

tobácea por microcristalización pervasiva en la facies superior indican una litificación 

debida a microcristalización por alteración en fase vapor (Cas y Wright, 1987; Streck y 

Grunder, 1995). 

 

AF6: Depósitos de bajadas volcaniclásticas 

 

Esta asociación de facies se encuentra en la sección superior de la secuencia 

depositacional A2. Se presenta en el dominio oriental y el sector sur de la cuenca como 

afloramientos de entre 10 y 50 m de espesor y decenas de metros de extensión lateral 

mínima (Figura 5.1; G, C y P; 5.4 B). Posee relación vertical con la asociación AF4 

(Depósitos de corrientes piroclásticas), sobre la que se apoya mediante una superficie 

de discontinuidad difusa. Se caracteriza por facies de vaques volcaniclásticos medios a 

gruesos con escaso desarrollo de paleosuelos que se disponen en cuerpos tabulares 

de 0,80 a 1,80 m de espesor y continuidad lateral de decenas de metros (Figura 5.4 B). 

La base de estos cuerpos son superficies difusas e irregulares, siendo que el tope se 

caracteriza por el desarrollo de paleosuelos (Figura 5.4 H). Internamente los cuerpos 

son mal seleccionados, matriz sostén y poseen estructura general masiva que en forma 

ocasional al techo se distingue estratificación horizontal y entrecruzada planar muy 

difusa. La matriz se compone de trizas vítreas bi- tri- y poli-axonas bien preservadas y 

microscristales félsicos y opacos de 50 micrones dispersos. El esqueleto presenta 

vitroclastos de pómez lapillíticos subredondeados de 0,2 a 2 cm máximo dispersos; y 

litoclastos volcánicos gris azulados de tamaño arena gruesa a media subredondeados 

caóticamente dispersos. 

Los paleosuelos se presentan al tope de los niveles tabulares y no presentan 

horizonación marcada. El principal rasgo pedogenético es la presencia de nódulos de 

carbonato de calcio de entre 5 y 10 cm de longitud y 3 a 4 cm de diámetro con 

geometrías subesféricas a elongadas y orientación general vertical (Figura 5.4 H). Cabe 

resaltar que esta asociación de facies resulta de difícil reconocimiento y distinción con 

respecto a la asociación de facies AF4 (Depósitos de corrientes piroclásticas) y se 
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evidencia por las superficies basales difusas e irregulares de los distintos niveles, la 

mayor proporción de litoclastos arenosos, y los endurecimientos de carbonato de calcio. 

 

Interpretación 

 

La facies de vaques volcaniclásticos medios a gruesos mal seleccionados 

dispuestos en niveles de geometría tabular con base irregular se interpreta como 

depósitos de flujos gravitacionales no canalizados (Blair y McPherson, 1994; Miall, 1996; 

Smith, 1986). Los rasgos pedogenéticos de concreciones de carbonato de calcio 

ubicados al tope de los niveles indican un pobre desarrollo de paleosuelos interpretado 

como producto de la precipitación de carbonato en cortos periodos de exposición 

subaérea (Retallack, 2001; Sacristán-Horcajada et al., 2016). El abundante aporte 

volcaniclástico definido por las características composicionales y texturales de la facies, 

su relación con la asociación AF4 (Depósitos de corrientes piroclásticas) y el escaso 

desarrollo de paleosuelos sugieren depósitos de bajadas volcaniclásticas producidos 

por reiterados episodios de resedimentación volcaniclástica que se separan por 

intervalos temporales relativamente cortos (Smith, 1988; Galloway y Hobday, 1996; 

Bilmes et al., 2014; Petrinovic y D’Elia, 2018).  

 

AF7: Depósitos de bajadas volcaniclásticas terminales 

 

Esta asociación de facies se encuentra en forma ocasional en la sección superior 

de la secuencia A2. Se presenta en afloramientos de 5 a 20 m de espesor ubicados en 

la región sur de los dominios occidental y central de la cuenca (Figura 5.1; Ch). Posee 

una relación vertical con las asociaciones de facies AF4 (Depósitos de corrientes 

piroclásticas) y AF6 (Depósitos de bajadas volcaniclásticas), sobre las que se apoya 

mediante una superficie de discontinuidad neta. La asociación se caracteriza por una 

intercalación de facies de vaques volcaniclásticos y areniscas volcaniclásticas. La facies 

de vaques volcaniclásticos se dispone en niveles de 2 a 10 m de espesor que se limitan 

por superficies netas (Figura 5.4 I). Internamente posee estructura de laminación planar 

difusa y se compone de una matriz cinerítica con trizas vítreas bi-, tri-y poli-axonas bien 

preservadas y pómez tobáceos de hasta 2 mm dispersos (Figura 5.4 J). Intercalando 

esta facies ocasionalmente se presentan niveles tabulares y continuos de 0,1 a 0,3 m 

de lapillitas clasto sostén moderadamente bien seleccionadas. La facies de areniscas 

volcaniclásticas posee granulometría media a fina, es bien seleccionada y clasto sostén. 

Se compone de litoclastos de volcanitas andesiticas gris azulados subredondeados y 

pómez lapillíticos subredondeados. Se presenta en sets tabulares a cuneiformes de 0,5 
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a 2 m con estructura interna de estratificación entrecruzada tangencial a la base que 

lateralmente pasa de 5º a 32º de inclinación. Las estratificaciones poseen de 0,1 a 0,2 

m de espesor y presentan gradación normal de interlámina. 

 

Interpretación 

 

La facies de vaques volcaniclásticos moderadamente bien seleccionados y 

laminados se interpreta como depósitos producidos por el transporte y la acumulación 

a partir de flujos turbulentos subaéreos asociados a procesos eólicos de 

resedimentación volcaniclástica (Smalley et al., 2011). Los depósitos lapillíticos bien 

seleccionados que intercalan se interpretan como depósitos de caída de lapilli (Branney 

et al., 2002). La facies de areniscas volcaniclásticas bien seleccionadas dispuestas en 

sets tabulares con estructuras de estratificación entrecruzada tangencial a la base se 

interpreta como depósitos producidos por el transporte y la acumulación de granos a 

través de flujos turbulentos subaéreos asociados a la depositación eólica (Miall, 1996). 

La relación vertical con las asociaciones AF4 (Depósitos de corrientes piroclásticas) y 

AF6 (Depósitos de bajadas volcaniclásticas) a través de una superficie neta y la 

intercalación de facies de vaques con una fuerte impronta volcaniclástica y areniscas 

con mayor proporción de litoclastos permiten interpretar a la asociación de facies AF7 

como depósitos eólicos asociados a bajadas volcaniclásticas terminales (Bilmes et al., 

2014; Petrinovic y D’Elia, 2018). 

 

5.1.3. Secuencia Depositacional A3 

 

La Secuencia Depositacional A3 posee 20 a 200 m de espesor y se presenta en 

afloramientos lateralmente continuos a lo largo de todos los dominios de la cuenca 

(Figura 5.1). Los mayores espesores se encuentran en los dominios occidental y central 

y disminuyen hacia el dominio oriental y la región sur de la cuenca. La secuencia se 

desarrolla sobre las secuencias A1, A2 y el basamento a través de la discontinuidad S3, 

y se limita al techo por la discontinuidad S4. Se compone de 5 asociaciones de facies 

cuyas características e interpretaciones permitieron definir distintas condiciones de 

transporte y depositación (Anexo 4; AF8, AF9, AF10, AF11, AF12 y AF13). 

 

AF8: Depósitos de canales fluviales con carga de fondo epiclástica gravosa 

 

Esta asociación de facies se observa en los dominios occidental y central de la 

cuenca (Figura 5.1; CP y LM). Se caracteriza por depósitos de niveles tabulares de 2 a 
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30 m de espesor y centenares a miles de metros de extensión lateral que se limitan 

verticalmente con las asociaciones de facies AF9 (Depósitos de canales fluviales con 

carga volcaniclástica mixta), AF10 (Depósitos de planicie de inundación fluvial) y AF11 

(Depósitos de corrientes piroclásticas) mediante superficies netas. Presentan base 

erosiva con geometría general plana cóncava hacia arriba, y techo plano y subhorizontal 

(Figura 5.6 A). Internamente los niveles mayores se componen de cuerpos 

conglomerádicos lenticulares y en menor medida tabulares que se limitan por superficies 

netas. Los cuerpos tabulares poseen conglomerados masivos a groseramente 

estratificados, moderadamente seleccionados y presentan espesores de 0,5 a 1,5 m y 

extensión laterales de cientos de metros. Los cuerpos lenticulares poseen base erosiva, 

1 a 2,5 m de espesor y de 5 a 20 m de extensión lateral. Los techos son planos aunque 

suelen estar truncados por los sucesivos cuerpos que se van amalgamando lateral y 

verticalmente. Se caracterizan por una facies de conglomerados gruesos 

moderadamente bien seleccionados, redondeados, clasto sostén, con escasa matriz de 

arena gruesa y estructura masiva o de estratificación entrecruzada planar de mediana 

escala (Figura 5.6 B). Es posible observar clastos imbricados en su eje b y una tenue 

gradación normal en el esqueleto con tamaños de clastos que de base a techo varían 

de 0,10 - 0,15 m a 0,5 – 0,10 m (Figura 5.6 C). Al tope de los cuerpos lenticulares raras 

veces se preservan facies de areniscas gruesas con estructura masiva a estratificación 

entrecruzada planar a horizontal y laminación ondulítica a masiva con concentrados de 

pómez. Composicionalmente el esqueleto gravoso es polimíctico, con líticos de 

basamento ígneo-metamórfico y volcánico en menor medida. Las areniscas se 

componen de líticos gris azulados subredondeados y escasos pómez lapillíticos 

dispersos.  

 

Interpretación 

 

La facies de conglomerados masivos a estratificados que integran cuerpos 

lenticulares amalgamados se interpreta como depósitos de relleno de canales 

producidos a partir de flujos fluidos confinados con carga de fondo gravosa y a partir de 

la migración de barras de interior de canal (Miall, 1996; Bridge, 2003). La facies de 

areniscas presente al tope de estos cuerpos representa la migración de formas de lecho 

arenosas y se asocia a la culminación de la agradación de los canales debido una 

disminución en el caudal y posterior abandono del mismo (Galloway y Hobday, 1996; 

Miall 1996; Bridge, 2003). La facies de conglomerados masivos dispuestos en cuerpos 

tabulares puede inferirse como producto de la depositación rápida a partir de flujos no 
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confinados relacionados a crecidas con alta concentración de sedimentos (Blair y 

McPherson, 1994; Miall, 1996; Bridge, 2003). La relación espacial vertical con el resto 

de las asociaciones de facies mediante superficies netas, la composición 

eminentemente epiclástica y polimíctica junto y la combinación de procesos 

depositacionales inferidos permite interpretar a la asociación de facies AF8 como 

depósitos de canales fluviales con carga de fondo epiclástica gravosa con episódicos 

Figura 5.6 Principales características de las asociaciones de facies AF8 y AF9 de la secuencia A3. A. 
Fotografía de campo de la asociación de facies AF8 y su relación espacial con las asociaciones AF9 y 
AF10. B. Estratificación entrecruzada planar de mediana escala. C. Clastos gravosos redondeados 

imbricados. D y E. Fotografía de campo de las relaciones espaciales laterales y verticales entre las 

asociaciones AF9 y AF10. F. Facies basales de gravas finas a sabulitas masivas con intraclastos de la 

asociación AF10. G. Estratificación entrecruzada planar de mediana escala con concentración de pómez 

en interláminas. H. Sets de estratificación entrecruzada planar de pequeña escala agrupadas en cosets. 

I. Rasgos microscópicos de las areniscas medias a gruesas. Matriz muy escasa a nula y esqueleto de Pz. 

Pómez. Lt. Líticos volcánicos gris azulados. 
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depósitos no canalizados de crecidas (Galloway y Hobday, 1996; Bridge, 2000). El 

análisis de paleocorrientes realizado en clastos imbricados en su eje b indica que los 

canales presentan una paleodirección de flujo general NNW – SSE (Figura 5.7). 

 

AF9: Depósitos de canales fluviales con carga volcaniclástica mixta 

 

Esta asociación de facies se presenta en todos los dominios de la cuenca (Figura 

5.1; LM, LR, G, PC, Ch, C y P). Se caracteriza por niveles lenticulares de 2 a 10 m de 

espesor y extensiones laterales aparentes de 50 a más de 200 m. En la vertical y lateral 

se encuentra relacionada a la asociación de facies AF10 (Depósitos de planicie de 

inundación fluvial; Figura 5.6 D, E y 5.8 A). La superficie basal de estos niveles se 

caracteriza por ser cóncava hacia arriba y fuertemente erosiva, y la superficie del techo 

es neta y plana, aunque en ocasiones puede pasar en transición a la asociación de 

facies AF10 o estar truncada por la base de otro nivel. Internamente, los niveles 

lenticulares presentan cuerpos de 1 a 5 m de espesor y entre 10 a 50 m de extensión 

lateral aparente que se limitan por superficies basales erosivas cóncavas hacia arriba 

(Figura 5.6 D y E). Los cuerpos se componen de arreglos granodecrecientes que, de 

base a techo, suelen presentar: a) sets de conglomerados finos a areniscas sabulíticas 

masivas con intraclastos tamaño bloque (Figura 5.6 F); b) sets de areniscas gruesas a 

medias con estratificación entrecruzada planar o en artesa con gradación normal de 

inter-lámina en pómez, agrupados en cosets lenticulares de 0,5 a 0,3 m de espesor y 1 

a 2 m de longitud (Figura 5.6 G); c) areniscas gruesas a medias con estratificación 

entrecruzada en artesa y entrecruzada planar de pequeña escala (Figura 5.6 H); y d) 

areniscas medias a finas con estructura de laminación plana a masiva. La selección en 

general es moderada a buena, son clasto sostén y la composición es monomíctica de 

líticos gris azulados subredondeados y pómez lapillíticos (Figura 5.6 I). Los clastos de 

pómez se encuentran en proporciones variadas entre escasos y muy abundantes. En 

ocasiones, las arenas medias a finas masivas pueden conformar vaques finos con 

matriz cinerítica a tobácea pulverulenta. 

 

Interpretación 

 

La facies de areniscas gravosas a sabulíticas masivas se interpreta como depósitos 

de relleno de canales producidos a partir de flujos confinados con carga de fondo 

arenosa, mientras que las facies de areniscas con estructuras de estratificación 

entrecruzada planar y entrecruzada en artesa de mediana escala se interpreta como 

producto de la migración de barras de interior de canal y ondulas tridimensionales (Miall, 
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1996; Bridge, 2003). La gradación a facies de areniscas medias a finas y vaques finos 

con estructura masiva a laminación ondulítica indica la generación de formas de lecho 

ligadas a una gradual disminución del caudal y posterior abandono del canal (Bridge 

2003). Si bien la composición en las areniscas es epiclástica y mayormente 

monomíctica, la abundancia de vitroclastos pumíceos lapillíticos y la matriz cinerítica a 

tobácea de los vaques sugieren un importante aporte volcaniclástico. De esta manera, 

la composición y características texturales y de preservación de los componentes 

volcaniclásticos junto con los procesos depositacionales inferidos y la íntima relación 

espacial vertical y lateral con la asociación AF10 (Depósitos de planicie de inundación 

fluvial) permiten interpretar a la asociación de facies AF9 como depósitos de canales 

fluviales con carga volcaniclástica mixta (Miall 1996; Gibling, 2006).  

Las paleocorrientes sugieren una paleodirección de flujo predominante con 

dirección al SSE que en el sector sur de todos los dominios de la cuenca tienden a 

confluir hacia el interior de la misma con paleodirecciones de W a E y de S a N (Figura 

5.7).  

 

AF10: Depósitos de planicie de inundación fluvial 

 

Esta asociación de facies se presenta en todos los dominios de la cuenca, siempre 

relacionada vertical y lateralmente a la asociación de facies AF9 (Depósitos de canales 

fluviales con carga volcaniclástica mixta; Figura 5.1; LM, LR, G, PC, Ch, C y P). Se 

caracteriza por presentar geometría tabular, espesores de 0,5 a 5 m y ser lateralmente 

continua por decenas a más de 200 m. Se limita en base por superficies netas 

horizontales o pasajes transicionales difusos desde la asociación AF9 y en techo por 

superficies netas horizontales que suelen se truncadas por superficies erosivas de la 

asociación AF9 (Figura 5.6 D, E y 5.8 A). Se caracteriza por facies de fangolitas, 

areniscas y vaques gruesos a medios masivos con rasgos pedogenéticos. La facies de 

fangolitas posee selección moderadamente buena y estructura masiva a laminada 

(Figura 5.8 B). Se compone de arcilitas, trizas vítreas y ocasionales fragmentos de 

diatomeas con escasos cristales de cuarzo y feldespatos, líticos de granulometría arena 

fina y pómez lapillíticos dispersos. En ocasiones esta facies rellena cuerpos de 

geometría lenticular con base erosiva cóncava hacia arriba (Figura 5.8 A). La facies de 

areniscas y vaques gruesos a medios intercala entre la facies de fangolitas y se presenta 

en niveles tabulares a levemente lenticulares de base neta con geometría plana 

subhorizontal (Figura 5.8 A). Internamente posee estructura masiva y ocasionalmente 

presenta laminación ondulítica en el techo y se compone de líticos subredondeados gris 

azulados y pómez lapillíticos subredondeados dispersos caóticamente (Figura 5.8 C). 
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Los rasgos pedogenéticos principales corresponden a trazas fósiles con abundantes 

raicillas, rizoconcreciones verticales y horizontales y evidencias de bioturbación por 

tubos horizontales y verticales (Figura 5.8 E y F).  

  

Interpretación 

 

La facies de fangolitas masivas a laminadas tabulares o que rellenan cuerpos 

lenticulares permiten interpretar procesos depositacionales vinculados a la decantación 

de sedimentos en suspensión. Las facies de areniscas y vaques gruesos a medios 

masivos corresponden a flujos esporádicos vinculados a depósitos de crecidas en manto 

(Miall, 1996; Bridge, 2003). Los rasgos pedogenéticos asociados a trazas fósiles y la 

ausencia de otros procesos de formación de suelo permiten interpretar paleosuelos de 

Figura 5.7 Mapa de la cuenca de Collón Cura con la distribución de los paleflujos interpretados a partir 

de las asociaciones de facies AF8 (clastos imbricados:) y AF9 (estratificación entrecruzada en artesa, 

planar y ondulítica). Referencias de ubicación en Figura 5.1. 

 



74 
 

escaso a muy escaso desarrollo (Bullock et al., 1985). El conjunto de facies sumado a 

las características composicionales, texturales y de preservación de materiales 

volcaniclásticos y el escaso a nulo desarrollo de paleosuelos permiten interpretar esta 

asociación de facies como depósitos de planicie de inundación fluvial con eventual 

relleno de canales abandonados y eventos de desborde del canal principal durante 

crecidas con un importante aporte volcaniclástico y periodos de tiempo de exposición y 

estabilidad muy cortos (Miall, 1996; Bridge, 2003; Petrinovic y D’Elia, 2018). 

 

AF11: Depósitos de acumulación eólica 

 

Esta asociación de facies se presenta en todos los dominios de la cuenca (Figura 

5.1; LM, G, Ch). Se caracteriza por niveles tabulares de 2 a 11 m de espesor y 

extensiones laterales de decenas de metros. Apoya sobre las asociaciones de facies 

AF10 (Depósitos de planicies de inundación fluvial) y en menor medida AF9 (Depósitos 

de canales fluviales de carga volcaniclástica mixta) mediante superficies planas 

subhorizontales y netas. Hacia el techo y lateralmente suele estar truncadas por 

superficies erosivas de la asociación de facies AF9. Internamente a los niveles se 

distinguen sets tabulares a cuneiformes de 1,5 a 3 m de espesor limitados por 

superficies netas con facies de areniscas medias a finas bien seleccionadas, clasto 

sostén, y compuestas de líticos gris azulados subredondeados y pómez 

subredondeados tamaño lapilli (Figura 5.8 F, G y H). Internamente los sets poseen 

estructura de estratificación horizontal a tangencial hacia la base (Figura 5.8 F y G). 

 
Interpretación 

 

Las facies de areniscas medias a finas bien seleccionadas dispuestas en sets 

tabulares con estructuras de estratificación entrecruzada horizontal a tangencial a la 

base se interpretan como depósitos producidos por el transporte y la acumulación por 

caída de granos a través de flujos turbulentos subaéreos (Miall, 1996; Tripaldi y 

Limarino, 2008). Considerando los procesos depositacionales inferidos y la relación 

espacial con las asociaciones de facies AF9 (Depósitos de canales fluviales de carga 

volcaniclástica mixta) y AF10 (Depósitos de planicies de inundación) se puede 

interpretar que esta asociación de facies corresponde a depósitos de acumulación 

eólica, probablemente asociados a la migración de dunas o protodunas de interacción 

fluvial (Tripaldi y Limarino, 2008). 

 

 



75 
 

 

 

Figura 5.8 Principales características de las asociaciones de facies AF10 y AF11 de la secuencia A3. A. 
Fotografía panorámica de la relación espacial y aspecto de las asociaciones AF9 y AF10. B. Fangolitas 

laminadas. C. Facies de vaques y areniscas medias a gruesas masivas con pómez lapillíticos. D y E. 
Rasgos generales de exposición, raicillas abundantes en facies de fangolitas masivas (E) y bioturbación 
de trazas tubulares verticales en facies de areniscas gruesas a medias. F y G. Niveles de la asociación 

AF11. Areniscas medias a finas muy bien seleccionadas con estructura entrecruzada tangencial de bajo 

a alto ángulo. H. Láminas entrecruzadas con gradación normal en pómez. 
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AF12: Depósitos de corrientes piroclásticas 

 

Esta asociación de facies se encuentra intercalada en la sección media y superior 

de la secuencia a lo largo de todos los dominios de la cuenca. Presenta espesores de 1 

a 30 m y continuidad lateral por más de 10 km (Figura 5.1; CP, LM, LR y Ch). Se 

relaciona verticalmente con las asociaciones de facies AF9 (Depósitos de canales 

fluviales de carga volcaniclástica mixta) y AF10 (Depósitos de planicies de inundación 

fluvial). La asociación posee geometría tabular y una disminución del espesor que en 

general se observa de W a E. Se caracteriza por facies de tobas lapillíticas masivas de 

color blanco a rosado, compuestas por una matriz tobácea de trizas vítreas bi- tri- y 

poliaxonas bien preservadas y esqueleto de vitroclastos pumíceos lapillíticos; litoclastos 

de basaltos/andesitas y riolitas subangulosos de coloraciones gris azuladas y rojizas de 

tamaño de grano sábulo a grava; y cristaloclastos sub a euhedrales fracturados de 

cuarzo, biotita y feldespatos. Todos los componentes se encuentran dispersos de 

manera caótica (Figura 5.9 A y B). Hacia el tope de la asociación aumenta el color rojizo 

y grado de consolidación junto con el desarrollo de disyunción columnar. El tope de esta 

facies se vincula con facies de 1 a 5 m de espesor de lapillitas bien seleccionadas, clasto 

sostén, y con estructuras de laminación planar horizontal y de impactos balísticos 

(Figura 5.9 C y D).  

 

Interpretación 

 

La facies de tobas lapillíticas masivas mal seleccionadas se interpretan como 

producto de la depositación de una corriente piroclástica cuya zona de límite de flujo 

inferior es dominada por el escape de fluidos (Branney et al., 2002). La facies de lapillitas 

clasto sostén, bien seleccionadas y laminadas se interpretan como producto de una 

segregación tractiva debida a una zona de límite de flujo inferior dominada por tracción 

(Branney et al., 2002). El aumento en la intensidad de la coloración rojiza junto con la 

consolidación y la presencia de disyunción columnar indica una litificación debida a 

microcristalización por alteración en fase vapor (Cas y Wright, 1987; Streck y Grunder, 

1995). Las facies junto con la geometría tabular continua y la disminución de los 

espesores de W a E permiten interpretar a esta asociación como corrientes piroclásticas 

en manto o en abanico con una paleodirección de flujo W – E (Branney et al., 2002).  
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AF13: Coladas de lava  

 

Esta asociación de facies se encuentra hacia la base y el techo de la secuencia A3. 

Posee geometría tabular y espesores que varían de 2 a 30 metros y continuidad lateral 

por kilómetros (Figura 5.10 A). Se distribuye por el sector norte del dominio oriental y se 

continúa por el dominio central con una marcada disminución en el espesor. Se limita 

en base y techo por superficies netas y planas, aunque pueden volverse ondulosas y 

seguir las irregularidades del sustrato (Figura 5.10 A). Está compuesta por sucesivos 

niveles de 2 a 10 m de espesor. Cada nivel se caracteriza por un roca de color violáceo 

oscuro con estructura masiva en la base que hacia el tope aumenta el grado de 

vesicularidad y puede llegar a presentar estructura fluidal (Figura 5.10 B y C). 

Internamente, cada nivel presenta textura porfírica, compuesta por una pasta afanítica 

en la cual se distinguen fenocristales de olivinas. En corte delgado se observan los 

fenocristales de olivinas con sus bordes alterados a iddingsita inmersos en una pasta 

de textura intergranular a intersertal - hialoofítica, compuesta mayormente por 

microcristales de plagioclasa, abundantes minerales de opacos y nula a variable 

Figura 5.9 Principales características de la asociación de facies AF12 de la secuencia A3. A. Fotografía 

de campo y aspecto de la asociación AF12 con aumento de litificación hacia el tope. B. Facies de tobas 

lapillíticas masivas. C y D. Facies de tobas lapillíticas con laminar planar que se acomoda a obstáculos 

del sustrato y con impactos balísitcos. 
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proporción de vidrio volcánico (Figura 5.10 D). La roca sobre la que se deposita esta 

asociación de facies suele presentar cambios de coloración dados por alteraciones junto 

al contacto (Figura 5.10 B).  

Interpretación 

 

De las características expuestas se puede interpretar que esta asociación de facies 

corresponde a flujos de lava fluidales de tipo compuesto que conforman un campo de 

lava de composición basáltica (Németh y Martin, 2007; Németh, 2010). Debido a su 

distribución y variación de espesor, estos flujos habrían tenido foco eruptivo al NE de la 

cuenca, en cercanías de la región de La Rinconada. 

 

 
 

 

Figura 5.10 Principales características de los depósitos de coladas de lava de la secuencia A3. A. Fotografía 

panorámica de afloramiento de los depósitos en la base de la secuencia A3 con forma ondulosa. B. Foto de 

afloramiento del nivel lávico inferior apoyando sobre la secuencia A2 y generando cambios en la coloración 
de la misma. También se observan texturas masivas a la base y aumento de vesiculación al techo. C. Niveles 

del tope con textura vesicular fluidal. D. Rasgos microscópicos. Fenocristales de olivinas con bordes 

alterados a iddingsita en una pasta de textura pilotáxica. 
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5.1.4.  Secuencia Depositacional A4 

 

La secuencia depositacional A4 se presenta en afloramientos de 10 a 60 m de 

espesor distribuidos por la parte central de todos los dominios de la cuenca en forma de 

extensas y continuas planicies aterrazadas hacia el valle del Rio Collón Cura, y en 

localizados puntos a lo largo de los márgenes de los dominios occidental y oriental de 

la cuenca (Figura 5.1). La secuencia se desarrolla sobre la superficie de discontinuidad 

S4 y se compone de 2 asociaciones de facies cuyas interpretaciones permitieron definir 

distintas condiciones de transporte y depositación (Anexo 4; AF14 y AF15). 

 

AF14: Depósitos de canales fluviales con carga de fondo epiclástica gravosa 

 

Esta asociación de facies se presenta en todos los dominios de la cuenca en forma 

de niveles tabulares de 25 a 30 m de espesor y kilómetros de extensión, que se disponen 

en grandes planicies y niveles aterrazados (Figura 5.1; LM, G, PC, P y C; 5.11 A). Las 

planicies como los niveles aterrazados se caracterizan por cuerpos lenticulares de 1 a 

2,5 m de espesor y 5 a 20 m de extensión lateral con base erosiva cóncava hacia arriba 

y techo neto y plano (Figura 5.11 A y B). Algunos cuerpos que intercalan poseen 

geometría tabular con espesores de 0,5 a 2 m y decenas de metros de extensión lateral. 

Los cuerpos lenticulares se componen de facies de conglomerados gruesos con clastos 

redondeados, moderadamente bien seleccionados y clasto sostén con matriz arenosa 

escasa. Poseen estructura masiva o de estratificación entrecruzada planar de mediana 

escala a estratificación horizontal. En general presentan gradación normal de gravas 

gruesas con clastos de 20 cm máximo a gravas medias y clastos imbricados en su eje 

b (Figura 5.11 C y D). En escasas oportunidades la facies conglomerádica grada a 

niveles de areniscas gruesas con estructura masiva a estratificación entrecruzada planar 

a horizontal y laminación ondulítica con concentrados de pómez (Figura 5.11 B y E). 

Composicionalmente el esqueleto gravoso es polimíctico, con composiciones de 

basamento ígneo metamórfico y volcánico. 

 

Interpretación 

 

La facies de conglomerados con clastos redondeados y estructura masiva dispuesta 

en cuerpos lenticulares amalgamados se interpreta como relleno de canales producidos 

a partir de flujos diluidos confinados. La facies de conglomerados con estratificación 
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entrecruzada planar es producto de la acumulación a partir de la migración de barras 

longitudinales de interior de canal (Miall, 1996, Bridge 2003). Las areniscas presentes 

al tope de rellenos de canal gravosos representan la formación de formas de lecho 

arenosas que representan la culminación de la agradación de los canales debido a una 

disminución en la capacidad de transporte y posterior abandono de los mismos 

(Galloway y Hobday 1996; Miall 1996; Bridge 2003). La facies de conglomerados con 

clastos redondeados masivos dispuestos en cuerpos tabulares se interpreta como 

producto de la depositación eventual y rápida a partir de flujos gravitatorios de 

sedimentos no confinados (Blair y McPherson 1994, Miall 1996, Bridge 2003). A partir 

de las características composicionales y texturales descriptas se interpreta que esta 

asociación de facies corresponde a depósitos de canales fluviales con carga de fondo 

epiclástica gravosa que en menor medida presenta eventuales depósitos de crecida 

(Galloway y Hobday 1996; Bridge 2000). El análisis de paleocorrientes realizado en 

clastos imbricados en su eje b indica que estas fajas de canales presentaban una 

Figura 5.11 Principales características de la asociación de facies AF14. A. Fotografía general de 

afloramiento y niveles aterrazados de fondo. B. Cuerpo lentiforme de base erosiva cóncava hacia arriba 

de la asociación de facies AF14 que incide en un nivel con paleosuelos de la asociación AF15. C. 
Fotografía de campo de un nivel de la asociación AF14 con estructuras de estratificación entrecruzada 
planar de gran escala. D. Niveles de gravas con clastos imbricados. E. Facies de areniscas con laminación 

ondulítica y pómez lapillíticos. 
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paleodirección de flujo general hacia el SE y localmente hacia la región sur de todos los 

dominios se vuelve de S a N (Figura 5.12).  

  

AF15: Depósitos aluviales epiclásticos 

 

Esta asociación de facies se presenta asociada a los márgenes de la cuenca en los 

dominios occidental y oriental (Figura 5.1; G y Ch). Posee espesores que varían de 10 

a 60 m y se relaciona lateral y verticalmente con la asociación de facies AF13 (Depósitos 

de canales fluviales con carga de fondo epiclástica gravosa). Internamente presenta 

niveles tabulares a levemente lenticulares de 1 a 5 m de espesor y de 50 a más de 200 

m de continuidad que poseen base irregular plana a levemente cóncava hacia arriba y 

tope neto (Figura 5.13 A). Los niveles se caracterizan por presentar intercalaciones de 

Figura 5.12 Mapa de la cuenca de Collón Cura con la distribución de los paleflujos interpretados a partir 

de las asociaciones de facies AF13 y AF14 (clastos imbricados). Referencias de ubicación en Figura 5.1. 
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facies de conglomerados muy mal seleccionados, brechas masivas y areniscas 

sabulíticas mal seleccionadas con rasgos pedogenéticos. La facies de conglomerados 

muy mal seleccionados son matriz sostén y poseen estructura masiva a gradación 

normal en esqueleto. La matriz es de arena media a gruesa mal seleccionada y el 

esqueleto es de clastos angulosos a subredondeados. El esqueleto se compone de 

líticos ígneo metamórficos y volcánicos basalto/andesíticos, según la unidad de 

basamento pre-neógeno presente en el margen de cuenca adyacente. La facies de 

brechas masivas poseen abundante matriz arenosa y litoclastos angulosos de tamaño 

de grano que varía de 0,50 – 1,5 m máximo de igual composición que los conglomerados 

(Figura 5.13 B (volcánicos) y 5.13 C (ígneo-metamórficos)). La facies de areniscas 

sabulíticas se encuentra intercalando entre los niveles conglomerádicos (Figura 5.13 D). 

Se caracteriza por areniscas medias a gruesas de igual textura y composición que la 

matriz arenosa de las facies conglomerádicas. Poseen estructura masiva a 

estratificación horizontal y estratificación entrecruzada planar hacia el techo, se 

componen de clastos sabulíticos de líticos angulosos y pómez lapilliticos dispersos y 

suelen intercalar lentes difusos de conglomerados finos. Los niveles de areniscas 

presentan rasgos pedogenéticos como abundantes agregados discontinuos de costras 

y nódulos petrocálcicos y rizoconcreciones de carbonato de calcio (Figura 5.13 C). 

 

Interpretación 

 

La facies brechas masivas muy mal seleccionadas en niveles de geometría tabular 

con base neta irregular se interpretan como depósitos de flujos gravitacionales de 

sedimentos no canalizados (Blair y McPherson, 1994; Miall, 1996). La facies de 

conglomerados masivos a estratificados con geometrías lenticulares responden a 

rellenos basales de pequeños canales producidos por flujos fluidos confinados con 

carga de fondo gravo-arenosa. La facies de areniscas sabulíticas con estructuras de 

estratificación plana a entrecruzada planar corresponden a flujos diluidos no confinados 

(Miall, 1996). Los rasgos pedogenéticos sobreimpuestos a los depósitos de areniscas 

indican un moderado desarrollo de paleosuelos debido a la precipitación de carbonato 

en periodos de exposición subaérea relativamente estables (Retallack, 2001; Sacristán-

Horcajada et al., 2016). Teniendo en cuenta las características composicionales y 

texturales, esta asociación de facies puede ser interpretada como depósitos aluviales 

epiclásticos de sectores proximales (Galloway y Hobday, 1996). 
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Figura 5.13 Principales características de la asociación de facies AF14 de la secuencia A4. A. Fotografía 

panorámica de la asociación de facies en el perfil SP (San Pedro). Se observa la geometría tabular de los 
distintos niveles. B. Brechas masivas muy mal seleccionadas matriz sostén con clastos de vulcanitas. C. 
Niveles lenticulares de conglomerados a brechas masivas con clastos ígneo-metamórficos y abundantes 
rizoconcreciones. D, E y F. Intercalaciónes de areniscas muy mal seleccionadas y masivas con 

conglomerados y brechas. G. Areniscas masivas muy mal seleccionadas con abundantes costras 

petrocalcicas y rizoconcreciones. 
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5.2. Paleoambientes de las Secuencias Depositacionales 

 
5.2.1. Secuencia Depositacional A1 

 

La Secuencia Depositacional A1 se compone de 3 asociaciones de facies 

interpretadas como Depósitos aluviales volcaniclásticos (AF1), Depósitos aluviales 

volcaniclásticos terminales (AF2) y Depósitos lacustres someros (AF3). 

Los Depósitos aluviales volcaniclásticos (AF1) se desarrollan en niveles tabulares 

a cuneiformes adyacentes a bloques elevados de basamento del dominio oriental de la 

cuenca. Estos depósitos no presentan relación vertical ni horizontal visible con los 

demás depósitos de la secuencia, sin embargo, se relacionan composicional y 

texturalmente con los Depósitos aluviales volcaniclásticos terminales (AF2). Los 

Depósitos aluviales volcaniclásticos terminales (AF2) y lacustres volcaniclásticos 

someros (AF3) se encuentran en la región centro norte de los dominios oriental y central 

y presentan una íntima relación lateral y vertical. Son lateralmente continuos, se limitan 

por discontinuidades netas y se desarrollan en afloramientos con base no expuesta. 

Composicionalmente todos los depósitos se caracterizan por poseer una fuerte impronta 

volcaniclástica, denotada por la abundancia de trizas vítreas y fragmentos pumíceos 

bien preservados. 

Se interpreta que la Secuencia Depositacional A1 corresponde a un sistema aluvial 

volcaniclástico de relativo bajo gradiente que desemboca en un sistema de lago somero 

(Figura 5.14; Smith, 1986; Fisher y Smith, 1991; Bilmes et al., 2014). El aporte 

volcaniclástico es de carácter puntual y se evidencia por periodos de estabilidad con 

desarrollo de paleosuelos en los sistemas aluviales y la proliferación de diatomeas en 

los sistemas lacustres someros (Fisher y Smith, 1991; Smith et al., 1993).  

 

5.2.2. Secuencia Depositacional A2 

 

La Secuencia Depositacional A2 se compone de 4 asociaciones de facies 

interpretadas como Depósitos de corrientes piroclásticas (AF4), Depósitos de corrientes 

piroclásticas con alteración en fase vapor (AF5), Depósitos de bajadas volcaniclásticas 

(AF6) y Depósitos de bajadas volcaniclásticas terminales (AF7). 

Los Depósitos de corrientes piroclásticas (AF4) poseen gran distribución areal y 

extensión lateral continua. Se encuentran por el sector sur de todos los dominios y a lo 

largo de todo el dominio oriental de la cuenca. Internamente posee estratificación difusa 

en niveles tabulares que hacia la región S desarrollan los mayores espesores y las facies 

más proximales. Los Depósitos de corrientes piroclásticas con alteración en fase vapor  
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(AF5) se limitan en base y techo por superficies netas y se encuentran en forma 

discontinua en la sección media de la secuencia intercalando entre Depósitos de 

corrientes piroclásticas (AF4). Estos depósitos presentan un cambio de geometría 

lenticular confinada en paleovalles hacia el S que se vuelve lenticular lobulada hacia el 

N. Los Depósitos de bajadas volcaniclásticas (AF6) se presentan en los márgenes del 

dominio oriental y el sector sur de la cuenca. Apoyan encima de los Depósitos de 

corrientes piroclásticas (AF4) mediante una superficie de discontinuidad difusa. Los 

Depósitos de bajadas volcaniclásticas terminales (AF7) se encuentran en el sector sur 

de todos los dominios y apoyan por encima de los Depósitos de corrientes piroclásticas 

(AF4) y los Depósitos de bajadas volcaniclásticas (AF6) mediante una superficie neta. 

A partir de los rasgos descriptos se interpreta que la Secuencia Depositacional A2 

corresponde a la depositación de grandes volúmenes de corrientes piroclásticas 

sucedidas en periodos de tiempo muy cortos. Considerando su distribución areal, su 

condición topográficamente confinada, la ausencia de superficies de discontinuidad 

internas, su espesor de decenas de metros (170 m) y el gran volumen potencial 

estimado de los depósitos (1125 km3), se interpreta que corresponden a ignimbritas de 

tipo HARI (High Aspect-Ratio Ignimbrite; Walker, 1983; Branney et al., 2002). 

Inmediatamente por encima y en un lapso de tiempo muy corto se instaura un sistema 

de bajada volcaniclástica con resedimentación local dominada por flujos gravitacionales 

que hacia el final de la secuencia pasa a estar controlada por procesos eólicos  (Figura 

5.15; Smith, 1986; Fisher y Smith, 1991; Bilmes et al., 2014). 

Figura 5.14 Interpretación paleoambiental y paleogeográfica de la Secuencia Depositacional A1. 
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5.2.3. Secuencia Depositacional A3 

 

La Secuencia Depositacional A3 se compone de 6 asociaciones de facies 

interpretadas como Depósitos de canales fluviales con carga de fondo epiclástica 

gravosa (AF8), Depósitos de canales fluviales con carga volcaniclástica mixta (AF9), 

Depósitos de planicie de inundación fluvial (AF10), Depósitos de acumulación eólica 

(AF11), Depósitos de corrientes piroclásticas (AF12) y Coladas de lavas (AF13). 

Los Depósitos de canales fluviales con carga de fondo epiclástica gravosa (AF8) 

constituyen niveles tabulares de gran extensión que se distribuyen por los dominios 

occidental y central de la cuenca. Los distintos niveles se limitan en base y techo por 

superficies de discontinuidad netas cuya base es erosiva, e intercalan en la secuencia 

de manera reiterada. Internamente los depósitos son gravosos, polimícticos y presentan 

paleodirecciones de flujo generales al SSE. Los Depósitos de canales fluviales con 

carga volcaniclástica mixta (AF9) y de planicie de inundación fluvial (AF10) se 

distribuyen por todos los dominios de la cuenca y muestran una relación vertical y lateral 

de interdigitiación estrecha mediante superficies netas erosivas y difusas de transición. 

Los canales presentan paleodirecciones de flujo generales al SSE, se componen de 

clastos arenosos epiclásticos gris azulados y lapillis resedimentados. Las planicies son 

limo arcillosas cineríticas. 

Intercalando entre las asociaciones AF9 y AF10 mediante superficies netas y en 

relación vertical se presentan los Depósitos de acumulación eólica (AF11), Depósitos 

Figura 5.15 Interpretación paleoambiental y paleogeográfica de la Secuencia Depositacional A2.  
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de corrientes piroclásticas (AF12) y Coladas de lava (AF13). Los Depósitos de 

acumulación eólica (AF11) ocurren de manera reiterada en todos los dominios de la 

cuenca y se componen de areniscas epiclásticas de igual composición que los canales. 

Los Depósitos de corrientes piroclásticas (AF12) se distribuyen en niveles tabulares por 

la sección media y superior de la secuencia a lo largo de todos los dominios de la cuenca 

y presentan una disminución de espesor desde el W al E. Las coladas de lavas (AF13) 

se presentan en la sección inferior y superior de la secuencia y se extienden desde la 

región norte del dominio oriental hacia la región central del dominio central, con una 

marcada disminución del espesor. 

A partir de los rasgos descriptos se interpreta que la Secuencia Depositacional A3 

constituye un sistema fluvial axial de canales con carga mixta dominados por arenas 

monomícticas que junto con las planicies de inundación poseen una fuerte impronta 

volcaniclástica (Miall, 1996; Gibling, 2006; Petrinovic y D’Elia, 2019; AF9 y AF10; Figura 

5.16). Este sistema fluvial es predominante en el desarrollo de la secuencia pero es 

posible inferir que en reiteradas ocasiones resulta interrumpido por la instauración de un 

sistema fluvial de fajas de canales dominados por gravas de caracter epiclástico (Bridge 

2003; AF8). Los Depósitos de acumulación eólica (AF11) que intercalan son 

interpretados como depósitos eólicos de interacción fluvial y se relacionan a 

modificaciones en las condiciones de transporte y acumulación internas al sistema fluvial 

con carga mixta (Tripaldi y Limarino, 2008). Los Depósitos de corrientes piroclásticas 

corresponden a depósitos en manto o en abanico cuya distribución areal y espesor de 

pocas decenas de metros permite interpretarlos como ignimbritas de tipo LARI (Low 

Aspect-Ratio Ignimbrite; Walker, 1983) cuya zona de emisión principal se encuentra al 

W (Branney et al., 2002). Las coladas de lava interpretadas como campos de lava de 

composición basáltica (Németh, 2010) se asocian a centros efusivos localizados sobre 

el margen norte del dominio oriental (zona de la Rinconada). 

 

5.2.4. Secuencia Depositacional A4 

 

La Secuencia Depositacional A4 se compone de 2 asociaciones de facies 

interpretadas como Depósitos de canales fluviales con carga de fondo epiclástica 

gravosa (AF14) y Depósitos aluviales epiclásticos (AF15). 
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Los Depósitos de canales fluviales con carga de fondo epiclástica gravosa (AF14) 

se extienden por el sector centro y sur de los dominios occidental y central en forma de 

niveles tabulares de 25 a 30 m de espesor que conforman planicies de kilómetros de 

extensión con paleocorrientes NNW – SSE (Pampas de la Horqueta y Alicurá). Hacia 

los valles de ríos y arroyos principales que inciden sobre las planicies, estos depósitos 

se encuentran en niveles aterrazados a diferentes alturas y sus paleocorrientes siguen 

la dirección de los valles (ríos Collón Cura y Limay, arroyos Alicurá y Quemquemtreu). 

Los Depósitos aluviales epiclásticos (AF14) se encuentran en los márgenes de cuenca 

de los dominios occidental y oriental. Estos depósitos tienen limitada distribución hacia 

el interior de cuenca y poseen relación espacial lateral y vertical con los Depósitos de 

canales fluviales con carga de fondo epiclástica gravosa (AF14) a través de superficies 

de discontinuidad netas. 

La secuencia depositacional A4 es interpretada como un sistema fluvial axial de 

fajas de canales con carga de fondo gravosa de carácter epiclástica que se distribuye 

por el interior de cuenca con sistemas aluviales transversales asociados a los márgenes 

elevados de la misma (Figura 5.17; Galloway y Hobday, 1996; Bridge, 2003).  

 

 

 

 

 

 

Figura 5.16 Interpretación paleoambiental y paleogeográfica de la Secuencia Depositacional A3. 
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Figura 5.17 Interpretación paleoambiental y paleogeográfica de la Secuencia Depositacional A4. 
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CAPÍTULO 6  

ANÁLISIS DE LOS INDICADORES AMBIENTALES 

 
En los capítulos previos se desarrolló un análisis morfoestructural, estratigráfico 

(Capítulo 4) y sedimentológico (Capítulo 5), que en conjunto permitieron confeccionar 

una reconstrucción paleoambiental de las secuencias depositacionales que rellenan la 

cuenca de Collón Cura. En este capítulo se analizarán los principales indicadores 

ambientales (indicadores tectónicos, volcánicos y climáticos) presentes en cada una de 

las secuencias depositacionales.  

En el presente trabajo se define indicador ambiental a cualquier rasgo distintivo de 

una sucesión sedimentaria o volcánica, que a través de su análisis, nos permita definir 

cuali-cuantitativamente las condiciones de uno o más factores de control al momento de 

su depositación. A partir de la identificación y el estudio de los indicadores tectónicos, 

volcánicos y climáticos, será posible analizar cómo los distintos factores de control 

condicionaron la depositación de las distintas secuencias y afectaron al patrón de relleno 

de la cuenca a distintas escalas. 

 

6.1. Indicadores tectónicos 

 

Los indicadores tectónicos fueron identificados como estructuras tectónicas 

principales y estructuras asociadas. Las estructuras principales corresponden a los 

sistemas de fallas de los márgenes del dominio occidental y oriental, y al sistema de 

fallas del dominio central de la cuenca (Figura 6.1). Las estructuras asociadas 

corresponden a pliegues y estratos de crecimiento limitados por discordancias 

progresivas desarrolladas en las secuencias depositacionales del relleno de la cuenca. 

La relación de las estructuras principales presentes en cada dominio morfoestructural y 

el estilo y desarrollo o no de las estructuras asociadas permitió definir arreglos 

temporales entre la deformación y la depositación de las distintas secuencias del relleno. 

De esta manera se definieron tres arreglos depositacionales posibles: depositación 

contemporánea con la deformación (arreglo sin-cinemático); depositación entre eventos 

de deformación (arreglo inter-cinemático); y depositación posterior a la deformación 

(arreglo post-cinemático). Los arreglos sin-cinemáticos se definieron en base a la 

evidencia de contemporaneidad de la deformación y la depositación mediante la 

presencia de estratos de crecimiento limitados por discordancias progresivas (Suppe et 

al., 1992; Ghiglione et al., 2002; Bilmes et al., 2013; Bucher et al., 2019; López et al., 

2019), mientras que los arreglos inter y post-cinemáticos se definieron por evidencias  
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Figura 6.1 Mapa geológico de la cuenca de Collón Cura. Dominios morfoestructurales Occidental, Central 

y Oriental limitados por líneas negras punteadas. Datos promedios de rumbo e inclinación ploteados la 

posición de cada estación de medición. Ubicación de los perfiles geológicos de las figuras 6.2, 6.3 y 6.4.  
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de plegamiento posterior a la depositación y/o a la ausencia de evidencias de 

deformación en las secuencias. Los arreglos depositacionales de las secuencias A1, 

A2, A3 y A4 relacionados a la estructuración de los sistemas de fallas de cada dominio 

morofestructural en el contexto cronoestratigráfico confeccionado fueron utilizados 

como indicadores tectónicos temporales y espaciales en la evolución de la cuenca de 

Collón Cura. 

 

6.1.1. Estructuración del dominio morfoestructural occidental 

 

El dominio morfoestructural occidental comprende el borde oeste de la cuenca de 

Collón Cura y su límite con el margen elevado de basamento representado por los 

Andes Norpatagónicos (Figura 6.1). El sistema de fallas que caracteriza al dominio 

occidental fue analizado en dos sectores ubicados al sur y al norte de la cuenca (Figura 

6.1). En el sector norte del dominio occidental el sistema de fallas se compone de dos 

fallas inversas con vergencia al este definidas como las fallas Piedras Paradas al W y 

Curruuhé al E. Las fallas elevan de W a E al Complejo Plutónico Huechulafquen por 

sobre la Formación Auca Pan y a ésta por sobre las secuencias del relleno de la cuenca 

(Figura 6.1 y 6.2). La sección superior de la secuencia A2 se presenta en afloramientos 

reducidos caracterizados por rocas de falla de tipo cataclasitas incoherentes que se 

asocian a la zona de falla Curruhué. Al este de la zona de falla la secuencia A3 presenta 

inclinaciones promedio de 60º al NE interpretadas como producto del plegamiento 

forzado generado por el desarrollo del sistema de fallas principal (Figura 6.2). Este 

plegamiento conforma el flanco occidental de un sinclinal de gran escala que se extiende 

hacia el dominio central de este sector de la cuenca (Figura 6.2). 

Figura 6.2 Perfil estructural con datos de afloramiento a lo largo del sector norte de los dominios 

morfoestructurales occidental y central de la cuenca de Collón Cura. Se representa el sistema de fallas 

del dominio occidental y la zona triangular interna conformada por el sistema de fallas del dominio central. 

Ubicación en figura 6.1. 
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En el sector sur del dominio occidental, el sistema de fallas está caracterizado por 

una falla inversa con vergencia al este identificada como la falla Piedras Paradas. Esta 

falla eleva la Formación Auca Pan por sobre la secuencia del relleno de la cuenca 

(Figura 6.1 y 6.3). En este sector, parte de la secuencia A1 y la base de la secuencia A2 

se presentan en afloramientos reducidos caracterizados por rocas de falla de tipo 

cataclasitas incoherentes que se asocian a la zona de falla (Figura 6.3 A y C). Asociada 

a la zona de falla, la sección superior de la secuencia A2 representada por un sistema 

de bajadas volcaniclásticas, continua con inclinaciones promedio que disminuyen de 67º 

E a 21º E. Esto fue interpretado como un plegamiento forzado generado por el desarrollo 

del sistema de fallas principal (Figura 6.3 B y C). Hacia el este, la secuencia A3 se 

presenta con inclinaciones leves que disminuyen gradualmente de 12º E a 7º E y fueron 

interpretadas como producto de una falla ciega de cinemática inversa y orientación 

antitética al sistema principal, cuyo desarrollo generó discordancias progresivas en la 

secuencia A3 (Figura 6.3 C). Por su parte, la secuencia A4 no presenta evidencias de 

deformación, siendo que la inclinación de 5º E de su base es interpretada como una 

inclinación primaria propia del paleoambiente aluvial proximal interpretado para esta 

secuencia en dicho sector. 

Las evidencias de deformación identificadas en las estructuras asociadas 

desarrolladas en las secuencias A1, A2 y A3 a lo largo del dominio occidental se 

encuentran en estrecha relación al desarrollo del sistema de fallas que caracteriza este 

margen de la cuenca e indican que las mismas fueron depositadas en condiciones sin-

cinemáticas al sistema de fallas. Considerando que este sistema de fallas corresponde 

Figura 6.3 Evidencias de deformación y perfil estructural del sistema de falla del dominio occidental en el 

sector sur. A. Zona de falla en la sección inferior de la secuencia A2. B. Vista panorámica de las secuencias 

A2, A3 y A4 inclinando hacia el E – NE. C. Perfil estructural construido con datos de superficie. Ubicación 

en figura 6.1. 
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a la reactivación e inversión de estructuras extensionales que afectan al basamento de 

la cuenca (Ramos et al., 2014), es posible interpretar que la deformación de las capas 

ocurre mediante el plegamiento por propagación de fallas de alto ángulo. Esto, junto con 

el esquema cronoestratigráfico confeccionado en el Capítulo 4 permite estimar las tasas 

de rotación del relleno mediante un modelo de rotación de cuerpo rígido. De esta 

manera, en el sector sur del dominio occidental las tasas de rotación para el lapso de 

tiempo de las secuencias A1 y A2 (~21/16 a 15,032 Ma) determinan una rotación 

máxima de 0.069º/ka, mientras que para el lapso de tiempo de la secuencia A3 (12,049 

– 10,6 ± 0,2 Ma), la rotación máxima determinada fue de 0,032º/ka. La falta de 

evidencias de deformación en la secuencia A4 sugiere que la misma fue depositada en 

condiciones post-cinemáticas. 

 

6.1.2. Estructuración del dominio morfoestructural central 

 

El dominio morfoestructural central presenta un sector sur y un sector norte con 

rasgos morfoestructurales disímiles. El sector sur del dominio se caracteriza por 

continuas y extensas planicies (Pampa de Las Horquetas y Pampa de Alicurá), mientras 

que el sector norte se caracteriza por un sistema de fallas de orientación N – S (Figura 

6.1). El sistema de fallas conforma la zona triangular interna del sector norte del dominio 

central y fue analizado en sus márgenes occidental y oriental. El margen occidental de 

la zona triangular presenta una falla inversa con vergencia al este y por un conjunto de 

fallas ciegas interpretadas previamente por Ramos et al. (2014) que deforman las 

secuencias A3 y A4. Junto a la traza aflorante de la falla inversa principal, la secuencia 

A3 presenta inclinaciones promedio de 24º W que fueron interpretadas como producto 

de la activación de dicha falla. Hacia el oeste, la secuencia presenta inclinaciones de 

entre 15º W y 10º W que fueron interpretadas como producto del plegamiento provocado 

por una falla ciega de cinemática inversa y disposición sintética a la estructura principal 

(Figura 6.2). Hacia el margen más occidental del dominio central, la base de la 

secuencia A4 presenta inclinaciones de 9º W que disminuyen paulatinamente hacia el 

tope de la secuencia. Esto fue interpretado como producto del plegamiento de la 

secuencia debido a una falla ciega de cinemática inversa y vergencia al oeste, de 

disposición antitética a la falla inversa principal aflorante. La secuencia A4 aquí 

deformada constituye el flanco oriental del sinclinal que se extiende hacia el dominio 

occidental (Figura 6.2) 

El margen oriental de la zona triangular se caracteriza por una falla inversa con 

vergencia al oeste y una falla ciega menor asociada, que en conjunto deforman las 

secuencias A3 y A4 y se asocian a la expresión geomorfológica de la Sierra de Los 
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Cerrillos (Figura 6.1). En el bloque colgante de la falla inversa principal, la secuencia A3 

desarrolla un pliegue sinclinal asimétrico abierto. Esta estructura posee un flanco 

occidental con inclinaciones promedio de 25º E y un flanco oriental con inclinaciones 

promedio de 10º W. Mientras que el flanco occidental se asocia a la falla inversa 

principal, el flanco oriental se asocia a la falla ciega de cinemática inversa y disposición 

antitética a dicha estructura (Figura 6.2). 

Las evidencias de deformación presentes en el dominio central de la cuenca fueron 

reconocidas en las secuencias A3 y A4, por lo que es posible precisar que toda la 

secuencia neógena del relleno de la cuenca de Collón Cura fue involucrada en la 

estructuración de este dominio. El sistema de fallas principales y ciegas menores que 

conforman la zona triangular del sector norte del dominio, no solo condiciona la 

escorrentía del actual Río Chimehuin y genera rasgos geomorfológicos como la Sierra 

de los Cerrillos, sino que generó pliegues en toda la secuencia A3 y la base de la 

secuencia A4. Las evidencias de deformación así como los rasgos geomorfológicos 

actuales permiten interpretar que las secuencias A3 y A4 se habrían depositado en 

condiciones pre-cinemáticas. 

 

6.1.3. Estructuración del dominio morfoestructural oriental 

 

El dominio morfoestructural oriental comprende el borde este de la cuenca de Collón 

Cura y su límite con el margen elevado de basamento representado por el Macizo de 

Sañicó (Figura 6.1). El sistema de fallas que caracteriza al dominio oriental fue analizado 

en dos sectores localizados al sudeste y al noreste del dominio (Figura 6.1 y 6.4). En el 

sector sudeste se encuentra la falla Alicurá, esta se caracteriza por ser una falla inversa 

con orientación NNE – SSW y vergencia al oeste (Figura 6.4 B). Desde la traza de la 

falla hacia el este, las unidades del basamento se presentan como cataclasitas 

incoherentes. Estas rocas representan la zona de falla y se extienden 100 a 200 m hacia 

el macizo de Sañicó (Figura 6.4 B y C). Dentro de la zona de falla se midieron fracturas 

de cizalla con inclinaciones promedio de 34º E que fueron asociadas al desarrollo del 

sistema de fallas de este dominio. Al oeste de la zona de falla la secuencia A1 no aflora 

y la secuencia A2 presenta inclinaciones de entre 14º W y 12º W. Estas inclinaciones 

fueron interpretadas como producto del plegamiento forzado generado por el desarrollo 

del sistema de falla principal (Figura 6.4 A). Las secuencias A3 y A4 no presentan 

evidencias de deformación, depositándose en forma horizontal sobre la secuencia A2 y 

el basamento en relación de onlap mediante las discontinuidades S3 y S4.  
En el sector noreste se encuentra la falla de Cerrito Piñón, la cual se caracteriza por 

ser una falla inversa de orientación NNE – SSW y vergencia al oeste que conforma una 
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estructura subsidiaria menor de la falla principal de Alicurá (Figura 6.4 D). Sobre el 

bloque techo de esta falla, las secuencias A1 y A2 presentan evidencias de deformación. 

La secuencia A1 aflora como una sucesión de 15 m de espesor de Depósitos aluviales 

volcaniclásticos (AF1) que presentan forma de cuña e inclinaciones que varían de 40º 

E hacia la base a 25º E hacia el tope (Figura 6.4 D y E). Estas inclinaciones se 

interpretaron como discordancias progresivas generadas por el plegamiento continuo 

de las unidades sobre el bloque techo de la falla Cerrito Piñón. Por encima, la sección 

inferior de la secuencia A2 presenta inclinaciones de entre 15º E y 6º E, las cuales fueron 

interpretadas como producto de un plegamiento forzado debido al desarrollo del sistema 

de fallas. Las secuencias A3 y A4 no se encuentran deformadas y fueron depositadas 

en forma horizontal sobre el basamento en relación de onlap mediante las 

discontinuidades S3 y S4.  

Las evidencias de deformación identificadas en el dominio oriental de la cuenca 

fueron reconocidas en unidades del basamento y en las secuencias A1, A2 como 

estructuras asociadas al desarrollo del sistema de falla principal del dominio. El 

basamento conforma la zona de falla principal del sistema de fallas del dominio y las 

discordancias progresivas interpretadas en la secuencia A1 y el plegamiento de la 

sección inferior de la secuencia A2 indican que las mismas fueron depositadas en 

Figura 6.4 Evidencias de deformación y perfil estructural del sistema de falla del dominio oriental. A. Perfil 

estructural de la locación sur del sistema de fallas del dominio oriental construido con información de 
superficie. Locación en Figura 6.1. B. Secuencias A2, A3 y A4 apoyando contra el basamento en relación 

de onlap. C. Zona de falla del sistema de falla del dominio oriental desarrollada sobre el basamento. D. 
Perfil estructural de la locación norte del sistema de fallas del dominio oriental construido con información 
de superficie. Locación en Figura 6.1. E. Fotografía panorámica de las secuencias A1, A2 y A3 donde la 

secuencia A1 presenta discordancias progresivas y estratos de crecimiento y las secuencias A2, A3 y A4 

apoyan sobre la secuencia A1 y el basamento mediante una relación de onlap. 
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condiciones sin-cinemáticas al sistema de fallas. Considerando a la rotación de cuerpo 

rígido como una medida de la deformación, la tasa de deformación asociada a las 

secuencia A1 y A2 con el sistema de fallas oriental indican 0,041º/ka. La depositación 

horizontal de las secuencia A3 y A4 depositadas en relación de onlap indican que fueron 

depositadas en condiciones post-cinemáticas y evidencian la detención del desarrollo 

de este sistema de fallas. 

 

6.1.4. Síntesis de los indicadores tectónicos 

 

El análisis de los indicadores tectónicos (estructuras principales y estructuras 

asociadas) permitió determinar las condiciones depositacionales de cada secuencia en 

relación a la actividad tectónica de la cuenca. Inicialmente, las secuencias A1 y A2 

(~21/16 - 15.032 Ma) fueron depositadas en condiciones sin-cinemáticas a los sistemas 

de fallas de los dominios occidental y oriental bajo tasas de rotación máxima de 

0,069º/ka y 0,041º/ka correspondientemente (Figura 6.5). La secuencia A3 (12,049 – 

10,6 ± 0,2 Ma) presenta condiciones de depositación sin-cinemática al sistema de fallas 

del dominio occidental bajo tasas de rotación máxima de 0,032º/ka y no presenta 

evidencias de deformación en el dominio oriental (Figura 6.5). Esto permite inferir una 

disminución en la tasa de deformación del dominio occidental y la desactivación del 

sistema de fallas del dominio oriental. Finalmente, la secuencia A4 (10,6 ± 0,2 Ma - ~ 5 

Ma) y todo el relleno de la cuenca fue depositado en condiciones pre-cinemáticas al 

sistema de fallas del dominio central, el cual se habría desarrollado como una zona 

triangular interna previamente a los ~ 5 Ma (Figura 6.5). En cambio, la depositación de 

la secuencia A4 ocurrió en condiciones post-cinemáticas respecto a los sistemas de 

fallas de los dominios occidental y oriental (Figura 6.5). 

 

6.2. Indicadores volcánicos 

 

En este trabajo de tesis se asumen como indicadores volcánicos a toda aquella 

evidencia de aporte volcánico que intervenga en la acumulación del relleno de la cuenca. 

El estudio de estos indicadores se realizó mediante un análisis composicional de las 

secuencias depositacionales. Este análisis se basó en las características 

composicionales y texturales de los clastos que componen las distintas asociaciones de 

facies (litoclastos, cristaloclastos y vitroclastos), y en los procesos de transporte y 

depositación interpretados previamente. Cabe resaltar que este análisis composicional 

excede lo meramente volcánico y resulta un complemento para el análisis integral de 

las secuencias depositacionales. 
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Figura 6.5 Perfil integrado del relleno y condiciones depositacionales de las secuencias según su relación 

con los sistemas de fallas de los dominios occidental, central y oriental. A1 y A2: Sistemas de fallas de los 

márgenes del dominio occidental y oriental activos. A3. Sistema de fallas del margen del dominio occidental 

activo y el sistema de fallas del dominio oriental desactivado. A4: Desarrollo de la zona triangular interna 

por activación del sistema de fallas del dominio central.  
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Según la naturaleza de los depósitos, los mismos pueden conformar depósitos 

epiclásticos, volcaniclásticos o mixtos (epiclástico-volcaniclástico). Desde un punto de 

vista genético, los depósitos epiclásticos son aquellos cuyos componentes principales 

corresponden a clastos generados por meteorización y erosión de rocas previas, 

mientras que los depósitos volcaniclásticos son aquellos cuyos componentes principales 

son generados por la fragmentación magmática (Fisher, 1961). Sin embargo, si se 

atienden los procesos de transporte y depositación, los depósitos volcaniclásticos 

pueden ser primarios (originados por procesos volcánicos) o secundarios (originados 

por procesos superficiales; Cas y Wright, 1987; Petrinovic y D’Elia, 2018). A su vez, los 

depósitos volcaniclásticos secundarios pueden ser retrabajados (fragmentación 

magmática, depositación primaria, meteorización, erosión y transporte), o bien, 

resedimentados (fragmentación magmática, depositación primaria e inmediata 

removilización por agentes exógenos; Petrinovic y D’Elia, 2018). 

En este trabajo se calcularon los porcentajes de los componentes volcaniclásticos 

primarios, volcaniclásticos secundarios, epiclásticos de origen volcánico y epiclásticos 

de origen no volcánico de las distintas asociaciones de facies. Luego se recalcularon las 

distribuciones porcentuales de cada asociación de facies según los metros de perfil 

relevados y se determinó la proporción de la componente volcánica (en relación a la no 

volcánica) para cada secuencia depositacional. Sumado a esto se calcularon de tasas 

de acumulación y volúmenes acumulados cuando fuera posible. 

 

6.2.1. Secuencia Depositacional A1 

 

La secuencia depositacional A1 fue interpretada como un sistema aluvial 

volcaniclástico relacionado a un sistema lacustre somero. Está constituida por Depósitos 

aluviales volcaniclásticos (AF1), Depósitos aluviales volcaniclásticos terminales (AF2) y 

Depósitos lacustres someros (AF3).  

Los Depósitos aluviales volcaniclásticos (AF1 y AF2) se caracterizan por facies de 

vaques volcaniclásticos finos a gruesos (Figura 6.6 A y B). La matriz es cinerítica y 

mayormente vítrea y arcillitica, aunque posee microcristales félsicos y opacos dispersos 

(Figura 6.6 C). Análisis de difracción de Rayos X evidencian un predominio de arcillas 

de la familia de las esmectitas (Sm), las cuales se interpretan como producto de la 

argilización de los componentes volcaniclásticos vítreos como trizas y pómez (McPhie 

et al., 1993; Anexo 5.1). En conjunto se componen de un 49,5 % de matriz y 50,5 % de 

esqueleto (Figura 6.6 D). El esqueleto posee un 16,9 % de cristaloclastos félsicos 

subhedrales y límpidos (cuarzo (Qz), feldespato potásico (Fk) y plagioclasas (Pg)) y 

opacos de origen volcaniclástico; 25,9 % de vitroclastos de trizas tobáceas bien 
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preservadas y pómez lapillíticos vesiculados subredondeados; y 7,7 % de litoclastos gris 

azulados con texturas pilotáxica, seriada e intergranular a intersertal que se 

interpretaron como de origen volcánico (básicos a intermedio; Figura 6.6 C y D).  

Los Depósitos lacustres someros (AF3) se caracterizan principalmente por facies 

de fangolitas laminadas (Figura 6.6 E). Se componen de fangolitas y arcilitas cineríticas 

vítreas de coloración castaña con diatomeas y microcristales félsicos (indeterminados) 

y opacos dispersos (Figura 6.6 F). Poseen un 90 % de esta “masa” vítrea y 10 % de 

microcristales dispersos (Figura 6.6 G). Los análisis de rayos X de roca total indican que 

la mineralogía se relaciona a la observada en los Depósitos aluviales volcaniclásticos 

(AF1 y AF2), presentado picos de difracción del orden de los feldespatos pótasicos (Fk), 

plagioclasas (Pg) y cuarzo (Qz) (Anexo 5.1). De igual manera, los análisis de difracción 

de arcillas evidencian un predominio de arcillas de la familia de las esmectitas (Sm), 

interpretadas como producto de la argilización de los componentes volcaniclásticos 

vítreos como trizas y pómez (McPhie et al., 1993; Anexo 5.1).   

Figura 6.6 Características composicionales de la Secuencia Depositacional A1. A y B. Aspecto en el 

campo de las asociaciones de facies AF1 y AF2. C. Fotografía a escala microscópica con los 

componenetes principales de la AF1 y AF2. Vt: Vitroclasto. Cr: Cristaloclastos. Lt: Litoclasto. Mt: Matriz. 
D. Gráfico de torta de la composición de la AF1 y AF2. E. Aspecto en el campo de la asociación de 

facies AF3. F. Fotografía a escala microscópica con los componentes principales de la AF3. Di: 

Diatomeas. Op: Minerales opacos. D. Gráfico de torta de la composición de la AF3. 
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6.2.2. Secuencia Depositacional A2 

 

La secuencia depositacional A2 fue interpretada como depósitos de corrientes 

piroclásticas asociadas a sistemas de bajada volcaniclástica. Está constituida por 1125 

km3 de Depósitos de corrientes piroclásticas (AF4), Depósitos de corrientes piroclásticas 

con alteración en fase vapor (AF5) y Depósitos de bajadas volcaniclásticas (AF6 y AF7) 

(Figura 6.7 A).  

Los Depósitos de corrientes piroclásticas (AF4 y AF5) se caracterizan por facies de 

tobas lapillíticas masivas que se componen de un 56 % de vitroclastos de trizas vítreas 

con aspecto cinerítico y microcristales félsicos y opacos cuyo análisis de difracción de 

rayos X indica la presencia mineralógica de feldespatos (Fk y Pg), cuarzo (Qz) y 

magnetita (Mt); 28,7 % de vitroclastos pumíceos lapillíticos vesiculados (Figura 6.7 B, C 

y D); 12 % de cristaloclastos sub a euhedrales consecuentes con la mineralogía 

presente en la difracción de rayos X (cuarzo (Qz), feldespato potásico (Fk) y 

plagioclasas (Pg); Anexo 5.2); y 3,3 % de litoclastos lapillíticos heredados de los cuales 

1,6 % son de origen volcánico y 1,7 % de origen ígneo metamórfico (Figura 6.7 B, C y 

D). 

Los Depósitos de bajadas volcaniclásticas (AF6 y AF7) se caracterizan por 

depósitos de vaques volcaniclásticos que en conjunto se componen de un 56 % de 

matriz y 44 % de esqueleto (Figura 6.7 E). La matriz es cinerítica, compuesta por trizas 

vítreas moderadamente mal preservadas, arcilitas y microcristales félsicos 

(indeterminados) y opacos dispersos. Análisis de difracción de Rayos X indican que la 

fracción arcilla posee un predominio de arcillas de la familia de las esmectitas (Sm), 

interpretadas como producto de la argilización de los componentes volcaniclásticos 

vítreos como trizas y pómez (McPhie et al., 1993; Anexo 5.2). El esqueleto se compone 

de un 25 % de vitroclastos pumíceos lapillíticos vesiculares y subredondeados; 12 % de 

cristaloclastos mineralógicamente consecuentes con los depósitos de corriente 

piroclástica; y un 7 % de litoclastos fracción arena a sábulo de los cuales 5 % fue 

interpretado como de origen volcánico (básico a intermedio) y el 2 % restante 

corresponde a cuarzos policristalinos ondulosos y granitoides que se interpretaron como 

de origen ígneo metamórfico (Figura 6.7 E). Cabe resaltar que en los depósitos de 

areniscas volcaniclásticas eólicas y en ocasiones puntuales de los vaques 

volcaniclásticos del tope de la secuencia, la fracción lítica se vuelve dominante con una 

composición de origen volcánico (Figura 6.7 F y G).  
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6.2.3. Secuencia Depositacional A3 

 

La secuencia depositacional A3 fue interpretada como un sistema fluvial de canales 

con carga mixta dominados por arenas con intercalaciones eólicas, y volcánicas que en 

determinados momentos era sustituido por un sistema fluvial de fajas de canales 

dominados por gravas. Ésta se constituye por Depósitos de canales fluviales con carga 

Figura 6.7 Características composicionales de la Secuencia Depositacional A2. A. Fotografía de campo 

del aspecto general de la secuencia A2. B. Fotografía a escala microscópica de la AF4. Vt: Vitroclasto. Cr: 

Cristaloclastos. L: Litoclasto. Mt: Matriz. C. Fotografía a escala microscópica de la AF5. D. Gráfico de torta 

de la composición de las asociaciones AF4 y AF5. E. Gráfico de torta de la composición de las asociaciones 

facies de la AF6 y 7. F. Aspecto mesoscópico de las areniscas tobáceo lapillíticas de la AF6. G. Aspecto 

al microscopio de las facies más enriquecidas en litoclastos. H. Aspecto en el campo del pasaje entre las 

areniscas lapillíticas hacia términos más líticos.  
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de fondo epiclástica gravosa (AF8), Depósitos de canales fluviales con carga 

volcaniclástica mixta (AF9), Depósitos de planicie de inundación fluvial (AF10), 

Depósitos eólicos (AF11), Depósitos de corrientes piroclásticas (AF12) y Coladas de 

lavas (AF13).  

Los Depósitos de canales fluviales con carga de fondo epiclástica gravosa (AF8) se 

componen de litoclastos que pueden ser discriminados en un 85 % de litoclastos de 

origen volcánico y 15 % de litoclastos de origen no volcánico (Figura 6.8 A, B y C). Los 

litoclastos volcánicos corresponden a líticos de coloraciones oscuras azuladas a rojizas 

(Figura 6.8 C) caracterizados por textura porfírica con una pasta afanítica microcristalina 

y fenocristales de plagioclasas (Pg) y olivinas (Ol). Los litoclastos no volcánicos se 

distinguen en un 11 % ígneo metamórficos de granitoides y metamorfitas y un 4 % 

sedimentarios de areniscas fuertemente consolidadas (Figura 6.8 C). Los Depósitos de 

canales fluviales con carga volcaniclástica mixta (AF9) pueden ser analizados en los 

términos arenosos junto con los Depósitos eólicos (AF11) y los depósitos menores de 

crecidas en manto (areniscas de la AF10; Figura 6.8 D y E). En promedio, se componen 

de un 17,7 % de cristaloclastos félsicos subhedrales y límpidos (cuarzo (Qz), feldespato 

potásico (Fk) y plagioclasas (Pg)) y opacos de origen volcaniclástico; 9,3 % de 

vitroclastos vesiculados subredondeados; y 73 % de litoclastos (Figura 6.8 F y G). Los 

litoclastos a su vez pueden discriminarse en 68,3 % de líticos con texturas pilotáxica, 

seriada e intergranular a intersertal que se interpretaron como de origen volcánico 

(básico a intermedio); y 4,7 % de líticos de cuarzo policristalino con extinción ondulosa 

y esquistos de origen no volcánico (ígneo-metamórfico; Figura 6.8 F y G). 

Los Depósitos de planicie de inundación fluvial (AF10; Figura 6.8 H) se componen 

principalmente por fangolitas que a escala microscópica presentan 70 % de una masa 

cinerítica vítrea y arcillítica de coloración castaña compuesta por trizas vítreas 

relativamente mal preservadas y un 30 % de microcristales félsicos y opacos dispersos 

(Figura 6.8 I y J). Análisis de rayos X indican una mineralogía consecuente de 

feldespatos pótasicos (Fk), plagioclasas (Pg), cuarzo (Qz) y magnetita (Mt). Análisis de 

difracción de arcillas evidencian además un predominio de arcillas de la familia de las 

esmectitas (Sm), las cuales se interpretan como producto de la argilización de los 

componentes volcaniclásticos vítreos como trizas y pómez (McPhie et al., 1993; Anexo 

5.3).  

Finalmente, los Depósitos de corrientes piroclásticas (AF11; Figura 6.8 K) se 

componen de 83 % de vitroclastos de trizas vítreas frescas y bien preservadas de 

diversas geometrías (monoaxonas, biaxonas, triaxonas y poliaxonas) y cristales félsicos 

sub a euhedrales frescos y límpidos (cuarzo (Qz), feldespato potásico (Fk) y 

plagioclasas (Pg); Figura 6.8 L y M); 12 % de vitroclastos pumíceos lapillíticos 
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vesiculados subangulosos; y 5% de litoclastos heredados fracción arena a grava 

interpretados como de origen volcánico de diversa composición (Figura 6.8 L y M). 
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6.2.4. Secuencia Depositacional A4 

 

La secuencia depositacional A4 fue interpretada como un sistema fluvial de fajas de 

canales con carga de fondo gravosa con sistemas de abanicos aluviales transversales. 

Se constituye por los Depósitos de canales fluviales con carga de fondo epiclástica 

gravosa (AF14) y Depósitos aluviales epiclásticos (AF15). 

Los Depósitos de canales fluviales con carga de fondo epiclástica gravosa (AF14) 

se componen de litoclastos que pueden ser discriminados en un 49 % de litoclastos 

volcánicos; y 51% de origen no volcánico. Estos últimos incluyen 48 % de litoclastos 

ígneo metamórficos y 3 % de litoclastos sedimentarios (Figura 6.9 A). De igual manera 

que en la secuencia A3, los litoclastos volcánicos corresponden a líticos de coloraciones 

oscuras azuladas a rojizas caracterizados por textura porfírica con una pasta afanítica 

microcristalina y fenocristales de plagioclasas (Pg) y olivinas (Ol) (Figura 6.9 B y C). Los 

litoclastos ígneo metamórficos se componen de granitoides y metamorfitas (Figura 6.9 

C) y los líticos sedimentarios se presentan principalmente de areniscas y sabulitas 

fuertemente consolidadas.  

Los Depósitos aluviales epiclásticos (AF15) se componen mayormente por 

litoclastos de las unidades de basamento o secuencias basálticas que yacen 

contiguamente a los afloramientos. De esta manera, en el dominio occidental 

predominan las composiciones de litoclastos volcánicos gris azulados de composición 

básica a intermedia procedentes de las unidades volcánicas de Auca Pan al sur y 

Rancahue al Norte (Figura 6.9 D), mientras que en el dominio oriental predominan 

litoclastos volcánicos rojizos de composición intermedia a ácida provenientes de las 

secuencias vocánicas del Ciclo Precuyano (Figura 6.9 E).  

 

Figura 6.8 Características composicionales de la Secuencia Depositacional A3. A. Gráfico de torta de la 

composición de la AF8. B y C. Aspecto en el campo de la AF8. Lv: Lítoclasto volcánico. Lim: Litoclasto 

ígneo-metamórfico. D. Aspecto en el campo de la AF9. E. Aspecto en el campo de las facies de areniscas 

de la AF10. F. Fotografía a escala microscópica la AF9. Cr: Cristaloclastos. Lv: Litoclasto volcánico. Lim: 

Litoclasto ígeno-metamórfico. A. Gráfico de torta de la composición de las facies de areniscas de las AF9, 

AF11 y arenas de la A3. H. Aspecto en el campo de las facies de fangolitas de la AF10. I. Fotografía a 

escala microscópica la facies de fangolitas de la AF10. Cr: Cristaloclastos. Vt: Vitroclastos. I. Gráfico de 

torta de la composición de la AF8. K. Aspecto en el campo de la AF11. L. Fotografía a escala microscópica 

la AF10. Cr: Cristaloclastos. Vt: Vitroclastos. M. Gráfico de torta de la composición de las facies de la AF10. 
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6.2.5. Síntesis de los indicadores volcánicos 

 

Considerando los procesos de transporte y depositación interpretados previamente 

junto con la distribución porcentual de los componentes de las distintas asociaciones de 

facies ponderadas por los metros de perfil relevado (Anexo 4), es posible estimar los 

porcentajes de depósitos volcaniclásticos, epiclásticos y mixtos. La distribución de estos 

depósitos en el relleno de la cuenca constituyen los principales indicadores 

composicionales y de procedencia volcánica y no volcánica. 

La secuencia A1 posee Depósitos aluviales volcaniclásticos (AF1 y AF2) y 

Depósitos lacustres someros (AF3) que en conjunto representan depósitos mixtos. 

Figura 6.9 Características composicionales de la Secuencia Depositacional A4. A. Gráfico de torta de la 

composición de la AF14. B y C. Aspecto en el campo de la AF13. Lv: Litoclastos volcánicos. Lim: Litoclastos 

ígneo-metamórficos. D y E. Aspecto en el campo de la composición de la AF15 según el basamento 

adyacente. Lv: Litoclasto volcánico. 
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Estos depósitos contienen en promedio un 94,8 % de componentes volcaniclásticos 

secundarios resedimentados/retrabajados y 5,2 % de componentes epiclásticos de 

origen volcánico (Figura 6.10). Estos números evidencian que la secuencia A1 presenta 

un carácter composicional principalmente volcaniclástico resedimentado/retrabajado y 

pese a la incertibumbre de la edad de inicio de acumulación de la secuencia (~21/16,0 

Ma), es posible estimar tasas máximas de acumulación de 2,5 cm/ka (Figura 6.10). 

La secuencia A2 presenta un 69 % (776 km3) de depósitos volcaniclásticos 

primarios (Depósitos de corrientes piroclásticas AF4 y AF5) y un 31 % (348 km3) de 

depósitos mixtos (Depósitos de bajadas volcaniclásticas AF6 y AF7). En promedio los 

depósitos mixtos poseen 28 % de componentes volcaniclásticos 

resedimentados/retrabajados, 2 % de componentes epiclásticos de origen volcánico y 1 

% de origen no volcánico y hacia el techo de la secuencia aumentan los porcentajes 

epiclásticos (Figura 6.7 H y 10). Con respecto a las tasas de acumulación, la ausencia 

de superficies de discontinuidad con rasgos de exposición permite inferir que Depósitos 

de corrientes piroclásticas (AF4 y AF5) fueron depositados en un periodo de tiempo muy 

corto (días a años/fases a eventos eruptivos; Branney et al., 2002). Sin embargo, para 

los Depósitos de bajadas volcaniclásticas (AF6 y AF7) es posible aproximar una tasa de 

acumulación máxima de 78 cm/ka (Figura 6.10). 

La secuencia A3 se compone de 4,6 % de depósitos volcaniclásticos primarios 

(Depósitos de corrientes piroclásticas AF12), y un 95,4 % de depósitos mixtos 

(Depósitos de canales fluviales con carga de fondo epiclástica gravosa AF8; Depósitos 

de canales fluviales con carga volcaniclástica mixta AF9; Depósitos de planicie de 

inundación fluvial AF10 y Depósitos eólicos AF11). En promedio, los depósitos mixtos 

presentan 40,5 % de componentes volcaniclásticos secundarios 

resedimentados/retrabajados, 50 % de componentes epiclásticos de origen volcánico 

(básico a intermedio) y 4,9 % de origen no volcánico (ígneo metamórfico). Esto evidencia 

que los sistemas sedimentarios de la secuencia A3 presentan una fuerte interacción con 

materiales volcaniclásticos resedimentados/retrabajados y que los aportes epiclásticos 

son principalmente monomícticos y asociados a rocas volcánicas básicas a intermedias. 

En conjunto estos sistemas fueron depositados bajo tasas de acumulación de 9,52 

cm/ka (Figura 6.10). 

Finalmente, la secuencia A4 se compone de depósitos eminentemente epiclásticos. 

Los Depósitos de canales con carga de fondo epiclástica gravosa (AF14) presentan 49 

% de componentes epiclásticos de origen volcánico y 51 % de componentes de origen 

epiclástico no volcánico, mientras que los Depósitos aluviales epiclásticos (AF15) varían 

según la unidad del basamento a la que se asocie (Figura 6.10). La composición de los 
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componentes epiclásticos repartida entre volcánicos y no volcánicos evidencia un 

aumento del aporte de materiales de origen ígneo metamórfico. 
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6.3. Indicadores climáticos 

 

Los paleosuelos son suelos preservados en el registro geológico que son el 

producto de una íntima interacción entre la litósfera, hidrósfera, biósfera y atmósfera, 

por lo que contienen información física, biológica y química del momento en que se 

desarrollaron. De esta manera, los paleosuelos registran las condiciones y cambios 

climáticos imperantes en el área y constituyen los indicadores climáticos de mayor 

fiabilidad (Sheldon y Tabor, 2009; Tabor y Myers, 2015; Varela et al., 2018). En el 

presente trabajo se identificaron paleosuelos en las secuencias depositacionales A1, 

A2, A3 y A4. Los macro y microrasgos pedogenéticos de los paleosuelos de las 

secuencias A1, A2 y A4 permitieron realizar inferencias acerca de las condiciones 

paleoclimáticas de formación de suelo. En cambio, el pobre desarrollo de los 

paleosuelos de la secuencia A3 no permitió realizar interpretaciones paleoclimáticas de 

formación de suelo. En el siguiente apartado se analizarán los rasgos macro y 

micromorfológicos en conjunto con análisis geoquímicos y de isótopos estables, con el 

fin de caracterizar e interpretar los procesos de formación de suelo y determinar las 

condiciones paleoclimáticas en forma cuantitativa. 

 

6.3.1. Secuencia Depositacional A1 

 

La secuencia depositacional A1 presenta paleosuelos bien desarrollados con una 

horizonación claramente definida (Figura 6.11 A y B). Los paleosuelos poseen entre 0,8 

y 2 m de espesor de perfil con una secuencia de horizontes que en forma general es A-

Bt-BC, siendo que el horizonte A en raras ocasiones se encuentra preservado (Figura 

6.1 B y C). Este se caracteriza por poseer entre 10 y 20 cm, color general castaño (5YR 

4/9), estructura migajosa gruesa a muy gruesa (8 – 20 mm), intensa bioturbación con 

trazas asignadas a Coprinisphaera isp. y Celiforma isp. (Figura 6.11 D), tubos verticales 

de paredes finas lisas a rugosas y rizolitos con pátinas carbonosas. El horizonte Bt 

posee espesores de 25 a 90 cm, color general castaño claro (7,5 YR 5/6), estructura de 

bloques subredondeados, abundantes cutanes de arcilla y moderada bioturbación en 

forma de tubos verticales y rizolitos (Figura 6.11 B y C). A escala microscópica los 

Figura 6.10 Perfil integrado del relleno, tasas de acumulación y composición. Tasas de acumulación mínimas 

de las secuencias depositacionales A1, A2 y A3. Distinción entre depósitos primarios (corrientes piroclásticas, 

caída de piroclastos y coladas de lava) y depósitos secundarios (volcaniclástico 

resedimentados/retrabajados, epiclástico de origen volcánico y epiclástico de origen no volcánico) que 

componen las secuencias depositacionales A1, A2, A3 y A4. 
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cutanes de arcilla desarrollan revestimientos multilaminados que rellenan parcialmente 

cavidades y las arcillas poseen fábrica “b” de tipo granoestirada (Figura 6.11 E). El 

horizonte BC posee color castaño claro (7,5YR 7/2 a 8/2) y escasos rasgos 

pedogenéticos como estructura masiva a bloque, eventuales cutanes de arcilla y trazas 

de tubos verticales difusas (Figura 6.11 B, C y F). 

Los abundantes cutanes de arcilla iluvial en el horizonte Bt junto con el parcial 

relleno de cavidades y su presencia en distintos horizontes sugiere un proceso de 

iluviación de arcillas moderado a intenso (Kühn et al., 2010). Las fábricas “b” en arcillas 

junto con los microlaminados argílicos indican procesos estacionales de expansión-

contracción (Kovda y Mermut, 2010) y la abundante bioturbación presente en la mayoría 

de los horizontes permite inferir una intensa actividad biológica asociada (Stolt y Lindbo, 

2010). A partir de los macro y microrasgos pedogenéticos los paleosuelos pueden ser 

Figura 6.11 Características principales de los paleosuelos de la Secuencia Depositacional A1. A. Perfil 

sedimentológico con los principales rasgos pedogenéticos y horizontes interpretados. B y C. Aspecto en 

el campo de los paleosuelos con marcada horizonación A-Bt-BC. D. Horizonte de suelo A. Estructura 

migajosa muy gruesa a granular y traza fósil asignada a Celiforma (Ce). E. Horizonte de suelo Bt. 

Microrasgos de abundantes arcillas con fábricas en B (Ab) y cutanes argílicos de iluviación multilaminados 
(Cu). F. Horizonte de suelo BC. Microrasgos de bioturbación tubular con paredes muy finas a ausente y 

escasa presencia de arcilla con fábrica en B (Ab) y cutanes argílicos de iluviación (Cu). 

 

 



111 
 

clasificados como Argilisoles (Mack et al., 1993) y permiten estimar condiciones de 

paleoclima de tipo templado sub-húmedo con estacionalidad marcada (Zhang et al., 

2016). Los análisis geoquímicos de elementos mayoritarios realizados en horizontes Bt 

permitieron obtener indicadores paleoclimáticos de precipitaciones medias anuales 

(Mean Annual Precipitaction, MAP) que varían entre 801 ± 20 mm/año (índice ΣBases) 

y  777 ± 84 mm/año (índice CIA-K); e indicadores de paleotemperaturas medias anuales 

(Mean Annual Temperature, MAT) de 11º ± 1º C (índice PWI) y 11º ± 1º C (índice SAL) 

(Anexo 3.1). 

 

6.3.2. Secuencia Depositacional A2 

 

El tope de la Secuencia Depositacional A2 presenta paleosuelos pobremente 

desarrollados. Los paleosuelos no poseen horizonación marcada, sin embargo, se 

caracterizan por niveles tabulares y continuos de 0,5 a 2 m de espesor delimitados por 

endurecimientos de carbonato de calcio localizados hacia el tope de los mismos (Figura 

6.12 A y B). Los endurecimientos corresponden a nódulos de carbonato de calcio de 

entre 5 y 10 cm de longitud y 3 a 4 cm de diámetro con geometrías subesféricas a 

elongadas y orientación general vertical (Figura 6.12 C, D y E). A escala microscópica 

los nódulos son típicos, con contextura cristalítica a levemente indiferenciada  y 

moderada a fuertemente impregnados. Poseen una matriz micrítica masiva y 

homogénea; revestimientos pseudoesparíticos a microesparíticos sobre bordes de 

pómez, trizas y cristales; y relleno esparítico en bloque y denso incompleto de vesículas 

de pómez en vacíos (Figura 6.12 F y G).  

La homogeneidad, masividad y grado de cristalización del carbonato permite 

interpretar que corresponde a carbonato de tipo alpha, generado a partir de la 

cristalización en subsuelo de soluciones altamente bicarbonatadas sin participación 

biológica (Wright y Tucker, 1991). A partir de los rasgos macro y micromorfológicos los 

paleosuelos se clasifican como Calcisoles (Mack et al., 1993) y sus características 

permiten inferir que los suelos fueron formados bajo regímenes ambientales 

subhúmedos (Retallack, 2001; Sacristán-Horcajada et al., 2016). A su vez, el muy bajo 

grado de desarrollo evidencia cortos periodos de exposición subaérea. 

Los análisis de isótopos estables de δ13C y δ18O realizados en los nódulos de 

carbonato de calcio arrojan un rango de valores entre  - 8,21 y – 6,51 ‰ δ13C y – 12,5 

y – 8,06 ‰ δ18O. Las variaciones isotópicas del centro y borde de los nódulos son 

considerables, lo que evidencia que éstos no sufrieron modificaciones diagenéticas 

(Anexo 3.2; Wang y Zheng, 1989). Los valores relativamente altos de isótopos de δ13C 

permiten interpretar condiciones ambientales sub-húmedas (Cojan et al., 2013; 
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Raigemborn et al., 2018), y los valores relativamente bajos de isótopos de δ18O 

permiten inferir un origen relacionado con la circulación de aguas meteóricas con 

temperaturas templadas (Kohn et al., 2015; Raigemborn et al., 2018). En general los 

valores presentan una distribución amplia con tendencia al enriquecimiento de δ13C y 

empobrecimiento de δ18O de base a techo.  

 

6.3.3. Secuencia Depositacional A3 

 

Figura 6.12 Características principales de los paleosuelos de la Secuencia Depositacional A2. A. Perfil 

sedimentológico con los principales rasgos pedogenéticos. B, C, D y E. Aspecto en el campo de las 

concreciones de carbonato de calcio ubicadas al tope de cada nivel. Co= Concreción/Nódulo. F y G.. 
Microrasgos de los nódulos. Se observan litoclastos (Lt), cristaloclastos (Cr) y pómez (Pz) distribuidos en 

una matriz micrítica muy fina (Mt). Los clastos del esqueleto poseen revestimientos (Rv) microesparíticos 

y algunas vesículas de pómez se encuentran rellenas por esparita (Re). 
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La secuencia depositacional A3 presenta paleosuelos con escaso a nulo desarrollo. 

Los paleosuelos son de color blanco a castaño muy claro, poseen entre 0,5 y 1 m de 

espesor y no presentan horizonación (Figura 6.9 H e I). Se caracterizan principalmente 

por raicillas carbonosas con patinas negras y evidencias de bioturbación de tubos 

horizontales y verticales. No presentan rasgos pedogenéticos indicadores de las 

condiciones ambientales de formación de suelo y composicionalmente se preservan 

parcialmente las características del material original (material volcánico vítreo y arcillas 

de la familia de las escmectitas producidas por alteración (Ver apartado 6.2.3)). Estos 

rasgos permiten clasificar los paleosuelos como Protosoles (Mack et al., 1993). 

 

6.3.4. Secuencia Depositacional A4 

 

La secuencia depositacional A4 presenta paleosuelos con moderado desarrollo. Se 

caracterizan por entre 1 a 1,5 metros de espesor en perfil sin horizonación marcada y 

con abundante carbonato de calcio presente en forma de rizoconcreciones, nódulos y 

costras (Figura 6.13 C y D). Las rizoconcreciones son abundantes y poseen de 2 a 3 cm 

de diámetro y hasta 20 cm de longitud. Los nódulos son subesféricos de 5 a 10 cm de 

diámetro y las costras son discontinuas con longitudes de hasta 20 cm. La abundancia 

de los macrorasgos disminuye de techo a base en cada perfil de suelo (Figura 6.13 C y 

D). A escala microscópica los nódulos son típicos, con contextura indiferenciada y 

moderadamente impregnados. Poseen una matriz micrítica dispersa; revestimientos 

pseudoesparíticos a esparíticos idiomórficos bien desarrollados típicos a en capas 

dispuestos sobre líticos, cristales y fragmentos vítreos de trizas y pómez (Figura 6.13 

E); y relleno esparítico idiomórfico en bloque, densos e incompletos de vesículas de 

pómez y venillas (Figura 6.13 F). Las costras discontinuas son fuertemente impregnadas 

por una matriz micrítica (Figura 6.13 G).  

La abundancia, homogeneidad, masividad y grado de cristalización del carbonato, 

permite interpretar que corresponde a carbonato de tipo alpha, generado a partir de la 

cristalización en subsuelo de soluciones altamente bicarbonatadas sin participación 

biológica (Wright y Tucker, 1991). A partir de los rasgos macro y micromorfológicos los 

paleosuelos se clasifican como Calcisoles (Mack et al., 1993) y evidencian un moderado 

desarrollo de paleosuelos que permiten inferir que los suelos fueron formados bajo 

regímenes ambientales semiáridos (Retallack, 2001; Sacristán-Horcajada et al., 2016). 

Los análisis de isótopos estables de δ13C y δ18O realizados en nódulos de 

carbonato de calcio arrojan un rango de valores entre – 7,93 y – 6,11 ‰ δ13C y – 11,04 

y – 9,53 ‰ δ18O. Las variaciones isotópicas del centro y borde de los nódulos indican 

que estos no sufrieron modificaciones diagenéticas y las características isotópicas 
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iniciales fueron preservadas (Anexo 3.2; Wang y Zheng, 1989). Los valores 

relativamente altos de isótopos de δ13C en conjunto con los macro y microrasgos 

permiten interpretar condiciones ambientales semi áridas (Cojan et al., 2013; 

Figura 6.13 Características principales de los paleosuelos de la Secuencia Depositacional A4. A. Perfil 

sedimentológico con los principales rasgos pedogenéticos. B, C y D. Aspecto en el campo de las 

concreciones (Co) y rizoconcreciones (Rz). E, F y G. Microrasgos de las concreciones. E. Revestimientos 

gruesos y laminados (Rv) en litoclastos (Lt); matriz micrítica dispersa (Mt); relleno esparítico de vacíos 
(Va). F. Matriz micrítica (Mt) con litoclastos (Lt), Cristaloclastos (Cr) y Pómez (Pz). Relleno esparítico de 

vesículas de pómez (Re). G. Matriz micrítica (Mt) con Litoclastos (Ls), Cristaloclastos (Cr) y Pómez (Pz). 
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Raigemborn et al., 2018), y los valores relativamente bajos de isótopos de δ18O 

permiten inferir un origen relacionado con la circulación de aguas meteóricas a 

temperaturas templadas (Kohn et al., 2015; Raigemborn et al., 2018). Los valores 

presentan una distribución amplia y con tendencia al empobrecimiento de δ13C y 

enriquecimiento de δ18O de base a techo. 
 

6.3.5. Síntesis de los indicadores climáticos 

 

El análisis de los indicadores climáticos permitió interpretar las condiciones 

paleoclimáticas de depositación de las secuencias A1, A2 y A4. Si bien las 

aproximaciones metodológicas realizadas mediante análisis geoquímicos y de isótopos 

estables difieren en el tipo de resultado, es posible aproximar de manera relativa las 

condiciones de precipitación y temperatura de las secuencias A2 y A4 mediante la 

comparación de las características principales de los rasgos pedogenéticos e isótopos 

estables con estudios realizados por otros autores. 

La secuencia A1 presenta paleosuelos de tipo Argilisoles y fueron depositados en 

condiciones de paleoclima templado sub-húmedo con estacionalidad marcada. Las 

precipitaciones medias anuales varían entre 801 ± 20 mm/año (índice ΣBases) y  777 ± 

84 mm/año (índice CIA-K) y las temperaturas medias anuales rondan los 11º ± 1º C 

(índice PWI) y 11º ± 1º C (índice SAL) (Figura 6.14). La secuencia A2 presenta 

paleosuelos de tipo Calcisoles formados bajo condiciones sub-húmedas y el bajo grado 

de desarrollo evidencia cortos periodos de exposición. Los análisis de isótopos se 

condicen con las condiciones ambientales sub-húmedas e indican temperaturas 

templadas. Con respecto a los patrones de enriquecimiento en los valores de δ13C y 

empobrecimiento de δ18O hacia el tope de la secuencia, se puede inferir una tendencia 

de aumento en la evaporación y de disminución de las temperaturas (Figura 6.14; Cojan 

et al., 2013; Kohn et al., 2015; Raigemborn et al., 2018). La secuencia A3 presenta 

paleosuelos de tipo protosoles. Estos no presentan rasgos pedogenéticos que permitan 

realizar interpretaciones de las condiciones paleoclimáticas al momento de la 

depositación. Sin embargo, las características de los sistemas sedimentarios 

interpretados como sistemas fluviales de canales mixtos y sistemas fluviales de fajas de 

canales con carga de fondo gravosa (Sección 5.2.3) permiten inferir la presencia de 

abundante agua en escorrentía superficial.  

Finalmente, la secuencia A4 presenta paleosuelos de tipo Calcisoles desarrollados 

bajo condiciones ambientales semiáridas. Los valores de isótopos estables se condicen 

con las condiciones ambientales semi áridas e indican temperaturas templadas. Con 

respecto a las tendencias de empobrecimiento y enriquecimiento en los valores de δ13C 
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y δ18O respectivamente, se puede inferir que de base a techo se produce una tendencia 

a la disminución de la evaporación y un aumento de las temperaturas (Figura 6.14; 

Cojan et al., 2013; Raigemborn et al., 2018; Kohn et al., 2015).  
 

Figura 6.14 Perfil integrado del relleno e indicadores paleoclimáticos. MAT y MAP calculados para los 

Horizontes Bt de la secuencia depositacional A1. Variaciones de δ13C ‰ y δ18O ‰ obtenidos para los 

carbonatos de los rasgos pedogenéticos de las secuencias depositacionales A2 y A4. 
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CAPÍTULO 7  

SÍNTESIS DE RESULTADOS Y EVOLUCIÓN DE LA CUENCA 
 

A partir de los resultados obtenidos en el desarrollo de este trabajo: i. definición y 

caracterización de dominios morfoestructurales, ii. caracterización de secuencias 

depositacionales y superficies de discontinuidad en un esquema cronoestratigráfico, iii. 

construcción de un modelo de facies e interpretación de paleoambientes, y iv. cuali-

cuantificación de los indicadores ambientales tectónicos, volcánicos y climáticos; en el 

presente capítulo se desarrollará una síntesis de los resultados mediante la confección 

de un esquema evolutivo de la cuenca de Collón Cura. El esquema contempla desde la 

configuración inicial de la cuenca (Mioceno temprano a medio-tardío, ~21/16,0, 

Burdigaliano) hasta la etapa de acumulación final del relleno (límite Mioceno-Plioceno; ~ 

5 Ma, Tortoniano-Zancleano). Sobre la base de la aproximación secuencial, se definieron 

5 etapas de relleno de cuenca (1, 2, 3, 4 y 5). Cada una de ellas se caracteriza por las 

particularidades depositacionales internas de las secuencias y por la geometría y los 

rasgos de las superficies de discontinuidad que las limitan. 

 

7.1  Etapa 1: ~21/16,0 – 15,160 Ma, Mioceno temprano a medio (Burdigaliano - 

Langhiano). Estructuración inicial y depositación sin-cinemática de sistemas 

aluviales volcaniclásticos y sistemas lacustres someros. 

 

La Etapa 1 de la cuenca de Collón Curá comienza a los ~21/16,0 Ma y abarca un 

lapso de entre ~ 5,84 y 0,84 My. Se desarrolla sobre la superficie de discontinuidad S1, 

la cual consiste en una discontinuidad regional que limita el relleno neógeno de la cuenca 

con distintas unidades del sustrato (unidades paleozoicas, mesozoicas y paleógenas a 

neógenas tempranas). Sobre esta superficie se desarrolló la sedimentación inicial del 

relleno neógeno de la cuenca de Collón Cura. La sedimentación fue asignada a los 

depósitos de la secuencia depositacional A1. Estos depósitos se caracterizan por 10 a 15 

m de espesor y se encuentran adyacentes a bloques elevados del sustrato del dominio 

oriental y hacia el sector norte del dominio central de la cuenca. Adosado a bloques de 

basamento se identificaron sistemas aluviales volcaniclásticos con desarrollo de 

paleosuelos que se relacionan lateral y verticalmente con sistemas lacustres someros por 

medio de superficies de discontinuidad internas (Figura 7.1). 

Los indicadores tectónicos señalan que esta etapa constituye la principal fase de 

deformación de la cuenca. La depositación ocurrió bajo condiciones sin-cinemáticas con 

respecto al desarrollo de los sistemas de fallas que limitan la cuenca en los dominios 

occidental y oriental. Ambos sistemas habrían estado activos desde el inicio de la 
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evolución bajo tasas de rotación variables (0,069º/ka para el dominio occidental y 

0,041º/ka para el dominio oriental) que configuraron la cuenca como una zona triangular 

limitada por fallas antitéticas (Figura 7.1). Los indicadores volcánicos indican que los 

sistemas poseen hasta 94,8 % de componentes volcaniclásticos secundarios 

resedimentados/retrabajados y 5,2 % de componentes epiclásticos de origen volcánico. 

Pese a la incertibumbre de la edad de inicio de acumulación de la secuencia, es posible 

estimar tasas mínimas de acumulación de 2,5 cm/ka, valor que contempla la acumulación 

esporádica y forzada por las condiciones volcánicas dominantes, y los periodos de 

estabilidad y no depositación con desarrollo de paleosuelos. Los indicadores climáticos 

permiten asumir que esta etapa se desarrolló bajo condiciones ambientales templadas 

sub-húmedas con estacionalidad marcada (Zhang et al., 2016) y precipitaciones y 

temperaturas medias anuales máximas del orden de los 801 ± 20 mm/año (índice ΣBases) 

y 11º ± 1º C (índice SAL).  

Las evidencias presentadas permiten interpretar que la Etapa 1 corresponde a la 

principal fase de deformación contraccional y configuración estructural de la cuenca. 

Asociado al levantamiento de distintos bloques de basamento de los márgenes de la 

cuenca se desarrollaron sistemas aluviales volcaniclásticos que hacia el interior de la 

misma se integran y vinculan con lagos someros (Figura 7.1). Esto evidencia la ausencia 

de un drenaje integrado, siendo que el principal aporte habría sido generado por 

sucesivos episodios de aporte volcaniclástico y posterior resedimentación/retrabajo local. 

Figura 7.1 Esquema conceptual que sintetiza la Etapa 1 de evolución de la cuenca.  
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7.2 Etapa 2: 15,160 – 15,032 Ma, Mioceno medio (Langhiano). Depositación de 

corrientes piroclásticas y sistemas de bajadas volcaniclásticas en condiciones sin-

cinemáticas. 

 

La Etapa 2 se inicia a los 15,160 Ma y abarca un lapso de 0,128 My. Se desarrolla 

sobre la superficie de discontinuidad S2, la cual conforma una discordancia que limita los 

sedimentos de la Etapa 2 con sedimentos de la Etapa 1 y distintas unidades del sustrato 

(unidades paleozoicas, mesozoicas y paleógenas a neógenas tempranas). Esta 

discordancia indica importantes cambios en los sistemas depositacionales. Sobre ella y 

en relación de onlap, se desarrollan los depósitos de la secuencia A2, los cuales poseen 

de 20 a 170 m de espesor y una amplia continuidad lateral a lo largo de todo el margen 

oriental y el sector sur de todos los dominios de la cuenca. Sobre el dominio occidental 

se presenta en forma aislada. La A2 registra 1125 km3 de depósitos limitados por 

superficies internas que fueron definidos como ignimbritas topográficamente confinadas 

de tipo HARI (High Aspect-Ratio Ignimbrite; Walker, 1983; Branney y Kokelaar, 2002) y 

sistemas de bajada volcaniclástica con resedimentación/retrabajo local dominados por 

flujos gravitatorios de sedimento. Hacia el final de la secuencia se registra un lapso de 

retrabajo dominado por procesos eólicos (Figura 7.2). Las ignimbritas presentan una 

paleodirección de flujo del S - SW a N – NE y la ausencia de superficies internas con 

rasgos de exposición evidencia una depositación en un lapso muy corto. Asimismo, los 

paleosuelos muy poco desarrollados en los depósitos resedimentados/retrabajados 

evidencian periodos de estabilidad relativamente cortos.  

Los indicadores tectónicos evidencian que durante esta etapa los sistemas de fallas 

del dominio occidental y oriental continuaron desarrollándose, por lo que si bien la 

sedimentación fue extremadamente rápida, lo hizo bajo condiciones sin-cinemáticas a 

ambos márgenes (Figura 7.2). Los indicadores volcánicos indican que el 69 % del registro 

corresponde a depósitos volcaniclásticos primarios (ignimbritas) y 31 % a depósitos 

mixtos con predominio de componentes volcaniclásticos secundarios 

resedimentados/retrabajados. Esto implica que 775 km3 de material volcanicástico 

primario haya ingresado a la cuenca de manera extremadamente rápida, constituyendo 

la etapa de mayor aporte volcaniclástico (Figura 7.2). Por su parte, los sistemas de 

bajadas volcaniclásticas poseen tasas de acumulación de 78 cm/ka. Los indicadores 

climáticos de los sistemas de bajadas volcaniclásticas indican que las mismas se habrían 

generado bajo condiciones ambientales templadas sub-húmedas, con tendencias al 

aumento de la evaporación y disminución de las temperaturas hacia el techo (Figura 7.2). 

Las evidencias presentadas permiten interpretar que la Etapa 2 constituye la 

continuación del desarrollo estructural de la cuenca como una zona triangular. La 
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sedimentación estuvo prácticamente controlada por un importante aporte volcaniclástico 

primario que depositó en forma extremadamente rápida alrededor de 775 km3  de 

ignimbritas provenientes del S – SW (Figura 7.2). Los sistemas de bajadas 

volcaniclásticas evidencian una resedimentación/retrabajo volcaniclástico local de 

carácter altamente agradante con periodos de estabilización y exposición muy cortos en 

un contexto de clima templado sub-húmedo. (Figura 7.2) Hacia el techo los sistemas 

están controlados por procesos eólicos y las tendencias paleoclimáticas tienden al 

aumento de la evaporación y disminución de las temperaturas. 

 

7.3 Etapa 3: 15,032 – 12,049 Ma, Mioceno medio (Langhiano - Serravaliano). 

Lapso de no depositación y erosión con desarrollo de valle inciso. 

 

La Etapa 3 se desarrolla entre los 15,032 y 12,049 Ma y constituye un hiato de no 

depositación de 2,54 My (Figura 7.3) representado por la superficie de discontinuidad S3. 

La S3 se expresa como una discontinuidad neta, de carácter fuertemente erosivo, que 

incide sobre los depósitos de las secuencias A1 y A2 y alcanza distintas unidades del 

sustrato (unidades paleozoicas, mesozoicas y paleógenas a neógenas tempranas). La 

discontinuidad conforma una superficie regional que indica importantes cambios en la 

Figura 7.2 Esquema conceptual que sintetiza la Etapa 2 de evolución de la cuenca. 
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reconfiguración y el patrón del relleno de la cuenca, así como en la naturaleza de los 

sistemas depositacionales. 

La representación geométrica de la superficie de discontinuidad S3 permitió estimar 

un volumen de material removido de 863 km3. La remoción de este material fue mediante 

un patrón de incisión con profundización general tendida de N a S y marcadamente 

escalonado desde el dominio oriental hacia el dominio central y occidental (Figura 7.3) y 

presenta una zona de mayor profundización en el sector centro-sur del dominio oriental. 

Los indicadores tectónicos obtenidos permiten inferir que durante esta etapa el sistema 

de fallas del dominio occidental del margen de la cuenca habría estado activo con tasas 

de rotación del rango de los 0,069º/Ka y 0,032º/Ka, mientras que el sistemas de fallas del 

dominio oriental se habría estado desactivando.  

A partir de los datos presentados es posible interpretar que la Etapa 3 representa 

una etapa de no depositación e incisión marcada por la discordancia erosiva regional S3. 

La geometría asimétrica de la superficie evidencia la generación de un valle inciso axial 

asimétrico que erodó hacia el sector centro-sur del dominio oriental alrededor de 863 km3 

de material en condiciones sin-cinemáticas al desarrollo del sistema de fallas del margen 

occidental y bajo condiciones de abundante agua en escorrentía superficial (Figura 7.3).  

 

 

Figura 7.3 Esquema conceptual que sintetiza la Etapa 3 de evolución de la cuenca.  
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7.4 Etapa 4: 12,049 – 10,6 ± 0,2 Ma, Mioceno medio (Serravaliano –Tortoniano). 

Depositación de sistemas fluviales de carga mixta interdigitados con sedimentación 

eólica y sistemas de fajas de canales gravosos en condiciones sin-cinemáticas y 

con influencia eventual de aporte volcaniclástico. 

 

La Etapa 4 ocurre entre los 12,49 y los 10,6 ± 0,2 Ma y abarca un lapso de 1,45 ± 

0,2 My. La sedimentación de esta etapa corresponde a los depósitos de la secuencia 

depositacional A3 que apoyan sobre la superficie S3 mediante relación de onlap. Los 

depósitos presentan espesores de 200 m en los dominios occidental y central y tienden a 

disminuir a 20 m hacia el dominio oriental y la región sur de la cuenca. En total constituyen 

1719 km3 de depósitos representados por un sistema fluvial axial de carga mixta con 

importante aporte volcaniclástico y paleocorrientes NNW – SSE al que le intercalan por 

medio de superficies netas internas depósitos de acumulación eólica y depósitos de 

corrientes piroclásticas en manto o abanico interpretados como ignimbritas de tipo LARI 

(Low Aspect-Ratio Ignimbrite; Walker, 1983) provenientes del occidente. El sistema mixto 

es predominante en esta etapa pero resulta interrumpido en reiteradas ocasiones por la 

instauración de sistemas de fajas de canales con carga de fondo gravosa que se limita 

por superficies netas erosivas. Hacia el inicio y fin de la etapa se presentan coladas de 

lava de composición basáltica que conforman campos de lava originados en centros 

eruptivos intracuencales. 

Los indicadores tectónicos indican que durante esta etapa la sedimentación fue sin-

cinemática al sistema de fallas del dominio occidental bajo tasas de rotación de 0,032º/Ka, 

y post-cinemática al sistema de fallas del dominio oriental del margen de la cuenca (Figura 

7.4). Los indicadores volcánicos indican que existe un 4,6 % de depósitos volcaniclásticos 

primarios (ignimbritas) y 95,4 % de depósitos mixtos, de los cuales el 40,5 % son 

componentes volcaniclásticos secundarios resedimentados/retrabajados y 54,9 % 

componentes epiclásticos con predominio de origen volcánico (básico a intermedio) 

(Figura 7.4). En conjunto, la sedimentación presenta tasas de acumulación del orden de 

9,52 cm/ka y el volumen de depósitos volcaniclásticos primarios llega a los 79 km3. Esta 

etapa no presenta indicadores climáticos con rasgos que permitieran hacer inferencias 

acerca de las condiciones paleoclimáticas.  

Las evidencias presentadas en la Etapa 4 permiten indicar la instauración de un 

sistema fluvial axial mixto con conexión por el SSE que es concomitante al desarrollo del 

sistema de fallas del dominio occidental y la desactivación del sistema oriental (Figura 

7.4). El sistema fluvial mixto es predominante en la evolución de la etapa pero presenta 

interrupciones e instauraciones de sistemas de fajas de canales gravosos que indican 

variaciones en la dinámica fluvial. Ambos sistemas indican una conexión a una de red de 
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drenaje integrada con aporte epiclástico extra-cuencal proveniente de las sucesiones 

volcánicas ubicadas al NW y N de la cuenca (formaciones Auca Pan y Rancahue; Figura 

7.4).  

 

7.5 Etapa 5: 10,6 ± 0,2 - ~ 5 Ma, Mioceno tardío - Plioceno (Tortoniano - 

Zancleano). Depositación de sistemas fluvio-aluviales en condiciones pos-

cinemáticas a los márgenes de cuenca e incisión fluvial. 

 

La Etapa 5 ocurre entre los 10,6 ± 0,2 Ma  - ~ 5 Ma y se desarrolla por encima de 

la superficie de discontinuidad S4. La S4 consiste en una discordancia erosiva de carácter 

regional con geometría plan que hacia el dominio oriental se profundiza y torna 

escalonada. Separa la sedimentación de la etapa 5 con los depósitos de la etapa 1, 2, 4 

y distintas unidades del sustrato (unidades paleozoicas, mesozoicas y paleógenas a 

neógenas tempranas). Esta discontinuidad erosionó 350 km3 de los 2016 km3 acumulados 

durante las etapas 1, 2, 3 y 4. La sedimentación se corresponde con los depósitos de la 

secuencia depositacional A4, interpretados como sistemas aluviales asociados a los 

márgenes y transversales a un sistema fluvial axial de fajas de canales con carga de 

Figura 7.4 Esquema conceptual que sintetiza la Etapa 4 de evolución de la cuenca.  
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fondo gravosa y paleocorrientes NNW – SSE que se distribuye por el interior de cuenca 

(Figura 7.5; Pampa de Las Horquetas y Alicurá). 

Los indicadores tectónicos indican que la sedimentación ocurrió en condiciones 

pos-cinemáticas al desarrollo de los sistemas de fallas de los dominios occidental y 

oriental y en condición pre-cinemática al sistema de fallas del dominio central. El 

desarrollo del sistema de fallas del dominio central ocurrió posteriormente a la 

depositación extendida de la secuencia 4 y previo a los derrames basálticos del tope de 

la secuencia (~ 5 Ma; Figura 7.5). Las facies gravosas son mayormente epiclásticas y se 

componen de un 49 % de componentes de origen volcánico y un 51% de componentes 

no volcánico. Sólo escasas areniscas preservadas se presentan mixtas, con 

componentes epiclásticos y volcaniclásticos secundarios resedimentados/retrabajados. 

Los indicadores climáticos permiten inferir que esta etapa se desarrolló bajo condiciones 

de clima semi-árido con temperaturas templadas y con una tendencia a la disminución de 

la evaporación y a un aumento en las temperaturas. 

Las evidencias presentadas en la Etapa 5 permiten interpretar que esta etapa se 

caracteriza por la instauración de un sistema fluvial de fajas de canales gravosas con 

sistemas aluviales transversales con desactivación de los sistemas de falla de los 

márgenes de la cuenca y condiciones ambientales semiáridas con tendencia al aumento 

de las temperaturas (Figura 7.5). La distribución y composición del sistema de fajas de 

canales gravosos representa una mayor integración del drenaje con conexión por el 

extremo SSE (Río Limay?) y áreas de aporte extra-cuencales extendidas al NNW - NW, 

desde las secuencias volcánicas del margen nor-occidental (formaciones Auca Pan y 

Rancahue) al basamento ígneo metamórfico del margen occidental (formaciones 

Huechulafquen y Colohuincul; Figura 7.5). Las escasas evidencias de aporte 

volcaniclástico permiten inferir que el mismo pudo haber sido moderado pero no fue 

preservado. Luego de la depositación de los sedimentos y previamente a los ~ 5 Ma, la 

deformación migró hacia el interior de la cuenca donde el desarrollo del sistema de fallas 

del dominio central generó una zona triangular interna que condicionó la escorrentía 

actual del Río Chimehuín y modificó la geomorfología del dominio. Cabe resaltar que la 

estrecha relación entre los depósitos de niveles aterrazados hacia el dominio oriental y 

los márgenes de los ríos y arroyos principales (Figura 7.5; Río Chimehuín, Collón Cura y 

Limay y Arroyo Alicurá y Quemquemtreu) sugiere una condición de incisión fluvial que 

puede continuar hasta la actualidad. 
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Figura 7.5 Esquema conceptual que sintetiza la Etapa 5 de evolución de la cuenca. 
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CAPÍTULO 8 

DISCUSIÓN 
 

Considerando los resultados obtenidos en este trabajo de tesis, la presente discusión 

pretende exponer en primera instancia un análisis de cuenca tradicional contemplando la 

relación entre el espacio de acomodación y el aporte de sedimentos a gran escala (1º 

orden; 106 – 107 años; Miall, 2014; Romans et al., 2016). En este análisis se examinará el 

efecto de los controles principales tectónico, volcánico y/o climático. Los conceptos 

abarcados a gran escala se utilizarán para dilucidar las principales consecuencias en la 

configuración y evolución del sistema de Antepaís Fragmentado Norpatagónico. 

Posteriormente se realizará un análisis relacionado a la identificación de señales 

ambientales en el relleno de la cuenca y su asignación causal a él o los factores de control 

a magnitudes escalares intermedias (102 – 106 años; Romans et al., 2016). 

 

8.1. Factores de control de 1º orden (106 – 107 años): ¿La tectónica como factor de 

control principal? 

 

La acumulación de sedimentos en cuencas continentales de antepaís s.s. está 

controlada por la generación o destrucción del espacio de acomodación producto de 

procesos tectónicos de primer orden como la subsidencia flexural asociada al peso del 

orógeno y/o a la subsidencia dinámica vinculada a procesos sublitosféricos (DeCelles y 

Giles, 1996; Pysklywec y Mitrovica, 1999; Catuneanu et al., 1999). En las cuencas de 

antepaís fragmentado, existen factores locales como las estructuras o heterogeneidades 

preexistentes de un sustrato anisótropo que condicionan la generación del espacio de 

acomodación (Catuneanu, 2004; DeCelles, 2012). Estas heterogeneidades pueden 

conformar zonas de debilidad y generar una progresión de la deformación en condiciones 

fuera de secuencia provocando el levantamiento de bloques de basamento y la 

configuración de cuencas intermontanas extendidas hacia el antepaís (Strecker et al., 

2011). Recientemente se ha evidenciado que la sedimentación en cuencas de antepaís 

s.s. ocurre en ciclos de antepaís de 1º orden, que pueden extenderse entre decenas a 

unos pocos millones de años, dependiendo de la dinámica de subducción (Flexural 

Cycles; Catuneanu, 2019). A escala de relleno de cuenca, cada ciclo presenta episodios 

de acumulación de sedimentos que se limitan por superficies de discontinuidad de 1º 

orden que evidencian episodios de no depositación/erosión (Catuneanu y Elango, 2001; 

Catuneanu, 2019).  

En el contexto Mioceno del Antepaís Norpatagónico, la principal fase de 

levantamiento orogénico de los Andes Patagónicos y la configuración del sistema de 
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Antepaís Fragmentado Patagónico con cuencas intermontanas relativamente aisladas 

(Folguera y Ramos, 2011; Orts et al., 2012; Bilmes et al., 2013; Folguera et al., 2018; 

Franzese et al., 2018; Bucher et al., 2019b; López et al., 2019), la alta productividad 

magmática con generación de cuerpos intrusivos y grandes acumulaciones 

volcaniclásticas dispersas como relleno de las distintas cuencas (González Díaz, 1982; 

Hervé et al., 2007; Castro et al., 2010; Aragón et al., 2010), y la conformación de una 

sombra de lluvias que produjo importantes variaciones paleoclimáticas y paleoecológicas 

(Blisniuk et al., 2005; Ortiz-Jaureguizar y Cladera, 2006; Roux 2012; Raigemborn et al., 

2018; Bucher et al., 2019c), generaron una interrelación entre los controles tectónicos, 

volcánicos y climáticos que difieren de los procesos y dinámicas evidenciadas en los 

modelos de antepaís fragmentado analizados recientemente (e.g., Sobel et al., 2003; 

Hilley y Strecker, 2005; Strecker et al., 2011; Hain et al., 2011). En este sentido, la 

naturaleza interna y las relaciones espaciales entre las distintas etapas del modelo 

evolutivo de la cuenca de Collón Cura permitieron identificar episodios de acumulación y 

episodios de no depositación/erosión separados por superficies de 1º orden. Los distintos 

episodios registran modificaciones en el espacio de acomodación debido a la interrelación 

de los factores de control en la evolución de la cuenca. El relleno volcano-sedimentario 

mioceno de la cuenca de Collón Cura se extiende entre los 21/16 y ~ 5 Ma y presenta: i. 

Episodio de acumulación inicial (Etapas 1 y 2); ii. Episodio de no depositación/erosión 

inicial (Etapa 3); iii. Episodio de acumulación final (Etapa 4); y iv. Episodio no 

depositación/erosión final (Etapa 5). 

 

8.1.1. Episodio de acumulación inicial (~21/16,0 – 15,032 Ma) 

 

El Episodio de acumulación inicial se limita por las superficies de discontinuidad S1 

y S3 y presenta sistemas aluviales volcaniclásticos sin-cinemáticos en relación a los 

sistemas de fallas de los márgenes de la cuenca. Hacia el interior de la cuenca los 

sistemas aluviales volcaniclásticos se relacionan con sistemas lacustres someros 

(Secuencia A1). Estos sistemas son cubiertos por depósitos de corrientes piroclásticas y 

sistemas de bajadas volcaniclásticas desarrolladas bajo condiciones templadas sub-

húmedas (Secuencia A2). El patrón de apilamiento vertical de los sistemas aluviales 

volcaniclásticos asociados al desarrollo de los sistemas de fallas de ambos márgenes de 

la cuenca, la ausencia de evidencias sedimentarias de un drenaje extracuencal y los 

sistemas lacustres someros de interior de cuenca, permiten interpretar que este episodio 

de acumulación inicial se dio en un contexto de cuenca cerrada sub-rellena, dominada 

por lagos someros (Nichols, 2011). El espacio de acomodación disponible habría sido 

propicio para el alojamiento y la resedimentación local de material volcaniclástico 
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redistribuido desde la áreas de captura del drenaje así como de la resedimentación de 

corrientes piroclásticas de gran volumen (Manville et al., 2009). 

Tal como evidencian Nichols (2011) y Fisher y Nichols (2013), la generación del 

espacio de acomodación es el condicionante principal para la configuración de cuencas 

cerradas, siendo que el clima determina el sistema sedimentario a instaurarse. En este 

episodio, el espacio de acomodación estuvo controlado por la activación e inversión de 

estructuras del basamento y la generación de nuevas estructuras correspondientes a los 

sistemas de fallas del dominio occidental y oriental respectivamente (Ramos et al., 2014; 

López et al., 2019). Estas estructuras comenzaron a desarrollarse desde el inicio del 

episodio de acumulación (~21/16,0 Ma) a tasas de rotación máximas de 0,069º/ka para 

el dominio occidental y 0,041º/ka para el dominio oriental y configuraron la cuenca como 

un depocentro intermontano aislado. De esta manera, a partir de los resultados obtenidos 

en este trabajo y en concomitancia a otros autores (García Morabito y Ramos, 2012; 

Ramos et al., 2015; Folguera et al., 2015, 2018; López et al., 2019; Bucher et al., 2019 a 

y b), es posible indicar que la fragmentación del Antepaís Fragmentado Norpatagónico 

ocurrió desde el inicio del episodio contraccional mioceno (Mioceno temprano a medio; 

~21/16,0 Ma) y fue el factor de control principal que generó el espacio de acomodación 

para el desarrollo de sistemas lacustres y la acumulación de depósitos volcaniclásticos. 

Con respecto al relleno volcano-sedimentario, este episodio de acumulación inicial 

presenta una impronta volcaniclástica que intervino mediante diversos procesos 

depositacionales durante un lapso máximo de 5,96 My. En este sentido, el aporte de 

sedimentos definido por el material volcaniclástico se reflejó mediante la 

resedimentación/retrabajo de un 94 % de materiales volcaniclásticos en los sistemas 

aluviales y lacustres (Secuencia A1), y mediante la depositación extremadamente rápida 

de depósitos de corrientes piroclásticas y sistemas de bajadas volcaniclásticas 

(Secuencia A2) que, con un volumen de 1125 km3 acumulados en un lapso máximo de 

0,128 My, colmataron el espacio de acomodación disponible. De esta manera, el aporte 

volcaniclástico balanceó la relación con respecto a la generación de espacio de 

acomodación, y permite indicar que el volcanismo condicionó la producción y el aporte de 

sedimentos. En este sentido, el inicio del volcanismo acotado en este trabajo a los 

~21/16,0 Ma es coincidente con el inicio del tercer estadio isotópico del Batolito 

Norpatagónico definido por Pankhurst et al. (1999). Este tercer estadio ocurre 

posteriormente a la finalización de un ciclo de baja productividad plutónica caracterizada 

por grandes extrusiones bimodales en el retroarco (Aragón y Mazzoni, 1997; Aragón et 

al., 2011) e indica el inicio del ciclo de subducción de la placa de Nazca. La evolución de 

este nuevo ciclo de subducción mioceno se registra en el Batolito Norpatagónico mediante 

la intrusión de gabros poco evolucionados en el Mioceno Temprano a Medio (22 ± 2 Ma; 
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Aragón et al., 2011) y monzodioritas cuarzosas, tonalitas, granodioritas y leucogranitos 

del Mioceno Medio a Superior (19 Ma, 18 ± 1 Ma, 12 ± 1 Ma y 9 Ma; González Díaz y 

Nullo, 1976; González Díaz, 1982; Aragón et al., 2011). Cabe resaltar que si bien la 

superficie de discontinuidad S2 que separa las secuencias A1 y A2 no presenta una 

importante expresión física en el entorno de la cuenca, el hiatus determinado por la 

inconsistencia en la edad del inicio de depositación de la secuencia A1 podría constituir 

un importante periodo de erosión/no depositación. 

De esta manera, para el Episodio de acumulación inicial desarrollado entre los 

~21/16,0 y 15,032 Ma, es posible inferir que mientras la generación de espacio de 

acomodación ocurrió como producto de la activación de estructuras heredadas del 

sustrato y la generación de nuevas estructuras (Ramos et al., 2014; López et al., 2019) 

que configuraron a la cuenca como un depocentro intermontano del Antepaís 

Fragmentado Norpatagónico, el volcanismo constituyó el principal factor de aporte que 

condicionó el relleno y se debió a la alta productividad magmática relacionada a la 

instauración de un nuevo ciclo magmático generado por la subducción de la placa de 

Nazca por debajo de la placa Sudamericana. 

 

8.1.2. Episodio de no depositación/erosión inicial (15,032 – 12,049 Ma) 

 

El Episodio de no depositación/erosión inicial se caracteriza por la generación de 

un valle inciso axial asimétrico que erodó alrededor de 863 km3 de material volcaniclástico 

primario (ignimbritas) y secundario resedimentado / retrabajado. Esta etapa se desarrolló 

en condiciones paleoclimáticas sub-húmedas y en un contexto sin-cinemático al 

desarrollo del sistema de fallas del margen occidental y pos-cinemático al sistema de 

fallas del dominio oriental. El predominio de la remoción y/o no depositación de 

sedimentos durante esta etapa evidencia una disminución en el espacio de acomodación 

debida una caída en el nivel de base de la cuenca y la modificación de las condiciones 

de cuenca cerrada dominada por lagos hacia condiciones de cuenca abierta (Quirk, 1996; 

Nichols et al., 2012).  

En ambientes tectónicamente activos, la evolución de estadios de cuencas cerradas 

hacia estadios abiertos es independiente del mecanismo inicial que genera la barrera 

tectónica y depende de la relación entre la actividad tectónica y el clima (Burbank, 1983; 

Tiercelin et al., 2002). Este balance entre la tectónica y el clima determina que a escala 

de tiempo geológico, los sistemas sedimentarios en cuencas cerradas constituyan 

sistemas efímeros o de lagos perennes (e.g., Ollier, 1981). De esta manera, en cuencas 

cerradas con levantamiento tectónico continuo y climas áridos, el desarrollo de los 

sistemas sedimentarios puede quedar neutralizado y mantener un drenaje endorreico, 
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mientras que bajo climas húmedos, los sistemas sedimentarios pueden agradar y generar 

el sobre-relleno seguido por la colmatación y apertura de la cuenca (Garcia-Castellanos 

et al., 2003; García-Castellanos et al., 2006). En contextos donde la actividad tectónica 

que configuró el espacio de acomodación inicial cesa, los sistemas sedimentarios internos 

pueden verse forzados a modificaciones debido a una alta erosión externa que genere la 

captura de la cuenca (García-Castellanos et al., 2006). En este sentido, tal como lo 

evidencian Calvache y Viseras (1997) para la cuenca de Gaudix y García-Castellanos et 

al. (2003) y García-Castellanos (2006) en la cuenca del Ebro en España, una brusca caída 

del nivel de base en cuencas cerradas puede asociarse a una captura de la cuenca y su 

integración a una red de drenaje regional. 

En la cuenca de Collón Cura, la caída del nivel de base de la cuenca debida al 

pasaje de condiciones cerradas hacia condiciones abiertas se da un contexto tectónico 

de cese de actividad del sistema de fallas del dominio oriental y climas sub-húmedos. De 

este modo, y considerando que el relleno final del episodio endorreico se caracteriza por 

una resedimentación/retrabajo volcaniclástico local sin rasgos de conexión a un sistema 

externo, es posible inferir que el cambio de nivel de base de la cuenca se dio por la 

apertura de la cuenca debida a una captura por parte de un sistema fluvial próximo 

(García-Castellanos et al., 2006). En este sentido, si bien la desactivación tectónica del 

sistema de fallas del dominio oriental limita el levantamiento topográfico de la barrera 

orográfica, las condiciones paleoclimáticas sub-húmedas habrían jugado un rol 

importante en la degradación de la misma (Garcia-Castellanos et al., 2003). Esto, junto 

con la representación geométrica realizada de la superficie de incisión S3, permite indicar 

que la captura ocurrió en el sector centro-sur del dominio oriental de la cuenca. 

De esta manera, el episodio de no depositación/erosión desarrollado entre los 

15,032 – 12,049 Ma, constituye un episodio de reducción del espacio de acomodación de 

la cuenca producto del pasaje de condiciones de cuenca cerrada a abierta. Esta 

modificación en la configuración de la cuenca se debió a la captura fluvial próxima al 

dominio oriental de la cuenca favorecida por la desactivación del sistema de fallas y las 

condiciones paleoclimáticas que asistieron su erosión. La captura fluvial habría 

modificado el nivel de base local de la cuenca ocasionando la erosión y no depositación 

interna evidenciada por la discordancia que representa la superficie de discontinuidad S3. 

 

8.1.3. Episodio de acumulación final (12,049 - 10,6 ± 0,2 Ma) 

 

El Episodio de acumulación final se limita por las superficies de discontinuidad S3 

y S4. Este episodio se compone por un predominio de sistemas fluviales mixtos con 

importante aporte volcaniclástico y la instauración episódica de fajas de canales con carga 
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de fondo gravosa. En conjunto, el episodio acumula un volumen potencial de 1719 km3 y 

es depositado en condiciones sin-cinemáticas al sistema de fallas del dominio occidental 

y pos-cinemáticas al sistema de fallas del dominio oriental. Los sistemas fluviales en 

general presentan una composición predominantemente mixta con procedencia 

epiclástica volcánica (secuencias volcánicas de las formaciones Auca Pan y Rancahue). 

Las paleocorrientes NNW - SSE coalescentes hacia el sector centro-sur del dominio 

oriental evidencian un sistema axial integrado a una red de drenaje expandida hacia el 

NNW con conexión por el SSE. 

Con respecto al Episodio de acumulación inicial y subsiguiente Episodio de no 

depositación/erosión inicial, la instauración de este episodio de acumulación final muestra 

importantes variaciones en el patrón de relleno de la cuenca de Collón Cura. En el relleno 

de cuencas de antepaís, la acumulación de sedimentos por sobre una superficie de 

discontinuidad erosiva de 1º orden evidencia un relativo aumento en el espacio de 

acomodación (Catuneanu y Elango, 2001; Catuneanu, 2019). A esta escala, en cuencas 

de antepaís s.s., la generación o destrucción de espacio de acomodación está controlada 

principalmente por procesos tectónicos relacionados subsidencia flexural o a subsidencia 

dinámica (DeCelles y Giles, 1996; Pysklywec y Mitrovica, 1999; Catuneanu et al., 1999). 

En cuencas de antepaís fragmentado, el espacio de acomodación es creado por el 

levantamiento de barreras topográficas producto de la activación de heterogeneidades 

del sustrato (Sobel et al., 2003; Strecker et al., 2011). Estas diferencias en los procesos 

tectónicos de creación de espacio de acomodación generan también variaciones en los 

patrones de relleno de las cuencas (Strecker et al., 2011). De esta manera, explicar la 

acumulación de 1719 km3 de sedimentos a tasas de 9,45 cm/ka en un contexto de cuenca 

intermontana abierta y conectada a una red de drenaje relativamente integrada resulta en 

un desafío, que en concordancia con Jordan (1995), indica que la relación entre el 

desarrollo de un antepaís fragmentado y los procesos dinámicos de subducción aún 

permanecen inciertos. 

Sin embargo, contribuciones recientes han propuesto que el espacio de 

acomodación en cuencas intermontanas puede resultar tanto de la generación de 

barreras topográficas, como de subsidencia regional relacionada al desarrollo del 

antepaís roto (e.g. Silvestro et al., 2005; Dávila y Lithgow-Bertelloni, 2013; Huyghe et al., 

2014; Nivière et al., 2019). En estos casos, la subsidencia presenta una íntima relación 

con la propagación de la actividad tectónica en el antepaís y el levantamiento de las 

barreras topográficas (Huyghe et al., 2014). Cuando la actividad tectónica se propaga 

hacia el antepaís y se genera el levantamiento de las barreras topográficas, también 

ocurrirá el levantamiento regional de las cuencas intermontanas. En cambio, cuando la 



132 
 

deformación se retrae hacia el arco, las cuencas intermontanas del antepaís sufren la 

influencia de la subsidencia tectónica regional (Huyghe et al., 2014).  

De esta manera, para el episodio de acumulación final desarrollado entre los 12,049 

- 10,6 ± 0,2 Ma es posible inferir que la disminución de la deformación del sistema de 

fallas del dominio occidental con tasas de rotación de 0,45º a 0,32º/ka y la desactivación 

completa del dominio oriental de la cuenca de Collón Cura indican una disminución en el 

levantamiento de los bloques del sustrato de la cuenca que podría estar seguido por el 

desarrollo de subsidencia tectónica. Esta subsidencia regional permitiría a escala local la 

generación del espacio de acomodación propicio para la depositación de los sitemas 

fluviales a tasas de 9,45 cm/ka, como han sido evidenciadas en otros depocentros 

intermontanos (Huyghe et al., 2014; Bucher et al., 2019b). 

 

8.1.4. Episodio de degradación final (post - 10,6 ± 0,2 Ma) 

 

El Episodio de degradación final ocurre sobre la superficie de discontinuidad S4. Se 

caracteriza por la depositación de sistemas aluviales y sistemas fluviales gravosos 

arealmente dispersos por la cuenca (Pampa de las Horquetas y de Alicurá) seguidos por 

una depositación en terrazas asociadas a los principales ríos y arroyos. Este episodio se 

desarrolla en un contexto post-cinemático a los sistemas de fallas de los márgenes y pre-

cinemático al sistema de fallas de dominio central bajo condiciones paleoclimáticas semi-

áridas. La sedimentación arealmente expandida y en terrazas fluviales de los actuales 

cursos fluviales, su composición epiclástica polimíctica y las paleodirecciones de flujo 

coincidentes con la conexión actual por el SSE (Actual Río Limay) permiten inferir que 

esta etapa corresponde a una etapa de extensión fluvial con la incorporación de áreas de 

aporte expandidas hacia unidades del basamento ígneo metamórfico del W – NNW 

(formaciones Huechulafquen y Colohuincul) y posterior erosión e incisión fluvial del 

relleno neógeno de la cuenca de Collón Cura. 

La instauración de sistemas fluviales de fajas de canales gravosas en cuencas de 

antepaís intermontanas es generalmente interpretada como debido a una reducción del 

espacio de acomodación (Shanley y McCabe, 1994; Martinsenn, 1999; Marenssi et al., 

2015; Valero et al., 2017). Como se mencionó anteriormente, la reducción del espacio de 

acomodación en cuencas de antepaís s.s. se asocia al rebote isostático de la flexura 

generada producto de una disminución en la carga orogénica (DeCelles y Giles, 1996; 

Catuneanu et al., 1999). Tomando la propuesta de Huyghe et al. (2014) para cuencas de 

antepaís fragmentado, la reducción del espacio de acomodación podría deberse a un 

levantamiento de los depocentros debido a una nueva progresión de la deformación hacia 

el antepaís. En este sentido, si bien el relleno de la cuenca de Collón Cura registra durante 
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este episodio una disminución del espacio de acomodación, lo hace en un contexto de 

retracción de la deformación hacia el arco. Recientemente se ha demostrado que 

procesos vinculados a variaciones climáticas globales tendientes a enfriamiento general 

y desarrollo de glaciares pueden inducir a modificaciones en la dinámica de áreas 

tectónicamente activas (Whipple y Meade, 2006; Tomkin y Roe, 2007; Whipple, 2009). 

Para los Andes Patagónicos, Thomson (2010) evidenció un aumento en la tasa de erosión 

hacia los 7 Ma vinculada a un cambio climático global hacia condiciones frías y la 

instauración de importantes glaciaciones (Mercer y Sutter, 1982). Este cambio climático 

habría producido un importante desarrollo de glaciares y la consecuente denudación 

glaciaria de la región andina (Thomson, 2010). Cabe resaltar que asociado a ambientes 

glaciarios es posible desarrollar sistemas fluviales de carga de fondo gravosa similares a 

los instaurados en este episodio de la cuenca de Collón Cura, así como a los largamente 

extendidos por la Patagonia bajo la denominación de Rodados Patagónicos (Feruglio, 

1950; Auer, 1956; Fidalgo y Riggi, 1970, Tombotto y Ahumada, 1995; Martínez y 

Kutchner, 2011). 

De esta manera, para el episodio de no depositación/erosión final desarrollado 

posteriormente a los 10,6 ± 0,2 Ma, la retracción de la deformación hacia el arco junto con 

la reducción del espacio de acomodación evidenciada por la depositación de extensos 

sistemas de fajas de canales gravosos posteriormente asociados al desarrollo de terrazas 

fluviales en un contexto de incisión fluvial permiten suponer un levantamiento tectónico 

debido a un proceso de denudación orogénica vinculado a un cambio climático global. 

Cabe resaltar que también se proponen mecanismos alternos de levantamiento tectónico 

producto de cambios dinámicos entre las placas de Nazca y Sudamericana debido al 

desarrollo de la falla de Liquiñe Ofqui (Thomson, 2002). Sin embargo, el desarrollo del 

sistema de fallas del dominio central previo a los ~ 5 Ma indica que la deformación 

contraccional fue continua durante este episodio de denudación regional. El 

levantamiento tectónico de los Andes Norpatagónicos también habría contribuido a la 

instauración final de la sombra de lluvias (Bucher et al., 2019c). Este efecto es finalmente 

registrado en este episodio mediante las evidencias de los indicadores paleoclimáticos 

de condiciones semi-áridas. 

 

8.2. Consecuencias de los Factores de control de 1º orden (106 – 107 años) en la 

configuración y evolución del Antepaís Fragmentado Norpatagónico. 

 

A partir del análisis desarrollado en el apartado previo sobre las variaciones del 

espacio de acomodación y aporte de sedimentos en la evolución del relleno 

volcanosedimentario de la cuenca de Collón Cura a escala de 1º orden, fue posible inferir 
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que las modificaciones entre los sucesivos episodios de acumulación y no 

depositación/erosión del relleno se debieron no solo a factores tectónicos, sino también a 

factores volcánicos y climáticos. A su vez, se determinó que los distintos factores de 

control actuaron mediante diversos mecanismos, los cuales dependerán de la dinámica 

a escala global de procesos endógenos y exógenos (Figura 8.1). 

Durante el Episodio de acumulación inicial (~21/16,0 – 15,032 Ma), la tectónica 

constituyó un factor de 1º orden que conformó el espacio de acomodación mediante la 

fragmentación del antepaís y la configuración del depocentro intermontano, mientras que 

el volcanismo instaurado producto de una nueva dinámica magmática de subducción 

caracterizada por una intensa productividad plutónica y volcanismo explosivo, constituyó 

el factor de control de 1º orden que condicionó el aporte sedimentario (Figura 8.1 A). Hacia 

la región del Antepaís Norpatagónico, la estructuración inicial restringida el mioceno 

Figura 8.1. Esquema triangular de los factores de control tectónico, volcánico y climático de 1º orden. 

Episodios de acumulación (A y C) y no depositación/erosión (B y D) en la evolución de la cuenca de Collón 

Cura e interrelaciones entre los factores de control. 
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temprano a medio (~21/16.0 Ma) registrada en este trabajo es coincidente con la 

estructuración de diversos depocentros distribuidos en el área (Bilmes et al., 2013; 

Huyghe et al., 2014, D’Elia et al., 2017, Franzese et al., 2018, Bucher et al., 2019a y b) y 

va en contraposición a las propuestas de Huyghe et al. (2014) y Nivière et al. (2019), 

quienes proponen una estructuración ocurrida hacia el Mioceno tardío a Plioceno. Con 

respecto al control volcánico registrado en este trabajo, diversos depocentros del 

Antepaís Fragmentado Norpatagónico también registran este episodio, dado que en 

depocentros proximales a la cuenca se registran depósitos primarios (e.g. Miembro 

Pilcaniyeu en los depocentros de Collón Cura, Piedra del Águila y Pilcaniyeu; Marshall, 

1971; Rabassa, 1975; Mazonni y Benvenuto, 1990; Mazzoni y Stura, 1990; Huyghe et al., 

2014; D’ Elia et al., 2017), mientras que depocentros más alejados presentan para la 

misma época, sistemas sedimentarios con abundante aporte volcaniclástico secundario 

resedimentado/retrabajado (e.g. Formación La Pava y Collón Cura en los depocentros de 

Catan Lil, Aluminé, Picún Leufú, Ingeniero Jacobacci, Ñirihuau, Gastre y Paso del Sapo; 

Yrigoyen, 1969; Nullo, 1979; González Díaz y Nullo, 1980; Franzese et al., 2011; 

Escosteguy et al., 2013; Bilmes et al., 2013 y 2014; Folguera et al., 2015; Franzese et al., 

2018; Bucher et al., 2018 y 2019a) (Figura 8.2). 

 

 

Figura 8.2 Modelo esquemático de la configuración del sector norte del Antepaís Fragmentado 

Norpatagónico (depocentros de Catán Lil, Piedra del Águila y Picún Leufú) interpretado según el Episodio 

de acumulación inicial de Collón Cura. 
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Durante el Episodio de no depositación/erosión inicial (15,032 – 12,049 Ma), la 

tectónica y el clima constituyeron los factores de control de 1º orden que generaron una 

disminución en el espacio de acomodación de la cuenca debido a la captura fluvial por el 

dominio oriental a causa del cese del levantamiento de la barrera topográfica 

correspondiente al Macizo de Sañicó y las condiciones paleoclimáticas sub-húmedas que 

favorecieron su erosión (Figura 8.1 B). Posteriormente, durante el Episodio de agradación 

final de la cuenca  (12,049 - 10,6 ± 0,2 Ma), la tectónica por medio de subsidencia regional 

constituyó el factor de control de 1º orden que generó el espacio de acomodación propicio 

para la acumulación de sistemas fluviales interconectados a una red de drenaje 

expandida con areas de aporte al NNW y conexión por el SSE (Figura 8.1 C). En el 

contexto del Antepaís Fragmentado Norpatgónico, la integración de las cuencas es 

parcial, pudiendo coexistir actualmente cuencas cerradas (e.g. Gastre, Bilmes et al., 2013 

y 2014) con cuencas abiertas capturadas (e.g. Paso del Sapo, Bucher et al., 2018, Collón 

Cura, Piedra del Águila, Catán Lil y Aluminé; Franzese et al., 2011; Huyghe et al., 2014; 

D’Elia et al., 2017; Franzese et al., 2018) (Figura 8.3). De esta manera, la integración de 

los distintos depocentros mediante redes de drenaje expandidas hacia el orógeno 

explicaría la formación de los distintos sistemas de transferencia de sedimentos definidos 

por Bilmes et al. (2019).  

 

 

Figura 8.3 Modelo esquemático de la configuración del sector norte del Antepaís Fragmentado 

Norpatagónico (depocentros de Catán Lil, Piedra del Águila y Picún Leufú) interpretado según el Episodio 

de no depositación/erosión inicial de Collón Cura. 
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Estos sistemas de transferencia corresponden a los sistemas de Collón Cura–

Cuencas Norpatagónicas (CC-NP), Ñirihuau–Cuencas de Valdés (Ñ-V), Río Mayo–

Cuencas de San Jorge (RM-SJ) y se componen de redes de drenaje actuales que existen 

entre los Andes Patagónicos y la Plataforma Atlántica (Bilmes et al., 2019). Esto 

constituye un desarrollo complejo de sistemas de transferencia de sedimentos a lo largo 

del Antepaís Fragmentado Norpatagónico. En este contexto, la preservación hasta la 

actualidad de altos de sustrato iniciales podría aún hoy mantener relativamente aislados 

los distintos sistemas de transferencia. Esto sucede por ejemplo entre los sistemas de 

CC-NP al norte y Ñ-V al sur del Alto del Limay y el Macizo Norpatagónico. Finalmente, 

cabe resaltar que dentro del sistema CC-NP, la depositación de sistemas fluviales con 

similares características arquitecturales y composicionales se desarrolló entre los Andes 

y la plataforma a lo largo de los ríos Limay y Negro (Figura 8.4; Andreis, 1964; Dessanti, 

1972; Nullo, 1979; González Díaz y Nullo, 1980; González Díaz et al., 1986; Franzese et 

al., 2018). Si bien estos depósitos podrían corresponder a situaciones diacrónicas, la 

depositación hacia la región del antepaís a lo largo de los actuales ríos Limay y Negro 

indica condiciones de generación de espacio de acomodación largamente expandidas 

hacia el antepaís. En este sentido, las características intrínsecas del sistema de 

subducción y la dinámica entre las placas litosféricas y los procesos sublitosféricos juegan 

un rol principal en la generación de espacio de acomodación por subsidencia dinámica y 

Figura 8.4 Modelo esquemático de la configuración del sector norte del Antepaís Fragmentado 

Norpatagónico (depocentros de Catán Lil, Piedra del Águila y Picún Leufú) interpretado según el Episodio 

de acumulación final de Collón Cura.  
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podría condicionar la depositación o no depositación de sedimentos a escala regional 

(Mitrovica et al., 1989; Gurnis, 1992; Holt y Stern, 1994; Burgess et al., 1997; Catuneanu 

et al., 1997). 

Finalmente, el Episodio de no depositación/erosión final (post - 10,6 ± 0,2 Ma) 

presenta como factor de 1º orden al clima, el cual habría favorecido la denudación 

orogénica por acción glaciaria y la consecuente reducción del espacio de acomodación 

(Figura 8.1 D). En este caso, es preciso no desmerecer una posible influencia tectónica 

debido a cambios dinámicos entre las placas de Nazca y Sudamericana que desarrollaron 

el sistema de falla de Liquiñe Ofqui (Thomson, 2002; Ramos, 2005). Hacia el Antepaís 

Fragmentado Norpatagónico, depósitos gravosos de características depositacionales y 

composicionales similares han sido registrados en otros depocentros del Antepaís 

Fragmentado Norpatagónico (Figura 8.5; Catán Lil, Paso Del Sapo, Gastre; Bilmes et al., 

2013 y 2014; Franzese et al., 2018; Bucher et al., 2018) así como largamente extendidos 

por toda la región extra-andina en formas de grandes planicies y en terrazas de los 

principales ríos (Rodados Patagónicos; Feruglio, 1950). La gran extensión de estos 

depósitos indica importantes variaciones en la dinámica de los sistemas fluviales cuyo 

origen es largamente discutido y aún hoy es objeto de debate.  

 

 

Figura 8.5 Modelo esquemático de la configuración del sector norte del Antepaís Fragmentado 

Norpatagónico (depocentros de Catán Lil, Piedra del Águila y Picún Leufú) interpretado según el Episodio 

de no depositación/erosión final de Collón Cura.  
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Cabe resaltar que asociado a estos cambios climáticos globales como son el Optimo 

Climatico Mioceno y el posterior episodio de enfriamiento y glaciación, la región extra-

andina estuvo sujeta a importantes variaciones paleoclimáticas locales asociadas a la 

generación de la sombra de lluvias por parte del crecimiento de los Andes Norpatagónicos 

(Blisniuk et al., 2005; Ortiz-Jaureguizar y Cladera, 2006; Roux 2012; Raigemborn et al., 

2018; Bucher et al., 2019c). Esta sombra de lluvia registrada por diversos autores a lo 

largo del Antepaís Patagónico, también fue registrada en la cuenca de Collón Cura 

mediante el pasaje paulatino de condiciones sub-húmedas con paleoprecipitaciones y 

paleotemperaturas estimadas de 801 ± 20 mm/año (índice ΣBases) y  777 ± 84 mm/año 

(índice CIA-K) y 11º ± 1º C (índice PWI) y 11º ± 1º C (índice SAL) respectivamente, hacia 

condiciones semi-áridas registradas durante éste último episodio. La compleja interacción 

entre procesos de cambios climáticos globales y locales es apenas notificada en este 

trabajo. 

 

8.3. Señales ambientales en el registro volcano-sedimentario 

 

El relleno neógeno de la cuenca de Collón Cura fue subdividido en sucesivos 

episodios de acumulación y no depositación/erosión limitados por superficies de 1° orden. 

Internamente a cada episodio de acumulación se presentan distintos arreglos y 

superficies que a múltiples escalas representan señales ambientales debidas a 

modificaciones en los factores de control tectónico, volcánico y climático. A continuación 

se analizará el registro volcano-sedimentario de la cuenca y se definirán señales 

ambientales ocurridas en tres lapsos de escalas temporales intermedias (102 a 106 años; 

Romans et al., 2016): señales ambientales de 2º orden (105 – 106 años), 3º orden (104 – 

105 años), y 4º - 5º orden (102 – 104 años). Es importante destacar que discutir todas las 

señales ambientales registradas no conforma el objetivo central de este trabajo. De esta 

forma, se discutirán para cada orden, las señales ambientales pensadas como clave para 

demostrar la interdependencia de los controles como causales de las mismas. A su vez, 

es de menester que el lector no encontrará un orden cronológico en la discusión de las 

señales, ya que su desarrollo y aparición en el texto, se relaciona con el orden atribuido. 

 

8.3.1. Señales ambientales de 2º orden (105 – 106 años) 

 

Durante el Episodio de acumulación final (12,049 - 10,6 ± 0,2 Ma), la cuenca de 

Collón Cura se configuró como una cuenca intermontana con desarrollo de sistemas 

fluviales mixtos (A3; AF9 y 10) e irrupciones de sistemas de fajas de canales con carga 

de fondo gravosa (A3; AF8) en un contexto sin-cinemático al sistema de fallas del dominio 
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occidental. Ambos sistemas se limitan por superficies de discontinuidad netas y erosivas 

que representan importantes cambios en la naturaleza y dinámica fluvial. En conjunto, el 

episodio de acumulación inicial se desarrolló durante un lapso de 1,49 ± 0,2 Ma. 

La naturaleza de los sistemas fluviales continentales que no son influenciados por 

cambios eustáticos está condicionada por variaciones tectónicas y climáticas (Catuneanu 

et al., 2009). La respuesta de los sistemas a modificaciones en estos dos controles se 

representa en el registro mediante superficies de discontinuidad que evidencian 

variaciones en la relación entre el espacio de acomodación y el aporte de sedimentos 

(Martinsen et al., 1999; Catuneanu y Elango, 2001; Gibling et al., 2005; Veiga et al., 2008). 

En este sentido, diversas contribuciones han demostrado que sistemas de canales 

amalgamados con carga de fondo mayormente gravosa ocurren en condiciones de baja 

acomodación, mientras que sistemas mixtos con desarrollo de canales y planicies de 

inundación se dan condiciones de alta acomodación (Martinsen et al., 1999; Catuneanu 

y Elango, 2001; Catuneanu et al., 2009; Varela et al., 2015; Marenssi et al., 2015). Sin 

embargo, depósitos de carga de fondo gravosa también pueden desarrollarse debido a 

un forzamiento tectónico puntual que ocasione el levantamiento del área de aporte debido 

al desarrollo de estructuras geológicas particulares (Allen, 2008). El levantamiento del 

área de aporte desencadena una modificación del perfil de equilibrio y un aumento de la 

superficie del área de aporte que conlleva al aumento en la descarga del sistema y el 

aporte de sedimentos (Quirk, 1996).  

En la cuenca de Collón Cura, el sistema fluvial mixto (A3; AF9 y 10) se distribuye por 

todos los dominios de la cuenca y es predominante en toda la secuencia. Se caracteriza 

por conformar un sistema axial compuesto por una alternancia de canales arenosos y 

planicies de inundación que en la localidad más representativa (LR) presentan una 

relación canal/planicie promedio de 2,15 (Figura 8.6). La relación de preservación de las 

planicies con respecto a los canales y la distribución del sistema por toda la cuenca 

permiten interpretar que el desarrollo del mismo se dio en condiciones de acomodación 

positivas pero limitadas (Shanley y McCabe, 1994; Veiga et al., 2008; Fielding et al., 2010; 

Varela, 2015). Hacia el sector occidental de la cuenca y en forma cada vez más 

recurrente, se presentan sistemas fluviales de fajas de canales dominados por gravas 

(A3; AF8; Figura 8.6). Estos sistemas se instauran sobre los sistemas mixtos mediante 

superficies netas erosivas en niveles tabulares de gran extensión y continuidad lateral por 

los dominios occidental y central de la cuenca (Figura 8.6). Los mismos, poseen 

paleocorrientes consistentes a las del sistema mixto y composicionalmente se 

caracterizan por presentar una mayor proporción de componentes epiclásticos de origen 

no volcánico (ígneo-metamórfico y sedimentario). Las características depositacionales 

podrían ser consideradas como debidas a una acumulación en condiciones de baja 
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acomodación (Shanley y McCabe, 1994; Veiga et al., 2008; Fielding et al., 2010; Varela, 

2015). Sin embargo, la distribución acotada a los dominios occidental y central y su 

irrupción neta sobre sistemas mixtos en un contexto de relativo alto espacio de 

acomodación no son consistentes con los modelos propuestos por Martinsen et al. (1999), 

Catuneanu y Elango (2001) y Catuneanu et al. (2009). En este sentido, si consideramos 

la depositación sin-cinemática al dominio occidental y el aumento en la porción epiclástica 

no volcánica, es posible inferir que estas irrupciones de fajas de canales gravosas 

corresponden a señales ambientales tectónicas producidas por el accionar episódico del 

sistema de fallas occidental. El levantamiento del margen occidental de la cuenca 

producía la recurrente elevación de las áreas de aporte con exposición de unidades del 

basamento y variaciones en la pendiente topográfica (Twidale, 1966; Schumm, 1986; 

Allen, 2008). 

  

Figura 8.6 Perfiles sedimentológicos generales donde se observa la distribución espacial y temporal de 

los sistemas mixtos y de fajas de canales gravosos. Columna magnetroestratigráfica interpretada y su 

correlación con la columna magnetoestratigráfica de Granstein et al. (2012). LR: La Rinconada; LM: Las 
Marías; CP: Cerro Los Pinos. A. Magnitud de intercalación de canales y planicies en sistemas mixtos. B 
y C. Magnitud de las irrupciones de sistemas de fajas de canales gravosas. 
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Ante este tipo de señales ambientales se genera un forzamiento de aporte 

sedimentario en donde los sistemas actúan como atenuantes de la señal en un tiempo 

estimado de 105 – 106 años (2º orden según este trabajo de tesis), dependiendo de la 

naturaleza y extensión de los canales y planicies y la proximidad del área de aporte (Allen, 

2008). En el área de estudio, las modificaciones internas al episodio de acumulación final 

se encuentran en lapsos de entre 0,5 y 0,042 My máximo (2º a 3º orden), indicando que 

la respuesta al forzamiento tectónico de los sistemas podría ocurrir en lapsos temporales 

menores que los propuestos por Allen (2008). Sin embargo, si bien no hay registro de los 

sistemas gravosos en el perfil magnetoestratigráfico, es posible comparar la magnitud 

espacial de los sistemas y generar una aproximación temporal a estas irrupciones (Figura 

8.6). En el perfil oriental, el desarrollo de planicies y canales de carga mixta en forma 

sucesiva se da dentro del lapso temporal del episodio de polaridad inversa limitado entre 

11,188 y 11,592 Ma (0,404 My), condición que permite determinar que las variaciones 

entre planicies y canales corresponden a órdenes de magnitud de 3º orden (104 – 105 

años; Figura 8.6 A). Si comparamos el desarrollo de las planicies y canales con el de los 

sistemas de fajas de canales gravosos en el perfil central y occidental (Figura 8.6 B y C), 

podemos indicar que la irrupción de estos sistemas gravosos representa una señal 

ambiental de 2º orden (105 – 106 años) y es debida al factor de control tectónico. 

  

8.3.2. Señales ambientales de 3º orden (104 – 105 años) 

 

La sección superior del Episodio de acumulación inicial (~21/16.0 - 15.032 Ma) de la 

cuenca de Collón Cura se caracteriza por el desarrollo de sistemas de bajadas 

volcaniclásticas (A2; AF6 y 7). Estos sistemas presentan una relación vertical con 

respecto a los depósitos de corrientes piroclásticas (A2; AF4 y 5) mediante una superficie 

de discontinuidad difusa. Internamente se distinguieron sistemas de bajadas 

volcaniclásticas dominadas por flujos gravitacionales de sedimentos (AF6) con pobre 

desarrollo de paleosuelos que hacia el tope pasan a conformar sistemas de bajadas 

volcaniclásticas terminales retrabajadas por procesos eólicos (AF7). La relación espacial 

entre estos sistemas es vertical mediante superficies difusas y se habrían depositado en 

un lapso menor a 0,128 My. 

El volcanismo es capaz de adicionar importantes volúmenes de material 

volcaniclástico a la superficie terrestre por medio de la eyección de piroclastos durante 

erupciones volcánicas explosivas (Manville et al., 2009). Sin embargo, se ha demostrado 

que los mayores volúmenes de materiales volcaniclásticos que ingresan a los sistemas 

sedimentarios provienen de la erosión y el retrabajo de corrientes piroclásticas 

topográficamente confinadas que rellenan valles (Major et al., 1996; Rodolfo et al., 1996; 
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Scott et al., 1996) así como de avalanchas de detritos (Meyer y Janda, 1986; Meyer y 

Martinson, 1989). El retrabajo de estos depósitos y su incorporación a los sistemas 

sedimentarios son procesos que pueden persistir por décadas (Major et al., 2000). Uno 

de los procesos de retrabajo de materiales volcaniclásticos más reconocido son los 

lahares. Estos consisten en flujos densos, hiperconcentrados o diluidos y eventuales, 

compuestos de mezclas de detritos y agua que se generan por la desestabilización de 

materiales volcánicos acumulados en zonas de relieve abrupto como laderas de volcanes 

(Smith, 1986). Estos procesos de resedimentación pueden ser desencadenados por 

lluvias ocurridas durante una erupción (Rodolfo et al., 1989; Hodgson y Manville, 1999; 

Manville et al., 2000; Barclay et al., 2007), en condiciones póstumas durante el 

restablecimiento del equilibrio geomorfológico (Smith, 1991), o hasta cientos de años 

después debido a la removilización/erosión de las zonas de cabecera (Pareschi et al., 

2002; Scott et al., 2005). En este sentido, por encima de los depósitos de corrientes 

piroclásticas topográficamente confinados (A2; AF4 y 5) y a través de una superficie de 

discontinuidad difusa se acumularon un estimado de 348 km3 de materiales 

volcaniclásticos mediante el desarrollo de sistemas de bajada volcaniclástica (A2; AF6 y 

7). Inicialmente, el sistema de bajada volcaniclástica estuvo dominado por flujos 

gravitacionales de sedimentos depositados en niveles tabulares y extensamente 

continuos (A2; AF6). Visto las características composicionales y depositacionales, la 

íntima relación espacial con los depósitos de corrientes piroclásticas y las tasas de 

acumulación mínimas de 78 cm/ka, es posible inferir que inicialmente el sistema de 

bajadas volcaniclásticas se generó debido a la acumulación de sucesivos lahares 

ocurridos posteriormente a la depositación de las corrientes piroclásticas. En este sentido, 

las condiciones paleoclimáticas sub-húmedas interpretadas para este episodio habrían 

provocado las lluvias desencadenantes de los sucesivos depósitos (Pareschi et al., 2002; 

Zanchetta et al., 2004; Scott et al., 2005). Sin embargo, por encima de los lahares del 

sistema de bajada volcaniclástica y a través de una superficie difusa ocurre un cambio en 

la dinámica de los sistemas evidenciado por la acumulación depósitos eólicos del sistema 

de bajada volcaniclástica terminal (A2; AF7). Estos sistemas, además de presentar 

evidencias de procesos depositacionales que difieren de los lahares (Smith, 1986), 

comienzan a presentar mayores proporciones de materiales epiclásticos. El retrabajo 

eólico de sucesiones volcaniclásticas ha sido ampliamente estudiado en zonas distales 

debido a la depositación de importantes mantos de loess asociados a eventos glaciarios 

(Pecsi, 1990; Mahowald et al., 1999; Smalley et al., 2011). Estas contribuciones han 

evidenciado que el retrabajo eólico de materiales volcaniclásticos se ve favorecido 

durante lapsos de climas secos y fríos (Markovitch et al., 2006 y 2008; Lambert et al., 

2008; Smalley et al., 2011). En este sentido, los indicadores paleoclimáticos de los 
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sistemas de bajadas volcaniclásticas producidas por lahares indican condiciones sub-

húmedas, pero hacia el techo presentan una fuerte tendencia a la disminución de las 

temperaturas y aumento de la evaporación. Esta tendencia indicaría un pasaje gradual a 

condiciones ambientales más frías y secas. De este modo, el pasaje de condiciones 

climáticas templadas y húmedas hacia frías y secas podría ser el causal de la 

depositación eólica del sistema de bajada volcaniclástica terminal en la cuenca de Collón 

Cura.  

A partir de las evidencias presentadas es posible determinar que posteriormente a la 

acumulación de corrientes piroclásticas topográficamente confinadas ocurrió la 

removilización de materiales volcaniclásticos mediante la instauración de sistemas de 

bajadas volcaniclásticas. Estos sistemas se desarrollaron en un lapso máximo de 0,128 

My y presentan internamente un cambio en los procesos depositacionales desde la 

depositación de lahares en un contexto de clima templado húmedo hacia depósitos 

éólicos en condiciones más frías y áridas. En este sentido, la superficie difusa entre los 

dos sistemas de bajadas volcaniclásticas representa una señal ambiental de 3º orden 

debida a la modificación de las condiciones paleoclimáticas.  

 

8.3.3. Señales ambientales 4º - 5º orden (102 – 104 años)? 

 

Al comienzo del Episodio de acumulación inicial (~21/16.0 - 15.032 Ma), la cuenca 

de Collón Cura se configuró como una cuenca cerrada. Sobre la superficie de 

discontinuidad S1 de 1º orden se instauraron sistemas lacustres y aluviales 

volcaniclásticos (A1; AF1, 2 y 3) sobre los cuales se acumularon depósitos de corrientes 

piroclásticas (A2; AF4 y 5). El contacto entre ambas secuencias se da a través de la 

superficie de discontinuidad S2, la cual representa importantes modificaciones en los 

patrones de acumulación y en la naturaleza de los depósitos. En conjunto ambas 

secuencias representan un lapso mínimo de 0,84 Ma. 

Las cuencas cerradas constituyen sistemas continentales con drenaje interno que no 

se encuentran conectadas con el mar. Si bien estas cuencas presentan una configuración 

inicial controlada por la tectónica, la distribución de facies y la relación estratigráfica de 

los sistemas sedimentarios que las rellenan registran información acerca de la naturaleza 

de la sucesión del relleno y la dinámica de los factores de control (Nichols, 2011). Diversos 

autores indican que en cuencas cerradas se generan sistemas lacustres cuya dinámica 

resulta de la interacción entre la tectónica y el clima (Caroll y Bohacs 1999, García-

Castellanos et al. 2003, Maestro 2008, Alonso-Zarza et al. 2012). Recientemente, otros 

autores han propuesto que las cuencas cerradas pueden estar dominadas por sistemas 

lacustres, sistemas fluviales o sistemas eólicos, dependiendo exclusivamente del factor 
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de control climático (Nichols, 2011; Fisher y Nichols, 2013). De esta forma, sin considerar 

una reconfiguración tectónica importante (1º orden), bajo condiciones climáticas 

relativamente húmedas se desarrollarán sistemas lacustres, mientras que bajo 

condiciones climáticas relativamente secas se desarrollarán sistemas fluviales y eólicos 

correspondientemente (Nichols, 2011). En la cuenca de Collón Cura, la instauración inicial 

de los sistemas lacustres y aluviales volcaniclásticos (A1; AF1, 2 y 3) se dio en 

condiciones de clima templado sub-húmedo estacional con precipitaciones y 

temperaturas medias anuales estimadas de 801 ± 20 mm/año (índice ΣBases) y 11º ± 1º 

C (índice PWI y SAL) respectivamente. Según lo expuesto, este tipo de condiciones 

paleoclimáticas en un contexto de cuenca cerrada resultan favorables para el desarrollo 

de estos sistemas (Nichols, 2011).  

Por encima de los sistemas aluviales volcaniclásticos y mediante la superficie de 

discontinuidad neta S2 se depositaron en relación de onlap depósitos de corrientes 

piroclásticas (A2; AF4 y 5). Con respecto a los sistemas lacustres, estos depósitos se 

encuentran por encima pero su contacto no fue posible de observar. Los depósitos de 

corrientes piroclásticas alcanzaron un volumen potencial de 775 km3 y fueron 

interpretados como ignimbritas topográficamente confinadas por los márgenes de la 

cuenca. La interacción entre sistemas lacustres y depósitos de corrientes piroclásticas así 

como la respuesta de los sistemas a la influencia distal a proximal en este tipo de 

materiales ha sido extensamente estudiada en las últimas décadas (e.g. Smith, 1991; 

Palmer y Shawkey, 1997; White y Riggs, 2001; Kataoka, 2004, 2005; Manville et al., 

2009). En áreas proximales topográficamente confinadas, el desarrollo de sistemas 

lacustres puede ser obstruido por el ahogamiento del sistema debido a la rápida 

depositación de corrientes piroclásticas (Smith, 1991). Sin embargo, la reinstauración de 

sistemas lacustres sobre estos depósitos genera una sucesiva interrelación entre 

sistemas lacustres y corrientes piroclásticas (Manville, 2001). En este trabajo de tesis, los 

775 km3 de depósitos de corrientes piroclásticas acumulados sobre el sistema lacustre 

inicial no presentan superficies internas relevantes que indiquen interrupciones lacustres, 

resedimentación o tiempos de exposición. Esto indica que el material volcaniclástico 

acumulado correspondería a distintas fases eruptivas depositadas en días a años (Fisher 

y Schmincke, 1984; Orton, 1996; Manville et al., 2009) producto de una erupción volcánica 

de gran magnitud (¿VEI 7-8?). De esta manera, el material depositado por encima de la 

superficie S2 puede ser considerado como una señal ambiental debida a una variación 

en el factor de control volcánico del orden de los 102 a 104 años o inclusive menos.  

A partir de las evidencias presentadas es posible determinar que si bien la 

reconfiguración tectónica de 1° orden es condicionante principal para la conformación de 

cuencas cerradas, la dinámica interna de los sistemas dependerá de factores de control 
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de 2º orden. En este caso, las condiciones paleoclimáticas sub-húmedas y templadas 

iniciales resultaron propicias para la instauración de sistemas lacustres. Encima de la 

superficie S2 se registra la depositación extremadamente rápida de 775 km3 de corrientes 

piroclásticas. Esto, a diferencia de las propuestas de los controles climáticos y tectónicos 

de 2º orden como determinantes de la dinámica de los sistemas en cuencas cerradas 

(Caroll y Bohacs 1999; García-Castellanos 2006; Alonso-Zarza et al,. 2012; Nichols, 

2011; Fisher y Nichols, 2013 entre otros/as), puede ser considerado como una señal 

volcánica que indica una variación en el factor de control volcánico a escala temporal de 

4º a 5º orden o menos (102 a 104 años). En este sentido, y en comparación a las 

modificaciones de los factores de control tectónico y climático, el volcanismo es capaz de 

generar perturbaciones en escalas temporales extremadamente rápidas. Sin embargo, 

cabe resaltar que la respuesta de los sistemas sedimentarios ante señales de esta 

naturaleza resulta en la finalización de los sistemas, o bien, en un re-equilibrio a la 

condición inicial de los sistemas lacustres que se encuentra en escalas temporales del 

orden de los 104 – 106 años o más (e.g. Manville, 2001). De esta manera, desde un punto 

de vista secuencial, si bien la superficie de discontinuidad S2 no presenta una importante 

expresión física en el entorno de la cuenca, el hiatus determinado por la inconsistencia 

en la edad del inicio de depositación de la secuencia A1 podría constituir un importante 

periodo de erosión/no depositación e indica variaciones considerables en la relación 

espacio de acomodación/aporte sedimentario de la cuenca.  

 

8.4. Síntesis e integración 

 

A modo de síntesis e integración, la presente discusión desarrolló las modificaciones 

del espacio de acomodación y aporte de sedimentos a escala de relleno de cuenca 

mediante herramientas de la estratigrafía secuencial de cuencas continentales. Este 

estudió evidenció que la tectónica no es el factor de control primordial en el desarrollo de 

este tipo de cuencas y que los abordajes deber ser generados desde un punto de vista 

holístico y a múltiples escalas. En este sentido, es sabido que el volcanismo es capaz de 

producir y aportar en forma deliberada grandes volúmenes de material a los sistemas 

sedimentarios. Esto hace que el análisis del volcanismo como control se enfoque en la 

influencia que ejerce sobre los sistemas sedimentarios y no sea considerado desde el 

punto de vista del análisis de cuencas sedimentarias. De esta manera, el presente trabajo 

permite dilucidar que además de la tectónica y el clima, los procesos volcánicos pueden 

generar señales ambientales del orden de los millones a unos pocos años y desarrollar 

importantes modificaciones en el espacio de acomodación y aporte de sedimentos de las 

cuencas sedimentarias. 



CAPÍTULO 9

CONCLUSIONES
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CAPÍTULO 9 

CONCLUSIONES 

 
El análisis desarrollado en el presente trabajo de tesis doctoral permitió arribar a una 

serie de conclusiones que se listan a continuación: 

 

 La cuenca de Collón Cura corresponde a un depocentro neógeno del Antepaís 

Fragmentado Norpatagónico y se configuró como una zona triangular de 120 km de 

longitud y 40 km de ancho con rumbo general NNW – SSE limitada por estructuras 

principales de vergencia opuesta. 

 

 Se definió un Dominio Morfoestructural Occidental caracterizado por un sistema de 

fallas reactivadas e invertidas del sustrato paleógeno; un Dominio Morfoestructural 

Central caracterizado por una región sur de extensas planicies sub-horizontales y 

una región norte con un sistema de fallas inversas que definió una zona triangular 

interna; y un Dominio Morfoestructural Oriental caracterizado por un sistema de 

fallas inversas miocenas asociadas a heterogeneidades del sustrato. 

 

 El relleno de la cuenca fue subdividido en Secuencias Depositacionales (A1, A2, A3 

y A4) por medio de la identificación de Superficies de Discontinuidad (S1, S2, S3 y 

S4). Las secuencias corresponden a la Formación La Pava (A1), Formación Collón 

Cura (A2), y Miembro Limay Chico (A3) y Miembro Alicurá (A4) de la Formación 

Caleufú. 

 

 Se caracterizó la geometría de las superficies S1, S3 y S4, y mediante la confección 

de las superficies potenciales iniciales S3’ y S4’ se estimaron los volúmenes 

potenciales iniciales de las secuencias A1-A2’ (1125 km3) y A3’ (1719 km3) y los 

volúmenes preservados finales de las secuencias A1-A2 (297 km3) y A1-A3 (1666 

km3). 

 

 Un esquema cronoestratigráfico definió la evolución del relleno de la cuenca entre 

el Mioceno Inferior a Medio-tardío (21/16,0 Ma) y el límite Mioceno-Plioceno (~ 5 

Ma). La secuencia A1 fue depositada entre los 21/16,0 y 15,160 Ma (Burdigaliano - 

Langhiano), la secuencia A2 entre los 15,160 – 15,032 Ma (Langhiano), la 

secuencia A3 entre los 15,032 y 12,049 Ma (Langhiano - Serravaliano) y la 

secuencia A4 entre los 10,6 ± 0,2 y ~ 5 Ma (Tortoniano - Zancleano). La secuencia 
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A1 se interpretó como un sistema aluvial volcaniclástico (AF1 y 2) que desemboca 

en un sistema lacustre somero (AF3). La secuencia A2 corresponde a depósitos de 

corrientes piroclásticas (AF4 y 5) y sistemas de bajadas volcaniclásticas (AF6 y 7). 

La secuencia A3 fue interpretada como un sistema fluvial axial de carga mixta (AF9 

y 10) con intercalaciones de sistemas de fajas de canales de carga gravosa (AF8), 

depósitos de corrientes piroclásticas (AF11), acumulaciones eólicas (AF12) y 

coladas de lava (AF13). Y la secuencia A4 fue interpretada como un sistema fluvial 

axial de fajas de canales con carga gravosa (AF14) y sistemas aluviales 

transversales (AF15). 

 

 Los indicadores tectónicos, volcánicos y climáticos indican que las secuencias A1 y 

A2 son sin-cinemáticas a los sistemas de fallas de los dominios occidental y oriental 

y corresponden a depósitos mixtos, volcaniclásticos primarios y resedimentados / 

retrabajados depositados en condiciones de clima templado sub-húmedo; la 

secuencia A3 es sin-cinemática al sistema de fallas del dominio occidental y post-

cinemáticas al dominio oriental y corresponde a depósitos mixtos y volcaniclásticos 

primarios; y la secuencia A4 es pre-cinemática y corresponde a depósitos 

epiclásticos depositados bajo condiciones templadas y semi-áridas. 

 

 El modelo evolutivo propuesto para la cuenca de Collón Cura presenta: Etapa 1 

(~21/16,0 – 15,160 Ma) de estructuración inicial y depositación sin-cinemática de 

sistemas aluviales volcaniclásticos y sistemas lacustres someros; Etapa 2 (15,160 

– 15,032 Ma) con depositación de corrientes piroclásticas y sistemas de bajadas 

volcaniclásticas en condiciones sin-cinemáticas al dominio occidental; Etapa 3 

(15,032 – 12,049 Ma) correspondiente a un lapso de no depositación y erosión con 

desarrollo de valle inciso; Etapa 4 (12,049 – 10,6 ± 0,2 Ma) con depositación de 

sistemas fluviales de carga mixta interdigitados con sedimentación eólica y sistemas 

de fajas de canales gravosos en condiciones sin-cinemáticas al dominio occidental 

y con influencia eventual de aporte volcaniclástico; y Etapa 5 (10,6 ± 0,2 - ~ 5 Ma) 

dominada por depositación de sistemas fluvio-aluviales en condiciones pos-

cinemáticas a los márgenes de cuenca e incisión fluvial. 

 

 El análisis secuencial de la cuenca permitió discriminar a gran escala (1º orden; 106 

– 107 años): Episodio de acumulación inicial (~21/16,0 – 15,032 Ma); Episodio de 

no depositación/erosión inicial (15,032 – 12,049 Ma); Episodio de acumulación final 

(12,049 - 10,6 ± 0,2 Ma); y Episodio de degradación final (post - 10,6 ± 0,2 Ma). En 

conjunto evidencian que tanto la tectónica, el volcanismo como el clima constituyen 
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factores de control interdependientes de 1º orden en el desarrollo de este tipo de 

cuencas. 

 

 El análisis de señales ambientales en el relleno de la cuenca y su asignación causal 

a él o los factores de control a magnitudes escalares intermedias (102 – 106 años) 

permitió dilucidar que los distintos factores de control condicionan el desarrollo de 

los sistemas sedimentarios a múltiples escalas, y que en particular, los procesos 

volcánicos pueden generar señales ambientales del orden de los millones a unos 

pocos años y desarrollar importantes modificaciones en el espacio de acomodación 

y aporte de sedimentos de las cuencas sedimentarias continentales. 
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ANEXOS



ANEXOS 

 
1. Análisis geocronológico 

 

1.1 Muestra CC-2D: Miembro Pilcaniyeu, Formación Collón Cura, Estancia 

Collón Cura, UTM 19G 358438.77 E - 5549577.72 S. 

 



 



1.2 Muestra RN-2D: Miembro Limay Chico, Formación Caleufú, La Rinconada, 

UTM 19H 348904.01 E - 5572808.16 S. 



 



2. Análisis magnetoestratigráfico 

 

2.1 Muestras procesadas 

 

 

 

 

 



2.2 Inclinaciones interpretadas 

 

  



3. Indicadores climáticos  

 

3.1 Análisis geoquímicos: Formación La Pava (Secuencia A1) 

 

 



 



3.2 Análisis de isótopos estables (V-PDB): Formación Collón Cura (Secuencia 

A2) y Miembro Limay Chico de la Formación Caleufú (Secuencia A3). 

 

 
  



 



  



4. Perfiles Sedimentológicos 

 



 

 



 

 

 

 



 

 

 

 



5. Análisis de Difracción de Rayos X 

 

5.1 Formación La Pava (Secuencia A1) 

 

 

 

 

 



5.2 Formación Collón Cura (Secuencia A2) 

 

 

 

 

 



 

 

 

 

 

 

 



5.3 Miembro Limay Chico de la Formación Caleufú (Secuencia A3) 
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