REVISTA MEXICANA DE CIENCIAS GEOLOGICAS

v.31,num. 2,2014, p. 141-162

Modelo de depésito de la Formacion Cerro Lisandro: 16bulos de
desembocadura y deltas de tipo Gilbert. Cretacico superior,
region central de cuenca Neuquina, Argentina

Maria Lidia Sanchez"" y Estefania Asurmendi"?

! Departamento de Geologia, Universidad Nacional de Rio Cuarto,

Enlace Ruta 8 y 36, Km. 603, Rio Cuarto, Cérdoba, Argentina.
2Consejo Nacional de Investigaciones Cientificas y Técnicas (CONICET).
*msanchez@exa.unrc.edu.ar

RESUMEN

La geometria de una cuenca de antepais es principalmente el
producto del complejo balance dindmico entre la carga orogénica, la
erosion y la sedimentacion y la respuesta a la flexura litosférica. Para
mejorar nuestra comprension de las relaciones entre estos procesos
y la estratigraffa de la cuenca de antepais andino, en este trabajo se
presenta un estudio estratigrafico y sedimentoldgico detallado de
la Formacién Cerro Lisandro en superficie y subsuelo en el oeste
de cuenca Neuquina. La Formacién Cerro Lisandro muestra una
alternancia ciclica de depdsitos lacustres y de deltas de tipo Gilbert,
con intervalos de hasta 152 m de espesor dominados por depdsitos
lacustres. Los deltas de tipo Gilbert dominados por inundaciones
representan un componente volumétricamente significativo de la
Formacion Cerro Lisandro, en un margen de cuenca de antepais que
se desarrollé durante el Cenomaniano tardio-Turoniano temprano
en el centro-oeste de la cuenca Neuquina (Argentina). Las excelentes
exposiciones muestran las relaciones verticales y laterales entre los
arreglos de facies que identifican un conjunto de ambientes de depdsito
lacustres y deltaicos que ocupan una artesa elongada, altamente
subsidente (cuenca profunda) que se desarrolld en el frente de avance
de corrimiento andino. La sucesion completa tiene aproximadamente
370 m y consiste de arcillitas y limolitas lacustres y areniscas de
clinoformas deltaicas y l6bulos de desembocadura. Los deltas de
tipo Gilbert estdn organizados en numerosas sucesiones apiladas que
presentan foresets tangenciales bien desarrollados, topsets pobremente
preservados, toesets y bottomsets. Las arquitecturas de depdsito internas
consisten de geometrias progradacional, agradacional-progradacional
y retrogradacional alternantes que fueron controladas por eventos
climaticos de alta frecuencia relativa en una cuenca altamente
subsidente. El elemento comun que caracteriza todas las arquitecturas
de depdsito reconocidas en las principales secciones estudiadas es la
influencia constante de las altas tasas de subsidencia y el suministro
de sedimento, asociadas con el levantamiento y carga orogénica en los
sistemas deltaicos durante la acumulacién del sedimento. El control
tecténico del margen de la cuenca a partir del cual tuvieron origen los
deltas dio lugar a un arreglo escalonado (hacia el centro de la cuenca)
de deltas de tipo Gilbert, y estos generaron clinoformas que se vuelven
mas jovenes progresivamente hacia el depocentro de la misma. Ha sido
utilizado el concepto de nivel de base estratigréfico, o la relacion entre

acomodacidn y suministro de sedimento (relacién A/S) para analizar
la Formacién Cerro Lisandro. Se ha interpretado la ciclicidad lacustre/
delta de tipo Gilbert como el registro del repetido levantamiento de la
faja plegada y corrida del Agrio en el oeste y la influencia subordinada
del paleoclima. La Formacién Cerro Lisandro fue depositada en
condiciones de cuenca subalimentada; durante el periodo temprano
de subrelleno la geometria de la cuenca fue principalmente controlada
por la carga orogénica y la formacion de una zona prominente de
abultamiento periférico con una ubicacién aproximadamente fija. Se
propone un modelo cualitativo para la migracion y estratigrafia del
relleno de la cuenca de antepais Andino subalimentada. Este modelo
provee un patrén cualitativo de la migracion hacia el cratén de la
zona de abultamiento periférico dentro de un ciclo de varios millones
de afos controlado tecténicamente. Se demuestra que durante el
Cenomaniano-Turoniano temprano ocurrié la migraciéon hacia el
cratén de la zona de levantamiento del abultamiento periférico.

Palabras clave: delta de tipo Gilbert; l6bulos de desembocadura;
Formacién Lisandro; Cretacico; cuenca Neuquina; Argentina.

ABSTRACT

The geometry of a foreland basin is mainly a product of a complex
dynamic balance between orogenic loading, erosion and sedimentation,
and lithospheric flexural response. To improve our understanding of the
relationships between these processes and the Andean foreland basin
stratigraphy, a detailed stratigraphic and sedimentologic study of the
Late Cenomanian - Early Turonian Cerro Lisandro Formation in the
surface and subsurface of western Neuquen basin is presented in this
paper. The Cerro Lisandro Formation shows a cyclic alternation of
lacustrine and Gilbert-type delta deposits, with lacustrine-dominated
intervals up to 152 m thick. Flood-dominated Gilbert-type deltas
represent a volumetrically significant component of the Cerro Lisandro
Formation, on a foreland basin margin that developed during the Late
Cenomanian - Early Turonian in central-western Neuquen basin
(Argentina). Excellent exposures of the vertical and lateral relationships
among facies assemblages reveal a suite of deltaic and lacustrine
depositional environments within elongate, highly subsiding troughs
(foredeeps) that developed in front of the advancing Andean thrust
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systems. The entire succession is around 370 m thick and consists mainly
of lacustrine clay and siltstone, and deltaic clinostratified and mouth bar
lobe sandstone. The Gilbert-type deltas are organized into numerous
vertically-stacked successions that display well-developed tangential
foresets, poorly-preserved topsets, toesets and bottomset. The internal
depositional architectures consisting of alternating progradational,
aggradational-progratacional and retrogradational geometries were
controlled by high-frequency, climatic events in a relatively rapidly
subsiding basin. The common element that characterizes all the
depositional architectures detected within the main studied sections is
the constant influence of high rates of subsidence and sediment supply,
associated with orogenic uplift and loading on the deltaic systems
during sediment accumulation. The tectonic control of the basin
margin from which the deltas were sourced forced a forward-stepping
(basinward) arrangement of stacked Gilbert-type deltas, and these
produced clinoforms that become progressively younger toward the
basin depocentre. The concept of stratigraphic base level, or the ratio
between accommodation and sediment supply (A/S ratio), has been
used to analyse the Cerro Lisandro Formation. The lacustrine/Gilbert-
type deltas cyclicity is interpreted as recording repeated uplift of the
Agrio fold and thrust belt to the west, and a subordinate influence of
paleoclimate. Cerro Lisandro Formation was deposited in underfilled
conditions; during the early underfilled basin period, the basin geometry
is mainly controlled by the orogenic loading, and a forebulge zone with
an approximately fixed location is formed. A qualitative model for
the migration and stratigraphic fill of an underfilled Andean foreland
basin is proposed. This model provides a qualitative pattern of the
cratonward migration of the forebulge zone within a several-million-
year tectonically-driven cycle. It is demonstrated that the uplifting
forebulge zones migrated toward the craton during the Cenomanian
- early Turonian.

Key words: Gilbert type delta; mouth lobes; Lisandro Formation;
Cretaceous; Neuquén basin; Argentina.

INTRODUCCION

La Cuenca Neuquina (Figura 1) es una depresion ensidlica locali-
zada en posiciones de intra-arco (Chile) y retro-arco (Argentina). La
historia tectonica de la cuenca involucra distintas etapas, tales como
el desarrollo de cuencas de rift durante el Tridsico tardio-Jurdsico
(Legarreta y Gulisano, 1989; Ramos y Folguera, 2005). Durante el
Cretdcico, como resultado del crecimiento del arco volcénico, se pro-
dujo el aislamiento completo de la cuenca del mar, relacionado con
modificaciones en la dindmica del margen continental en el borde occi-
dental de Sudamérica. Los cambios en la tasa de expansién del Atlantico
Sur, la reorganizacion de las placas del Pacifico y el decrecimiento en
el angulo de subduccién, dieron lugar al desarrollo de una tecténica
compresiva que gener6 un cinturén de pliegues y cabalgaduras, la
inversion de las estructuras extensionales y una cuenca flexural en la
region de cuenca Neuquina (Cobbold y Rossello, 2003). Esta cuenca de
antepais de retroarco estuvo controlada por la tecténica compresiva, la
inversion tectonica y el levantamiento de los terrenos ubicados al oeste.
El desarrollo de la faja plegada y corrida del Agrio (Figura 1), asi como
su posicién, control6 la distribucion de los principales depocentros
dentro de la cuenca Neuquina, los cuales estdn representados por los
depdsitos de los Grupos Neuquén y Malargue, los cuales migraron
progresivamente hacia el este de manera conforme a la migracién del
frente orogénico (Howell et al., 2005; Ramos y Folguera, 2005). Hacia
fines del Cretdcico, la transgresién marina atléntica, relacionada con
el alto nivel del mar a escala global, afect6 a la cuenca Neuquina y

142

permitio el depdsito de sedimentos marinos someros en amplias dreas
(Cobbold y Rosello, 2003).

El Subgrupo Rio Limay (De Ferrariis, 1968), el cual constituye la
unidad basal del Grupo Neuquén (Figura 1), consiste de depdsitos
fluviales, edlicos, lacustres y deltaicos acumulados en el antepais de la
cuenca Neuquina. Este subgrupo incluye a las formaciones Candeleros,
Huincul y Cerro Lisandro, tiene un espesor minimo de 350 m, abarca
desde el Albiano al Turoniano temprano y aflora en el sudoeste de
Mendoza, este y sudeste de Neuquén y el noroeste de Rio Negro (Hugo
y Leanza, 2001).

Es notable la ausencia de trabajos a nivel regional que planteen
un modelo evolutivo a nivel de cuenca, aunque existen estudios, en
determinadas localidades, referidos a la arquitectura de depdsito y
los mecanismos auto y alociclicos que controlaron la sedimentacion
(Sénchez, 2006; Sdnchez, 2010; Sdnchez et al., 2008)

En este trabajo se pretende caracterizar e interpretar la arquitec-
tura a diferentes escalas (local y regional) de los sistemas de depdsito
lacustres y deltaicos por medio de la identificacion y correlacién de
disconformidades estratigraficas para aportar a la elaboracion de la
secuencia estratigrafica del Subgrupo Rio Limay. Esto constituird un
aporte para la evolucion tectono-sedimentaria del subgrupo en la zona
central de cuenca Neuquina.

Laimportancia de definir por primera vez estos sistemas deltaicos
y su relacion con procesos auto y alociclicos durante su conformacién,
radica en que algunas unidades arenosas constituyen remanentes de
depdsitos de acomodacion (Martinsen, 2003) que preservan la arqui-
tectura original y representan reservorios exhumados. Los litosomas
de origen deltaico presentan baja conexion lateral entre las unidades
individuales y estan aislados dentro de la sucesion lacustre en la
Formacion Cerro Lisandro. Esta formacién es considerada como un
sello de cardcter regional. Si bien existen estudios de detalle sobre es-
tratigrafia secuencial del Subgrupo Rio Limay (Sdnchez, 2006; Sanchez
et al., 2008; Sdnchez, 2010; Sanchez y Asurmendi, 2011) el estudio de
la sucesion lacustre-deltaica aporta informacion para la estratigrafia de
alta resolucion, caracterizacion geomérfica, distribucion, y propiedades
relevantes de unidades reservorios equivalentes en subsuelo, que dadas
sus dimensiones geométricas pueden ser dificiles de identificar. Con
esta finalidad se seleccionaron exposiciones continuas de hasta 16 km
de extension en el sector del pie de la faja plegada y corrida del Agrio
en la region de Sierra de Reyes y Cara Cura y se elabor6 el primer
mapa donde las formaciones que integran el Subgrupo Rio Limay son
identificadas y mapeadas por primera vez (Figura 1).

MARCO TECTONICO

El Grupo Neuquén constituye parte de los depositos sinorogénicos
de la cuenca de Antepais Andina (Cretdcico-Terciario) y ha sido afec-
tado desde el Cenomaniano por una compleja historia de deformacién
que alcanzé un pico de tasa de deformacion durante el Campaniano
tardio (Silvestro y Zubiri, 2008).

Existe consenso general respecto al inicio de la tectonica compresi-
va durante el Jurasico tardio (Vergani et al., 1995; Pangaro y Bruveris,
1999, Zapata y Folguera, 2005, Zamora Valcarce et al., 2007; Silvestro
y Zubiri, 2008), la cual control6 fuertemente a los sistemas de deposito
de la cuenca. El estadio de cuenca de antepais (120-75 Ma; Vergani
et al., 1995; Howell et al., 2005) se asocia con la inversién al régimen
compresional del margen Andino que control6 el tamaiio, la forma'y
migracién hacia el este de los depocentros y did lugar al depdsito de los
Grupos Rayoso, Neuquén y Malargiie (Cobbold y Rosello, 2003; Howell
etal., 2005; Aguirre-Urreta et al., 2011). Los episodios orogénicos en el
oeste de Gondwana coincidieron con el inicio de la apertura del océano
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Modelo de depésito de la formacion Cerro Lisandro, cuenca Neuquina, Argentina
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Figura 1. a) Mapa de cuenca Neuquina (modificado de Cobbold y Rosello, 2003; Manacorda et al., 2004; Ramos y Folguera, 2005), con los rasgos estructurales
mas importantes. Al oeste, el arco volcanico y la Faja Plegada y Corrida con vergencia al NE para el Cretdcico y al sur, la dorsal de Huincul. SB: Sierra Barrosa;
LA: Lindero Atravesado. El drea de estudio esta indicada por el rectdngulo rojo en la parte central de la figura y las zonas relevadas por nimeros ardbigos (1-3). b)
Cuadro cronoestratigrafico del Grupo Neuquén; se presenta en un cuadro relleno en rojo la unidad estratigrafica estudiada. c) Mapa geoldgico del area de estudio.

Atlantico y el movimiento absoluto de la placa Sudamericana hacia el
oeste. El vector principal del esfuerzo orientado NNO a NO durante
el Jurasico, rot6 a una orientaciéon mas ortogonal durante el Cretacico
temprano al tardio; esto controld el desarrollo de la faja plegada y co-
rrida del Agrio, constituyendo el frente orogénico del Cretacico tardio.

La dorsal de Huincul (Figura la) es otro rasgo morfoestructural
de primer orden en la cuenca Neuquina. Con una orientacion general
este-oeste, se extiende por mas de 270 km y constituye una barrera
estructural que ejercié un fuerte control de la sedimentacion durante el
Jurésico y Cretacico en la cuenca Neuquina. La complejidad geométrica
y evolucién de las estructuras relacionadas a escala regional es expli-
cada por la convergencia oblicua entre dos zonas de comportamiento
mecanico diferente (Silvestro y Zubiri, 2008; Pdngaro et al., 2009;
Naipauer et al., 2012).

Las evidencias del inicio de la tecténica compresiva y configu-
racién de una cuenca andina se encuentran también en la dorsal de

RMCG | v. 31 | nim. 2 | www.rmcg.unam.mx

Huincul. Durante el Albiano fue poco activa, aunque persisti6 hasta el
Terciario, y a lo largo de lineamientos E-O, NO y NE asociados. En el
sector central de la cuenca, segn el esquema regional, las principales
estructuras anticlinales y fallas se relacionan con la inversion oblicua de
los depocentros mas importantes de los hemigrédbenes de la tecténica
extensional previa, invirtiendo s6lo en tramos las fallas extensionales.
Los sistemas de esfuerzos relacionados con la actividad de la dorsal de
Huincul son determinantes en los rasgos estructurales identificados en
los depdsitos del Grupo Neuquén (Silvestro y Zubiri, 2008).

Entre los lineamientos mas significativos se encuentran Lindero
Atravesado y Sierra Barrosa (Figura la) de orientacién NNO-SSE
(Silvestro y Zubiri, 2008). Estos lineamientos controlan el gradiente
hacia la actual altiplanicie basaltica de la region de Auca Mahuida, en
el sector noreste de Neuquén.

El régimen compresivo afect6é también ala dorsal de los Chihuidos
(Figura la) que es una estructura anticlinal con una extension de mas
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de 70 km, elongada en sentido norte-sur. La informacién de subsuelo
muestra que esta estructura es de poca complejidad estructural, y su
origen estaria vinculado con la tecténica compresiva relacionada con
la subduccién oblicua entre el Jurasico temprano y el Valanginiano
(Mosquera y Ramos, 2006). Los eventos deformacionales asociados
a esta estructura, los cuales ejercieron un rol tectonico importante
en la cuenca, tuvieron lugar desde el Jurdsico al Mioceno Superior
(Zamora-Valcarce et al., 2009). La dorsal de los Chihuidos ya ha sido
considerado por algunos autores (Cobbold y Rosello, 2003) como un
alto topografico que pudo haber actuado como el dorso periférico a
partir del Aptiano, condicionando la distribucién de los diferentes
depocentros durante la evolucién de la cuenca de antepais.

El Grupo Neuquén incluye tres ciclos completos de cuenca de
antepais (Sanchez y Asurmendi, 2011) sobrealimentada-subalimen-
tada, que se corresponden con su subdivisién litoestratigrafica en los
subgrupos Rio Limay, Rio Neuquén y Rio Colorado, limitados por
disconformidades que se asocian a la actividad del frente orogénico y
las subsecuentes etapas de subsidencia flexural (Yang y Miall, 2010).
Las disconformidades que limitan las secuencias corresponderian al
Albiano-Cenomaniano y estarfan vinculadas a la fase Patagonidica
e inicio de la tecténica compresiva durante el periodo Turoniano y
Santoniano (Cobbold y Rosello, 2003; Tunik et al., 2010).

Durante el Campaniano tardio el frente orogénico migré hacia
el este, alcanzando el area del presente rio Neuquén (Figura 1la;
Aguirre-Urreta et al., 2011) y tuvo lugar la expansion y migracion del
arco volcanico hacia el antepais (Ramos y Folguera, 2005). El estadio
compresional y subsecuente carga flexural control6 el basculamiento
general de la cuenca hacia el este y la primera transgresion atlantica.
Esta tuvo amplia distribucién en la parte central de Neuquén y noreste
de Rio Negro, yla edad y paleogeografia de la misma estd representada
por rocas del Campaniano-Maaestrichtiano del Subgrupo Rio Colorado
y Maaestrichtiano-Daniano del Grupo Malargiie (Uliana y Dellapé,
1981; Sénchez et al., 2006¢; Sanchez y Armas, 2008; Sanchez et al.,
2008, 2009; Aguirre Urreta et al., 2011).

ESTRATIGRAFIA

Los depositos sinorogénicos del Grupo Neuquén (Albiano-
Campaniano; Figura 1b) yacen en discordancia angular, de caracter
regional, sobre el Formacién Rayoso. Esta unidad litoestratigrafica
comprende a los subgrupos Rio Limay, Rio Neuquén y Rio Colorado
y alcanza un espesor maximo de 1500 metros en la parte centro-norte
de la provincia de Neuquén (Legarreta y Gulisano, 1989).

La Formacién Candeleros representa la base estratigrafica del
Subgrupo Rio Limay (Figura 1c), y es conformada por depdsitos de
abanicos terminales que representan el inicio del relleno de la cuenca
de antepais durante el Albiano. La identificacién de los subambientes
de abanico terminal permite inferir bajos gradientes topograficos regio-
nales durante el inicio del depésito del Subgrupo Rio Limay (Sanchez y
Cardozo, 2002). Los dep6sitos de la Formacion Candeleros registran un
periodo de elevado suministro desde el cinturén montarioso y el Macizo
Nordpatagdnico con alta eficiencia en la distribucién de sedimentos
(Sanchez, 2010). El modelo de depésito realizado para la Formacién
Candeleros es homologable al registro de una cuenca con evidencias
discretas del abultamiento periférico, desarrollada en condiciones de
sobrealimentacidn, con posterioridad al evento de levantamiento del
frente orogénico.

Sobre una disconformidad de caracter regional se deposité la
Formacién Huincul, en general caracterizada por sistema fluviales de
alta sinuosidad agradantes, cuyos canales son de aproximadamente
3 m de profundidad y el ancho promedio es de 85 m (Sdnchez, 2010).
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La actividad volcanica contemporanea a la sedimentacion esta eviden-
ciada por la alta participacion de rocas volcaniclasticas en los depdsitos
de canal e intracanal y el desarrollo de una planicie de inundacién
volcaniclastica en algunos tramos. Los cambios en la acomodacion
indican una actividad tectonica en el frente orogénico. Es posible que
la carga del arco y un lento avance de la faja plegada y corrida del Agrio
controlaran la subsidencia flexural y dindmica en pequefia escala. Una
evidencia de actividad tecténica es la disconformidad en la base de la
Formacién Huincul. En este estadio, la zona del abultamiento periférico
habria estado localmente ascendida, hubo erosién de los sedimentos
depositados en el flanco elevado y una amplia distribucién de depésitos
fluviales en la cuenca profunda (foredeep) y periférica (backbulge). Altos
rangos de suministro permiten la acumulacién y onlap progresivo de
la zona del abultamiento en condiciones de cuenca rellena.

Sobre una abrupta disconformidad, erosiva y de caracter regional
en el techo de la Formacién Huincul, yace la Formacion Cerro Lisandro.
Esta representada por depdsitos lacustres con intercalacion de deltas de
tipo Gilbert que son descritos e interpretados en este trabajo. Existen
evidencias de un nuevo emplazamiento de laminas de corrimiento y
como resultado el avance y levantamiento del frente orogénico. Como
consecuencia de la actividad tectdnica en la cuenca, a nivel regional,
se observa la diferenciacién de un &mbito préximo al frente orogénico
activo ocupado por un sistema lacustre y un sector cercano al cratén
con el desarrollo de un sistema edlico himedo que en sus ultimos
estadios sufri6 una abrupta expansion e incidié profundamente en la
Formacién Huincul infrayacente. Esto implica que la configuracion de
la cuenca cambi6 sustancialmente, con una clara diferenciacion de las
depozonas y mayor definicién del abultamiento periférico. Durante las
fases orogénicas el espacio de acomodacién migra de la regi6n distal
de la cuenca al sector proximal de la faja plegada y corrida del Agrio
y esto condujo a condiciones de cuenca subalimentada. El abrupto
incremento de la subsidencia, dio lugar a un aumento del espacio de
acomodacion y se generd una cuenca de captacion lacustre a nivel
regional, alargada en sentido ENE-OSO. En el borde este de la cuenca
la Formacién Cerro Lisandro presenta un cambio radical en el estilo
de depdsito. Un sistema edlico con desarrollo de campos de dunas e
interdunas seca, humeda e inundada dominé la arquitectura de depé-
sito. Periodicamente los corredores de interduna fueron invadidos por
corrientes fluviales efimeras durante eventos de inundacion.

La Formacion Portezuelo (Subgrupo Rio Neuquén; Figura 1b) yace
sobre una disconformidad regional y se caracteriza por la existencia
de discordancias progresivas que afectan también a la suprayacente
Formacion Plottier (Figura 1b). Comprende depdsitos fluviales ca-
racterizados por una tendencia general al dominio de los depositos de
avulsion por abanicos de desbordes, alta complejidad de los cinturones
de canal de alta y baja sinuosidad con cambios notorios en el estilo de
agradacion desde lateral a oblicua (Rajchl y Uli¢ny, 2005) sugiriendo un
incremento en la relacién Acomodacién/Suministro (A/S; Martinsen
et al., 1999). La Formaci6n Portezuelo muestra un aumento sustancial
en la proporcion de clasticos gruesos con respecto a las unidades infra
y suprayacentes, elevada proporcion de conglomerados y alta eficiencia
de transporte de los sistemas fluviales, asi como cambios en el drea de
suministro (Sanchez et al., 2005; Sdnchez et al., 2006a), concentrada
fundamentalmente al sector de arco volcanico y del abultamiento peri-
férico (Sanchez et al., 2014). Incluye ademds dunas eélicas constituidas
en parte por material volcanicldstico (Sanchez y Heredia, 2006). Se le
interpreta como una cuia tiempo-transgresiva y puede estar relacio-
nada con estructuras de crecimiento dentro de la cuenca. La superficie
de erosion que limita la base de la Formacion Portezuelo se extiende en
el ambito de la cuenca y el desarrollo de la unidad seria el resultado de
la migracion del abultamiento periférico y el subsecuente depésito de
sedimentos en la cuenca periférica. Asi, seria el producto del dep6sito
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en baja pero contintia subsidencia dentro la cuenca dindmica con un
suministro y descarga elevados relacionados con la erosion del relieve
previamente establecido, que en sus tltimos estadios habria aumentado
como consecuencia de la migracion de carga dindmica originada hacia
el oeste, en cuenca profunda.

Una disconformidad mayor y un cambio en el sistema de depdsito
sefalan el inicio de la Formacion Plottier (Subgrupo Rio Neuquén;
Figura 1b). Esta unidad estd representada por un sistema arenoso de
baja sinuosidad que a gran escala muestra un estilo de agradacion
vertical (Rajchl y Uli¢ny, 2005). Durante su depésito, la cuenca
estuvo en condiciones de sobrerrelleno y el espacio de acomodacién
migro hacia el abultamiento periférico del periodo anterior de cuenca
subalimentada. Se desarrolld, entonces, una amplia cuenca de sag
periférica donde los estratos en la cuenca distal yacen en onlap sobre
el cratdn.

El Subgrupo Rio Colorado (Figura 1b), integrado por las
Formaciones Bajo de la Carpay Anacleto, refleja la complejidad de los
eventos del Campaniano-Maaestrichtiano con una gran variabilidad
de ambientes sedimentarios, que abarcan desde depdsitos de abanicos
aluviales, sistemas fluviales, e6licos, lacustres, barras de desembocadura
y marinos someros; y disconformidades regionales que reflejan la acti-
vidad tectdnica y eustasia segun los sectores de la cuenca de antepais.
Enlabase del Subgrupo Rio Colorado se reconoce una disconformidad
marcada proxima al abultamiento periférico y hacia la region préxima
al cratén (Sanchez y Gomez, 2005; Sanchez et al., 2006b). La misma ha
sido asignada a un cambio en el nivel de base debido a una renovada
actividad del frente orogénico (Sanchez et al., 2008, 2011).

La Formacion Bajo de la Carpa (Figura 1b) representa un estadio
de cuenca subalimentada; consiste de depésitos fluviales de alta y
baja sinuosidad, una importante participacién de depositos edlicos y
fluvio-edlicos. Incluye niveles de sismitas (Sanchez ef al., 2013) que
han sido asociados a la actividad de la faja plegada y corrida del Agrio
y estructuras asociadas a la dorsal de Huincul.

La Formacion Anacleto yace sobre una disconformidad regional
y estd dominada por depdsitos fluviales de baja y alta sinuosidad ha-
cia la regién del abultamiento periférico y hacia el cratén registra un
sistema estudrico (Armas y Sanchez, 2011), de lagunas costeras y cara
de playa relacionados con la Ingresién Atlantica (Sdnchez y Armas,
2008). También refleja la actividad tectonica en niveles de sismitas
(Sanchez et al., 2013) y ha sido interpretada como parte de la etapa de
cuenca subalimentada tardia.

METODOLOGIA

Los métodos usados para la coleccidn y andlisis de datos de la
Formacién Cerro Lisandro en el centro-oeste de cuenca Neuquina son
propios del enfoque sedimentoldgico y estratigrafico: relevamiento
de tres secciones de més de 15 km con identificacion de las diferentes
unidades sedimentarias que la integran (Figuras 1by 1c). Enlas mismas
se procedio a la identificacién de lalitologia, estructuras sedimentarias,
geometria de los depdsitos y adquisicion de datos de paleocorrientes
que fueron luego analizados estadisticamente. También fueron fotogra-
fiados extensos afloramientos con el objetivo de identificar y documen-
tar los eventuales elementos arquitecturales presentes de acuerdo con
la metodologia propuesta por Miall (1985). Ademas, se llevo a cabo la
elaboracion de un perfil integrado en escala aproximada 1:20 (Figura
2), con el objeto de brindar una documentacion detallada de las facies.
La identificacion e interpretacion de las mismas, conjuntamente con
el analisis de las asociaciones y elementos arquitecturales de meso y
macroescala permitié la identificacién de procesos involucrados en
la conformacion de las unidades lacustre-deltaicas y su evolucion.
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ANALISIS DE FACIES SEDIMENTARIAS

Descripcion e interpretacion de facies

Las facies sedimentarias dentro de la sucesion estudiada (Formacion
Cerro Lisandro) se distinguen por: (1) la litologia, tamafio de grano
dominante y estructuras sedimentarias, (2) organizacion estratigrafica
y geometrias de los litosomas. En la nomenclatura (Tabla 1) se utilizan
criterios de diversos autores (Miall; 1996; Lowe, 1982; Mutti et al.,
1996, 2000; y McPhie et al. 1993) segun la caracteristicas de los flujos
que las generaron y se adiciona una letra mayuscula para indicar el
ambiente de deposito (F: fluvial; D: deltaico y L: lacustre). Las mismas
son descriptas e interpretadas en la Tabla 1. A continuacién se presenta
la descripcidn e interpretacion de asociaciones de facies.

Asociaciones de facies lacustres
Estas asociaciones estan integradas por depdsitos de linea de costa
y depositos de lago profundo.

Asociacién de facies de linea de costa

Se encuentra integrada por facies de areniscas con tamaio de grano
muy fino, limolitas y arcillitas con rizaduras simétricas y escalantes de
oscilacion (FhLy SrL; Allen, 1981) asociadas a flujos oscilatorios. Esta
asociacién conforma cuerpos con geometria tabular o ligeramente
acufiados y base plana. Las litofacies muestran una organizacién en
tipicas microsecuencias. La forma mds comin de microsecuencia
vertical es: (1) laminacion horizontal paralela de bajo régimen de flujo,
sobreyacida por (2) rizaduras escalantes unidireccionales y oscilatorias,
a su vez sobreyacida, en contacto erosivo por (3) laminacion cruzada
y (4) rizaduras de oscilacion, conformando bancos con geometria
tabular, desde 0.10 m hasta 0.50 m de espesor, con contactos netos y
planos u ondulados. Su extensién lateral es de hasta 100 m (Figura 3a).

Interpretacion. Este tipo de asociacion de rizaduras y laminacion
cruzada de pequena escala y rizaduras escalantes unidireccionales y
bidireccionales, es muy comun en sedimentos lacustres (Allen, 1981).
La mayoria de las rizaduras tienen una forma simétrica o casi simétrica
y estan orientadas, en general, con sus crestas paralelas a la costa del
lago. A medida que las olas se acercan a la linea de costa las rizaduras
se hacen mas asimétricas, generando una variacién mayor del azimut
delalinea dela cresta y estan localmente asociadas con corrientes que
generan rizaduras escalantes (Allen, 1981). Los cuerpos tabulares, con
bases no erosivas y estructuras sedimentarias mencionadas, surgen de
procesos de sedimentacion en ambientes someros lacustres (Umazano
et al., 2008). Las caracteristicas de la asociacion de facies (Figura 3a'y
3b) indica una eficiente accion de olas durante el dep0sito, el cual es
asignado a ambientes marginales o de linea de costa lacustre (Allen,
1981; Martel y Gibling, 1991).

Asociacién de facies de lago profundo

Estd representada por facies volcanicldsticas (TLIpL y TleL) de
hasta 0.50 m, arcillitas masivas o con laminacién paralela (FmL y FIL)
que intercalan con areniscas con laminacién paralela y rizaduras y
pelita (T, D), areniscas con laminacion paralela y pelita (T, .D); ambas
asociadas a flujos de turbidez de baja densidad (Lowe, 1982). También
se reconocen niveles de arcillitas con laminacién tipo wispy (FwL;
Glover y O’Beirne, 1994), que conforman cuerpos de mas de 0.30 m
de espesor continuos lateralmente. La asociacién de facies presenta
una geometria tabular, con un espesor que va desde los 1.50 m a los 6
metros (Figura 3ayb).

Interpretacién. La presencia de litofacies FmL y FIL indican un
depdsito a partir de la suspensiéon en condiciones subacueas, por
debajo del nivel de accion de olas. La presencia de delgados niveles de
turbitas y FwL implican fases de inundacién del drenaje que aporta
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Figura 2. Perfil sedimentoldgico sintético. Modelo general simplificado de superficie mostrando las sucesiones de deltas con depésitos deltaicos profundos inter-
calados. Los nimeros ardbigos en las paleocorrientes corresponden al nimero de mediciones tomadas.

sedimentos dentro del lago que generaron facies diluidas a partir de
flujos hiperpicnicos que penetraron hasta los sectores profundos del
lago. La expansion de los flujos altamente concentrados en sedimentos
gener corrientes de turbidez en sectores distales del cuerpo de agua
(Lowe, 1982; Mutti et al., 1996). En estas condiciones, la laminacién tipo
wispy (FwL) se interpreta como producto de flujos pulsatorios dentro
del sistema lacustre, donde los flujos de inundacién hiperconcentra-
dos se convierten rapidamente en diluidos (Glover y O’Beirne, 1994).
De esta manera, los flujos hiperpicnicos son el producto de eventos
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de inundacién con alta descarga y de baja frecuencia en el ambiente
subaéreo, y son capaces de llevar arenas hasta distancias considerables
(Mutti et al., 2003). La presencia de las facies volcaniclasticas indicarfa
la removilizacién y depdsito de productos de la actividad del arco
volcanico cretacico (Ramos y Folguera, 2005).

Asociaciones de facies de delta de tipo Gilbert

En la definicién e interpretacion de los deltas de tipo Gilbert se
reconocen complejos de asociaciones de facies (topset y foreset) y lobu-
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Modelo de depésito de la formacion Cerro Lisandro, cuenca Neuquina, Argentina

Tabla 1. Descripcion e interpretacion de facies.

Facies

Descripcion

Interpretacion

SpF

Fluviales
Flujos turbulentos

StF

FIF

Areniscas de grano medio con se-
leccion moderada, con estratifica
cion paralela o entrecruzada de ba
jo angulo, con un espesor de 0,30
m y extension lateral de hasta 3 m.
Lineacion parting. Geometria tabu
lar y techo suavemente ondulado.

Areniscas de grano medio con se-
leccion moderada, con estratifica-
cién entrecruzada planar de alto an
gulo (10°-40°), algunas tangencia-
les a la base. Cuerpos lenticulares
de base neta planar o erosiva. Espe
sor: 0,75m y una extension lateral
de 5 m.

Areniscas medias a gruesas con es
tratificacion en artesa o asintotica

a la base. Espesor: 0,50 ma 0,80

my 6 m de extension lateral. Geo

metria tabular con base concava e
rosiva.

Arcilitas y limolitas con lamina-
cion paralela o cruzada planar y ni-
veles de cenizas volcanicas discon-
tinuas. El espesor es de hasta 2 m.
Geometria tabular con base neta
planar.

Depdsito producido en condiciones de alto ré-
gimen de flujo en condiciones de alta descar-
ga de agua y sedimentos.

Migracion de formas de lecho asociados a
dunas de mediana a gran escala que migran
corriente abajo o lateralmente sobre superfi-
cies extensas no canalizadas.

Migracion de formas de lecho 3D.

Se atribuye a episodios de depositacion en
forma selectiva directamente a partir de la sus
pensién y de la migracién de pequeflas for-
mas de lecho.

R,D

RD

Deltaicas

R,/S.D

Conglomerados finos a areniscas
sabuliticas con estratificacion pa-
ralela fina, discontinua. Espesor:
0,10 m a 0,20 m y 6 m de exten-
sion lateral. Geometria tabular,
y base neta.

Conglomerados finos a areniscas
guijarrosas masivas con estructu-
ras de escape de agua. Espesor:
0,50 m a 0,80 my 6 m de exten-

sion lateral. Geometria tabular,

a veces, con base concava erosi-
va.

Areniscas muy gruesas a guijarro
sas, con clastos fuera de tamafio dis
persos concentrados en la base. Es-
0,10 m a0,40 m y mas de 6 m de
extension lateral. Geometria tabular
a ligeramente irregular, base erosi
va. Enel tope puede exhibir nive
les concavos con relleno de arenis
cas laminados.

Depdsitos a partir de la evolucion de flujos
de granos cohesivos desorganizados cargados
de sedimentos a flujos de granos con grada-
cion inversa o normal, generacién de carpe-
tas de traccion que evoluciona a flujos turbu-
lentos asociados a corrientes de inundacion.

Producto de un flujo bipartito con un compor-
tamiento de flujo granular (hiperconcentrado)
que deposita por oleadas. El incremento en la
carga de sedimentos en la base es debido al co
lapaso gravitacional dela cargaen suspen-
sion, al sedimento expelido desde el flujo gra
nular debido ala pérdida de presion de flui-
dos en los poros y erosion del lecho. En el te
cho se desarrolla un flujo turbulento que de-
posita la carga mas fina en sectores distales
de la cuenca.

los de desembocadura y, asociaciones de facies para bottomset y toeset.
Estos elementos mayores se caracterizan por su geometria externa y
arquitecctura interna, distribucion espacial y un arreglo de asociaciones
que permite la reconstruccion de la dindmica del sistema deltaico.

Complejo de asociaciones de facies de topset

El complejo de topset a gran escala constituye una proporcion
menor de la arquitectura del delta objeto de este trabajo, y estd inte-
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grado por depdsitos de manto de crecida (sheetflood deposits; Figura
3¢y 3d), canales distributarios, descritos mas adelante (Figura 4a), y
estructuras de corte y relleno. El complejo de asociaciones de facies de
topset incluye depositos canalizados y mantiformes de arenisca media a
gruesa, moderadamente seleccionada, organizada en cuerpos apilados
horizontalmente a sub-horizontalmente. Estos cuerpos localmente
son truncados por pequenos canales de 2 m de espesor y un ancho de
25 m. Los rellenos de canal presentan una superficie basal concava hacia
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Tabla 1 (continuacion). Descripcidn e interpretacion de facies.

Facies Descripcion

Interpretacion

Areniscas medias a gruesas, gra-
A dadas o macizas tabulares. Base
vy neta. Espesor de hasta 0,30 m y

una extension superior a los 7 m.

Areniscas medias a gruesas, ma-
sivas tabulares o lenticulares con
A estratificacion entrecruzada de
—wa bajo dngulo y planar. Base con-
cava hacia arriba y planar o
suavemente convexa. Espesor de
hasta 0,50 m y una extension
de mas de 3 m.

Areniscas macizas finas a me-
dias con laminacién paralela
A deformada y laminacién entre-
w? cruzada de bajo angulo. Espesor
de hasta 0,20 m y extension la-
teral de hasta 3 m. Geometria ta-

bular y techo ondulado.

Flujos de alta densida

Depdsitos generados a partir de flujos hiper-
picnicos relacionados a la transformacion de
flujo durante la fase de corriente mas diluida
a partir de corrientes de turbidez de alta den
sidad.

Depositos a partir de flujos residuales con
alta concentracion de carga en suspension
que varian desde flujos de baja densidad a
altamente concentrados de sedimentos en
suspension. Se mueven pendiente abajo
como corrientes de turbidez discretas
manteniendo cierta proporcién de sedi-
mentos gruesos en suspension.

Areniscas gruesas a medias con
estratificacion entrecruzada ti-
Y, po hummocky anisotropica e
(/JE isotrépica (HCSa, HCSi) de
gran escala que hacia arriba es
gradualmente reemplazada por
hummocky isotropica de peque-
fia escala. Espesor: 0,25 m a
3 m, conuna extension lateral

de hasta 10 m.

Deltaicas
Flujos transicionales

Depdsitos que registran una transformacion
desde flujos hiperpicnicos a corrientes alta-
mente turbulentas. El desarrollo de flujos hi-
perconcentrados asociados a decantacion pue
den generar una estratificacion interna y pro-
gresivamente depositar areniscas por procesos
de traccion- decantacion asociados con la con
dicion de flujos combinados. El resultado es el
desarrollo de diferentes tipos de HCS durante
la fase de flujo diluido durante la expansion
y rapida desaceleracion luego del evento de i-
nundacion. Representan la transicion a partir
de flujos combinados y unidireccionales (HS-
Ci)

Areniscas de grano medio, masi-
B, vas o gradadas cubi I
> gradadas cubiertas por peli
= tas areniscas con laminacion en-
trecruzada y pelitas. Espesor de
hasta 0,70 m, con base neta y ge-
ometria tabular.

a

» Areniscas de grano medio a fi-
~ no con laminacién entrecruzada
y pelitas. Espesor: 0,30 m, base
neta ygeometria tabular.

A Areniscas de grano fino con la-
% minacion paralela. Espesor: 0,20
= my I m de extensién lateral.

Flujos de baja densidad

Areniscas medias con estratifi-

3 cion paralela. Espesor: 0,20 m

= 20,37 my extension lateral de
3m.

Depdsitos por colapso gravitacional de carga
en suspension turbulenta del cuerpo principal
del flujo hiperpicnico, que involucra corrien-
tes de turbidez de baja densidad.

Depdsitos a partir de corrientes turbiditicas are
nosas residualde alta densidad que ingresaron
al fondo del lago.

Corrientes de turbidez de baja densidad lacus-
tres. Transporte y depositacion de flujos turbu-
lentos.

arriba y el techo planar a convexo, con base erosiva. La base de este
complejo puede ser de depdsito y/o erosiva. Donde se observa el limite
superior del topset, la paleotopografia es plana a ligeramente convexa
(Figuras 4b, 4c, 5a). El espesor total de los cuerpos oscila entre los 2 y
5 m. Estos depdsitos constituyen el registro de la compleja transiciéon
entre el sistema fluvial propiamente dicho y un sistema lacustre, y se
reconocen facilmente por su posicion estratigrafica y sobreyacen a
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los estratos buzantes del conjunto de foreset, con una inclinacién de
depdsito de hasta 5°. El contacto entre los depdsitos del topset y el
foreset (Figura 5b) es comunmente erosivo, pero se puede observar
localmente una transicion entre los depésitos (Figura 5c).
Asociaciones de facies de canales distributarios. Esta asociacion
(Figura 4a) consiste principalmente de areniscas con estratificacion
paralela o cruzada de bajo dngulo (ShF), cruzada en artesa (StF)
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Modelo de depésito de la formacion Cerro Lisandro, cuenca Neuquina, Argentina

Tabla 1 (continuacion). Descripcidn e interpretacion de facies.

Facies

Descripcion

Interpretacion

Deltaicas
Flujos turbulentos dilu

S

..8 Areniscas finas a medias con es-

: A tratificacion entrecruzada planar o
o,macizas con participaciéon de

A pelitas, conforma unidades amal-
gamadas con clastos de fangos
dispersos. Geométrica tabular con
un espesor de hasta 0,60 m y mas
de 8 m de extension lateral.

1

Areniscas finas con dndulas, bien
seleccionadas con espesor de 0,35
my de | m de extension lateral.

StD

Depdsitos residuales que representan el colap
so del flujo de inundacion.

Producto de procesos ocurridos durante flujos
de corrientes normales en el periodo final de
una inundacion.

Arcillitas con inclusién en nive-
les discontinuos limo o arenisca
de grano muy fino con laminacién
paralela, entrecruzada y ondulas
(laminacion tipo “wispy”). Espe-
sor: 0,37 ma 0,50 m, con una ex-
tension lateral de hasta 2 m.

FwL

Arcillitas, limolitas y areniscas
muy finas, con laminacion parale-
la, ondulitica, éndulas simétricas,
de oscilacion y escalantes. Geo-
metria tabular, desde 0,10 m a
0,50 m de espesor, contactos ne-
tos y planos u ondulados.

Flujos oscilatorios
SrL

Flujos pulsatorios, a partir de flujos de inunda
cién hiperconcentrados que evolucionaron ra-
pidamente a diluidos

La abundancia de 6ndulas simétricas y de os-
cilacion, es el resultado de la accion de olas
(flujos bidireccionales), sugiriendo condicio-
nes subacueas. Los cuerpos tabulares, con ba-
ses no erosivas, surgen de procesos de sedi-
mentacion en ambientes lacustres someros,
atribuidas a flujos oscilatorios.

lante. Geometria tabular y con-
tactos netos y 0,20 m de espesor.

[72]
g Arcillitas y limolitas macizas. Ge-
2 @ ometria tabular, contactos netos y
2 R~ planos. Espesor: 0,15 my 6 m.
’J . . .
Depositacion de carga en suspension por de-
Arcillitas y limolitas laminacién  cantacion en aguas profundas.
— paralela. Geometria tabular, con-
tactos netos y p lanos. Espesor:
0,10 my6m.
2} 1 1res
8 a Tufa lapillitica de color verde
= risdcea con laminacion plano pa- - . .
558 . P P Depdsitos de caida subacuea.
@ — ralela. Geometria tabular y con-
p—
L = tactos netos y 0,20 m de espesor.
=)
8 — Tufa de color verde grisacea con o : - .
=S Depositos de cenizas volcanicas retrabajadas.
§ — laminacion entrecruzada y esca-

cruzada planar (SpF) y pelitas laminadas o macizas (FIF). Los estratos
muestran una tendencia grano y estratodecreciente, presentan una
geometria lenticular y superficie basal erosiva planar o cdncava de bajo
relieve. El apilamiento de las unidades individuales conforma depdsitos
tabulares de hasta 5 m de espesor, con extension lateral de 200 m.
Presentan nédulos carbonaticos con elevada concentracién de bitumen.
Las superficies de erosiéon cominmente interrumpen la continuidad
entre el topset y el foreset resultando en una alternancia de la geometria
offlap sigmoidal y oblicua. Los depositos canalizados se observan en
la porcién superior del delta; presentan un espesor maximo de 5 m
y aparecen verticalmente apilados. Los sets de estratificacion cruzada
en artesa desarrollan gradacion normal (Figura 4a). Estos depdsitos
de canal distributario presentan impregnaciones de hidrocarburos.
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Interpretacion: esta asociacion se interpreta como un relleno de
canales multiepisodicos en sistemas de baja sinuosidad (Meadows y
Beach, 1993). Las bases erosivas indican que el evento inicial durante
el periodo de inundacién, que genera la superficie de corte, es capaz
de erosionar y provocar el colapso de las terrazas fluviales (Khadkikar,
1999). Esto explica la incorporacién de nddulos carbonaticos que pue-
den tener origen en las oscilaciones de nivel freatico o en horizontes
de paleosuelos Bk. Las litofacies StF/SpF representan la migracién de
macroformas tridimensionales y barras transversales o linguoides, y
ShF/SpF sugiere un episodio inicial de relleno bajo condiciones de alta
descarga de agua y sedimentos, seguido de un estadio de flujo normal
con migracion de barras transversales en el canal (DeCelles et al., 1991,
Ghosh et al., 2006). El caracter multiepisddico de los canales puede
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ser el resultado de una repetida recurrencia y coalescencia lateral de
multiples canales (Tewari, 1995) que representan la agradacion vertical
de los cinturones de canal (Farrell, 2001). La litofacies FIF representan
los depésitos de intercanal o planicie de inundacién (Figura 9c). El
contacto erosivo con los depdsitos subyacentes del foreset observados
en los depdsitos canalizados en la porcion superior de la unidad,
sugiere pequenas fluctuaciones relativas del nivel de base (Massari y
Parea, 1990).

Asociacién de facies de mantos estratificados. En esta asociaciéon
se reconocen depdsitos asociados a flujos turbulentos, integrados por
areniscas finas con estratificacion paralela de alto régimen de flujo
(ShF; Tabla 1) o cruzada de bajo dngulo en los que intercalan unidades
tabulares o canalizadas de hasta 0.30 m de espesor (Figura 4b y 4c).
Los depésitos tabulares estratificados en general son granodecrecientes
y se observan asociados a los depdsitos de canales distributarios, en
contacto transicional. El espesor de los estratos oscila entre los 0.30
ylL5m.

Interpretacion: esta asociacion representa flujos no canalizados
(sheetflood deposits) generados durante episodios de baja frecuencia
y gran magnitud de descarga de agua y sedimentos. (Massari y Parea,
1990; Breda et al., 2009). El conjunto de facies agradacionales del
topset puede ser interpretado como el resultado de la sedimentacién
en una extensa planicie, donde el suministro pulsatorio repetitivo y el
deposito de carga de lecho arenosa del rio produjo acrecion vertical

Linea de costa

o)

Lago profundo

Barras fluviales

Planicie de inundacién (FIF) y desbordes (ShF)
Depositos de crecida

Figura 3. a-b) Depositos de linea de costa y de lago profundo. ¢) Depdsitos en el
topset representados por un relleno de canal fluvial, que prograda durante suce-
sivas crecidas (Sycs,D). Del lado izquierdo de la foto se observan los depdsitos
residuales de crecidas (SrD y SpD). d) Imagen de detalle de la figura anterior,
correspondiente al recuadro en rojo. Se observan los depésitos correspondientes
a los eventos de crecida, y por encima se ubican los depdsitos de planicie de
inundacion y de barras fluviales (sefialados con la flecha).
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(Bridge, 2003). La asociacion estrecha con la asociacién de canales
distributarios sugiere la expansion del flujo hacia las zonas de inter-
canal durante los picos de inundacién (Figura 3¢ y 3d). Durante la
disminucion progresiva de la fase de inundacion y depdsito del foreset
corriente arriba se generan estructuras de corte y relleno (Figura 4c;
Siegenthaler y Huggenberger, 1993), que se presentan como pequeias
unidades de canal subhorizontales o intersecciones de canales menores
(Ashmore, 1982). La estructura interna de los dep6sitos del topset, en
general, sugiere el desarrollo de una sistema fluvial con una dindmica
inestable y canales con patrones de baja sinuosidad (Breda et al., 2009),
rellenados durante periodos de alta descarga de agua y sedimentos
(Figura 3¢ y 3d) donde el flujo, cuando se supera el valor critico del
gradiente del piso del canal, se extiende sobre la planicie y genera
depositos no canalizados en condiciones de alta energia.

Complejo de asociaciones de facies de foreset

El complejo de foreset incluye las asociaciones de facies de even-
tos de crecida y de corte y relleno. Esta constituido mayormente por
areniscas de guijarros dispersos y de grano grueso a fino, moderada-
mente seleccionadas y pelitas subordinadas. Los clinoestratos indi-
viduales presentan un espesor de 1.2 m a 8 m, muchos de ellos estan
amalgamados, y definen una arquitectura general tabular o sigmoidal
caracteristica (Figura 5d y 5e). Los sedimentos han sido transportados
pendiente abajo a través de procesos gravitatorios, incluyendo flujos

Figura 4. a) Deposito de canal distributario con sus facies correspondientes.
Notese la presencia de bitumen sefialada con las flechas. b) Depdsitos de man-
tos estratificados con gran persistencia lateral. ¢) Depdsito de corte y relleno,
asociado con la secuencia de topset. Se sefiala con una flecha roja un relleno
posterior ala etapa erosiva, de estructuras curvas durante el deposito del foreset
corriente arriba y acrecion lateral a lo largo de los flancos de las estructuras de
corte y relleno (flechas negras).
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de alta densidad que evolucionaron, a partir de flujos hiperpicnicos,
hasta turbiditas. Los canales frecuentemente estén incididos por canales
relacionados con flujos turbulentos, en algunos casos asociados con
procesos de dilucion de flujos densos o producto de la progradacién
repentina de canales distributarios durante eventos de crecida excep-
cionales. La transicion del foreset al toeset es comiinmente tangencial
(Figura 5f).

Asociaciones de facies de clinoestratos. Se encuentran constituidas
por areniscas gruesas a medias, con litofacies que son producto de flujos
transicionales (S,,D, S;,D, SuscD), flujos de alta densidad (S;D); flujos
debaja densidad (T, 4D, T, D) y flujos turbulentos diluidos (SpD, SrD).
Estos depositos son dominantes en el registro estratigrafico; los cuerpos
individuales en general presentan estratificacion, alta persistencia late-
ral (Figuras 5 d-e y 6a), el buzamiento de la sucesion que oscila entre
los 18° y 20° y en algunos casos puedes llegar a los 25°. Localmente
puede visualizarse el pasaje de los estratos correspondientes del topset
hacia el foreset (Figura 5ay 5b).

Interpretacion: esta asociacion de facies estd integrada por
depositos relacionados con flujos de alta y baja densidad o diluidos
de alta energia, sugiriendo que los flujos hiperpicnicos sufrieron
transformacion del tipo de flujo y sus productos corriente debajo.
Los flujos inerciales de alta densidad (Rs/S;D, S;D) originaron una
gran variedad de depdsitos y el transporte por flujos turbulentos con

carga en suspension generaron la acumulacion gradual de arenas
(S1.D, S1uD). Las corrientes turbiditicas de baja densidad (T, 4D, T..D)
y flujos combinados y unidireccionales, derivados de corrientes con
alta concentracion de sedimentos, dieron origen a la sedimentacion en
condiciones de transicién durante la expansion y rapida desaceleraciéon
del flujo (SuscD). El conjunto de facies, sus relaciones estratigréficas y su
geometria sugiere que los clinoestratos fueron originados por descargas
a partir de rios durante grandes inundaciones, proceso fundamental
para la construccion de deltas en cuencas activas tectonicamente
(Mutti et al., 1996; Tinterri, 2007; Ponciano y Della Favera, 2009;
Olariu ef al., 2012). Por lo tanto, la alta variabilidad en los procesos
que dieron lugar a los estratos y la recurrencia gradual de facies,
relacionadas con el depésito a partir de flujos altamente fluctuantes,
asi como la abundancia de superficies erosivas y la complejidad del
registro sugieren la construccion de los clinoestratos a partir de flujos
hiperpicnicos (Lamb y Mohring, 2009). Este tipo de asociacion se
origina cuando un rio, durante grandes inundaciones, ingresa al cuerpo
como una extension subdcuea del sistema fluvial constituyendo una
mezcla densa turbulenta de agua dulce y sedimentos, con una densidad
volumétrica que excede relativamente a la del cuerpo de agua receptor
(Mulder y Alexander, 2001). La complejidad de facies a la que puede
dar origen tiene relacion directa con los procesos de transformacién
del flujo alo largo de su recorrido dentro de la cuenca. Los depdsitos de

Linea de costa
V—\_

Figura 5. a) Depositos potentes de mantos estratificados en una seccion de topset. Notese la paleotopografia plano-convexa del topset. b) Contacto erosivo entre los
estratos del topset y foreset. c) En la fotografia se observa el pasaje transicional-agradacional de los depdsitos del topset al foreset. d y e) Vista general de las geometrias
sigmoidal y tabular del complejo de foreset. La linea I de la figura d es una superficie de discontinuidad mayor que sefiala un evento de retrogradacién de mediana

escala. f) Pasaje lateral tangencial del foreset al toeset.
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clinoestratos corresponden a un registro parcial de flujos de alta a baja
densidad (Figura 6b y 6¢). La sucesion de estratos de inundacién mas
completa procede esencialmente de flujos de sedimentos compuestos,
transicionales entre flujos hiperconcentrados (R,/S;D; Figura 6d) y
flujos de corrientes saturadas en sedimentos (Figura 6a). El cortejo
de facies se inicia con el deposito a partir del colapso gravitacional de
la carga en suspension (S,,D, S;,D; Figuras 6 a-c), en condiciones de
elevada concentracion de carga de lecho. La progresiva dilucién en la
parte superior del flujo da lugar al desarrollo de procesos de traccion-
decantacion asociados con condiciones de flujo combinado, con una
fuerte componente oscilatoria, que originan cuerpos con varios tipos
de estratificacion tipo hummocky (Sucsi,D; Mutti et al., 1996; Figura
6b, 6d y 6e). La presencia de abundantes estratos con estratificacion
tipo hummocky sugiere que las condiciones de flujos combinados

Figura 6. Asociacion de clinoestratos que integran el complejo de asociaciones
de facies del foreset. a) Se indican con tridngulos los ciclos granodecrecientes
de eventos de inundacion (el mas completo se sefala con el tridngulo amarillo).
En el extremo superior derecho pueden observarse canales erosivos correspon-
dientes a la asociacion de facies de corte y relleno que disectan a las unidades
de la secuencia de foreset. b) Evento de inundacién da a lugar al depdsito de
solo las facies S,,D, SucsD y SrD/SpD; se destaca la geometria de gran escala
de las estructuras tipo hummoky. c) Expansion y desaceleracion del evento de
inundacion que da lugar al depdsito de las facies Sycs,D, cubierto por depdsitos
de flujo residual de inundacién representado por las facies SrD/SpD, sobreyace
un flujo de baja densidad (T, 4D/T...D). d) La figura muestra, un ciclo incompleto
de evolucién de flujos de alta densidad a flujos turbulentos (R,/S;D). e) Ciclo
comienza con flujos transicionales SycsD seguido de flujos turbiditicos (T, 4D/
T...D), la facies de colapso de inundacién SrD/SpD y geoforma preservada de
megaondulas y 6ndulas generadas por procesos relacionados con flujos de
corriente en el tope de la unidad de inundacion.
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eran frecuentes. Comunmente se reconoce la presencia de depdsitos
residuales (SrD/SpD) desorganizados a crudamente estratificados,
pobremente seleccionados (Figuras 6a, 6d y 6e), producto del bypass
dela corriente con alta concentracion de sedimentos durante la misma
fase de inundacion. La porcién del flujo remanente da lugar al depdsito
de estratos de turbiditas, gradadas y tabulares (T, 4D, T. .D; Figuras 6a y
6¢). Muchas corrientes de turbidez de cuencas tectonicamente activas
parecen estar relacionadas directamente o indirectamente a flujos
hiperpicnicos, asi el periodo inundacion registrado corresponde al
maximo flujo de sedimento alcanzado en el lago (Mutti et al., 1996).

El completo desarrollo del cortejo de facies se asocia con una proba-
bilidad de mayor preservacion de sucesiones en las partes laterales del
complejo de foresets, debido a que el sector axial estd sujeto a erosién o
una tasa de depdsito menor durante la inundacion (Mutti et al., 1996).

Asociaciones de facies de corte y relleno. esta representada por
arenisca de tamao de grano medio a fino que integra depdsitos rela-
cionados con flujos turbulentos (SpE, StF). Las unidades de foreset son
disectadas por canales (Figura 6a), orientados pendiente abajo. Estas
unidades presentan un espesor de hasta 1.30 m con una extension late-
ral que puede llegar los 2.50 m. Las superficies erosivas de los mismos
presentan una geometria concava hacia arriba rellenas con estratos de
backset. Los dep6sitos de backset presentan un tamaio de grano més
fino que los estratos que componen a los foresets y se organizan en sets
de backsets (Figura 7b). Los dngulos de buzamiento van desde los 10°
a 35° en relacion con el estrato principal.

Interpretacién: las depresiones erosivas (Figura 7a) son
interpretadas como bajos topograficos creados por la fuerte turbulencia
y capacidad erosiva de los saltos hidraulicos dentro de los flujos
gravitacionales (Uli¢ny, 2001). Los saltos hidraulicos se desarrollan alo
largo dela pendiente debido a la dilucién y reduccién de la competencia
y de la velocidad del flujo relacionadas a obstrucciones y/o quiebre
de la pendiente. Las estructuras de corte sufren rapido depésito de
arenas después de la excavacion y preservan las orillas escarpadas.
Los estratos agradacionales y subparalelos que tapizan los estratos de
backset resultan del estadio final de relleno de las estructuras de corte
y del completo restablecimiento del flujo supercritico (Massari, 1996;
Uliény, 2001).

Asociacion de facies de toeset

Esta asociacion consiste de facies de areniscas guijarrosas o tamafio
de grano muy grueso a medio, producto de procesos relacionados con
flujos de alta densidad (R,D, RsD, Ry/S;D y S;D) que conforman estratos
con base cdncava netas o erosivas (Figura 7a). Presenta un espesor de
0.70 m y una extension lateral de 3 m. Esta asociacién puede identi-
ficarse ya que constituye la transicién gradual de buzamiento de los
estratos del foreset hacia los estratos con una inclinacién de depdsito
de hasta 7° del bottomset (Figura 5f). Incluye numerosas estructuras de
deformacién como las de escape de agua (Figura 7c), de carga (Figura
7 d-e), flamas, laminacién convoluta, pseudonddulos (Figura 8a) y de-
formacién sinsedimentaria como slumps de mediana escala (Figura 8b).

Interpretacion: esta asociacion de facies se interpreta como el pro-
ducto del salto hidraulico debido a la expansion y fuerte reduccion dela
velocidad y competencia del flujo al llegar a la base de la pendiente del
foreset, en el pie del escarpe del frente deltaico. El principal mecanismo
de formacion para estos depdsitos es la sedimentacion a partir de flujos
gravitatorios de sedimentos, esencialmente de alta densidad (Lowe,
1982) a los que se asocian procesos de fluidizacion y deformacién
pseudopléstica. El alto gradiente de la pendiente del foreset junto con
la energia de las corrientes gravitatorias puede localmente producir
canales incididos (chutes; Figura 8c). En algunos casos la acumulacion
de estratos deformados arenosos en el foreset/toeset representan una
categoria de flujos caracterizados por un comportamiento cohesivo
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1.50 m
—

Figura 7. a) Canales erosivos (senalados con flechas blancas) que cortan a los depositos del foreset. b) Depésitos de corte y relleno (sefialados con flechas negras),
en los mismos pueden observarse los estratos de backset. Con una flecha blanca se indica un depésito de slump. c) Asociacion de facies de foeset, relacionados con
la evolucién de flujos de alta densidad. Estos representan la transicion hacia las unidades del bottomset. En los mismos puede observarse estructuras de escape de
agua. d) Estratos asociados con flujos de alta densidad que presentan calcos de carga. e) Se observa una sucesion de depésitos de flujos cohesivos en el bottomset.

Puede verse en la foto que contienen bitumen.

durante su propagacion por inestabilidad gravitacional (Figura 8d).
La truncacion del foreset, en algunos casos, es interpretada como el
resultado de deslizamientos sinsedimentarios internos (cicatrices de
slump; Figura 8b) que remueven al material como una masa coherente
(Nemec, 1990).

Asociacion de facies de bottomset

Esta asociacion de facies esta representada por estratos de areniscas
de grano medio a fino y pelitas relacionadas con flujos de baja densidad
(Ty..DyT,.D), con estructuras de deformacién por carga. Estd integra-
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da por cuerpos de geometria tabular, horizontales, en contacto neto con
las facies de lago profundo. Presentan un espesor que varia entre 0.30
y 0.15 m y una extension lateral de unos 5 m. Las facies de grano mas
grueso no se extienden mas alla del toeset; éstas son reemplazadas por
areniscas con tamano de grano fino con un rapido decrecimiento de la
proporcién arenisca/pelita (Figura 9a y 9b). Los depdsitos de bottomset
representan la parte mas distal del delta de tipo Gilbert en el ambiente
lacustre con una inclinaciéon de depodsito que no excede los 2°.
Interpretacidn: esta asociacion se interpreta como depositos
producidos por corrientes de turbidez de baja densidad asociadas a
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slump

Figura 8. a) Depositos de toeset altamente deformados. Se observan pseudo-
nédulos (seiialados con flecha negra). b) En la figura se muestra deformacién
pseudoplastica (slumps — flecha negra) en el toeset. Se senala con una flecha
blanca la cicatriz del slump. c) Estratos de toeset producidos por erosion (chutes)
con un relleno complejo, flujos cohesivos y de corriente. d) Estratos asociados
con pequeias avalanchas (caida de detritos a flujos cohesivos subdcueos),
que causan la acumulacién de clastos gruesos sin deformar en el pie del delta.

la dilucién y transformacion de flujos hiperpicnicos durante eventos
de inundacién. El colapso de la parte delantera de las corrientes de
turbidez de baja densidad (Lowe, 1982) se genera probablemente por
la ruptura de la pendiente del delta acompanada por cambios menores
en las velocidades de flujo, que dan lugar a acumulaciones sucesivas
de turbiditas incompletas. (Nemec, 1990). El espesor de los estratos
del bottomset puede variar lateralmente debido a la erosién de los
subsiguientes episodios de deposito.

Asociacion de facies de l6bulos de desembocadura

Esta caracterizada por cuerpos aislados en la sucesion de lago
profundo, con geometria elongada (Figura 9¢). Integra sucesiones
granodecrecientes de areniscas, que gradan desde espesos estratos de
areniscas gruesas a medias (S1,D/SycqD) interestratificadas con tur-
biditas (T, 4D; Figuras 9d y 9e) y megadunas y rizaduras de areniscas
medias a finas (SrD; Figuras 9f'y 9g). El espesor de los mismos es de 5
a 8 m, las superficies de los estratos tienen una inclinacién de 4° a 6°,
excepcionalmente superan los 14° (Figura 9c), hacia el depocentro dela
cuenca, con un patrén de paleocorrientes radial y con una orientacion
general hacia el NE, ENE y ESE. El contacto con los depdsitos lacustres
es abrupto con respecto al distintivo tamano de grano de los 16bulos,
los cuales cortan la laminacion de las pelitas masivas o laminadas que,
eventualmente, estan interestratificadas con areniscas con tamafio de
grano muy fino. Se observa que el limite inferior de la asociacién varia
desde erosivo en las partes frontales (Figura 9¢c y 9g) a depositacional
hacia los laterales (Figura 9f).

Interpretacion: estos cuerpos elongados y convexos hacia arriba,
con interdigitacion vertical y lateral con depdsitos lacustres y evidencias
de episodios de formacién de cuerpo convexos a lo largo del rumbo y
con buzamientos hacia la cuenca, separados por fangolitas lacustres,
sugiere depositos de 16bulos de desembocaduras (Wellner et al.,
2006; Schomacker et al., 2010). La alta proporcién de areniscas con
megarizaduras y rizaduras han sido descriptas en sistemas de deltas
antiguos e interpretadas como depdsitos de 16bulos de desembocaduras
que reflejan retrabajo de olas o corrientes lacustres (Schomacker et
al., 2010).

La presencia de elementos de depdsito terminales muy distin-
tivos tales como areniscas tabulares y gradadas de base neta que
comunmente contienen estructuras en estratificacion cruzada tipo
hummocky (Sucs,D), una remarcable continuidad lateral y un patrén
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de apilamiento, confirma la presencia de l6bulos de areniscas de frente
de delta. Los mismos estan asociados con la evolucién de flujos hiper-
picnicos generados durante eventos de inundacién (Mutti et al., 1996,
2000). Los depdsitos se caracterizan por una persistente ocurrencia
de unidades sedimentarias con un arreglo vertical y longitudinal,
producto de eventos de inundacion discretos. Estas unidades difieren
considerablemente una de otra en el arreglo y preservacion de facies,
debido a factores locales como volumen, concentracidon de sedimentos
y duracidn de los eventos individuales de inundacién. Como resultado,
las unidades individuales de inundacién varian debido a la repentina
desaceleracion del flujo, concentracién relativa de carga de sedimentos
transportada y/o duracién de la inundacion (Mutti et al., 2000).

Los caracteres generales, dominio de unidades depositadas por
flujos de alta y baja densidad, estratificacion tipo hummocky, genera-
dos durante episodios extraordinarios de inundacién sugieren que el
desarrollo de los 16bulos de desembocadura estuvieron controlados
por variaciones ritmicas del nivel del lago, cambios en el influjo de
sedimentos, variaciones en la profundidad del lago y una fuerte es-
tacionalidad climética (Mutti et al., 2000; Schomacker et al., 2010).

Figura 9. a) Relleno de scour con base erosiva en el bottomset; las unidades
sucesivas de flujos turbiditicos desarrollan un patrén tabular. b) Varias unida-
des de bottomset intercaladas en depdsitos de lago profundo. ¢) Asociacién de
16bulos de desembocadura en contacto neto con depésitos lacustres profundos.
La geometria convexa y la inclinacion de la superficie estratal hacia la cuenca
(senalada por una flecha negra) es caracteristica de estos l6bulos. Se indican
las facies que lo integran. d y e) Imagenes de detalle de algunas facies de la
asociacion; se observa que los flujos turbiditicos pueden tener bases netas
o erosivas, conformado cuerpos tabulares o canalizados respectivamente. f)
Deposito lateral de I6bulo con base de depésito. g) Deposito frontal de facies de
megaoéndulas y 6ndulas en barra de desembocadura distal con base neta erosiva.

RMCG | v. 31 | nim. 2 | www.rmcg.unam.mx



Modelo de depésito de la formacion Cerro Lisandro, cuenca Neuquina, Argentina

ARQUITECTURA DE DEPOSITO

El andlisis de facies de la Formacion Cerro Lisandro en aflora-
mientos y subsuelo revela caracteristicas de deposito que indican la
asociacion de un sistema lacustre con sistemas deltaicos de tipo Gilbert
(Figura 10) en la region préxima al pie de la faja plegada y corrida
del Agrio. El sistema lacustre fue perenne y profundo, en respuesta a
la subsidencia de la cuenca y ascensos relacionados con condiciones
variables en la descarga de agua y sedimentos (Figuras 11 y 12). Hasta
el momento no se han reportado hallazgos fosiles y la bioturbacién es
escasa en los dep6sitos de lago somero o profundo.

Los depésitos de desembocadura de rio en un cuerpo lacustre
comunmente desarrollan una tipica geometria sigmoidal, en diferentes
escalas fisicas como una funcién de la magnitud y duracion de los
flujos individuales de inundacién (Mutti et al., 2000). La Formacién
Cerro Lisandro (Figura 10 a-c) constituye un ejemplo del desarrollo
de un sistema fluvio-deltaico, con unidades de depdsito de deltas y
l6bulos de desembocadura dominados por inundaciones fluviales
de gran magnitud (Figura 9¢). Las facies y asociaciones de facies de
estos sistemas fluvio-deltaicos comprenden un amplio espectro de
sedimentos arenosos poco conocidos y pobremente descritos, los que
varian desde estratos de areniscas sabuliticas hasta pelitas finamente
laminadas.

Este tipo de delta exhibe un arreglo de facies y arquitectura de
depdsito asignables a eventos de inundacién de gran magnitud (Mutti
et al., 2000, 2003), con desarrollo de fopset, foreset, toeset y bottomset
(Figuras 3¢, 5d, 5e, 6a, 8b y 9a; Gawthorpe y Colella, 1990; Longhitano,
2008) y unidades de 16bulos de desembocadura (Figura 9¢c; Schomacker
et al., 2010; Bhattacharsha, 2006). Los clinoformes inclinan con una
orientacion NE, ENE y ESE (Figuras 2, 11 y 13) en el borde occidental
de la cuenca lacustre y se extienden por mds de 600 m, con una
geometria de foreset que indica una batimetria de 9a 17 m (McConnico
y Bassett, 2007). La frecuencia de la gradacién normal en los estratos
que representan eventos de inundacién individuales es consecuencia
de la agradacién de flujos que sufrieron segregacién granulometria
longitudinal y transformaciones de los flujos (McConnico y Bassett,
2007). Una caracteristica de los complejos de delta de tipo Gilbert es
la intercalacién de depdsitos peliticos de lago masivos o finamente
laminados, los cuales se interpretan como productos de sedimentacién
normal, entre los eventos pulsatorios de inundaciones de gran
magnitud, a la que debié sumarse parte de la carga en suspensién
de la fase final de inundaciones que sufri6 lentamente procesos de
decantacion (Figuras 10a y 10b).

SISTEMA DE DEPOSITO Y ACOMODACION

La Formacién Cerro Lisandro yace sobre una discontinuidad de
caracter regional y estd integrada por depdsitos lacustres o sistemas
fluviales distributarios que alimentaron pequefios sistemas de deltas en
el borde occidental de la cuenca en el depocentro profundo del antepais,
y potentes dep6sitos de campos de dunas eélicas que se intercalan con
unidades de sistemas fluviales efimeros en el drea de cuenca periférica,
bajo condiciones climdticas dridas a semidridas (Sanchez et al., 2008).

Los deltas de tipo Gilbert fueron alimentados por un sistema de
canales fluviales distributarios (Nichols y Fisher, 2007), cuya area de
captacidn, de acuerdo con las direcciones de paleocorrientes, se habria
ubicado hacia el oeste, cubriendo una paleotopografia de alto relieve, y
se extendieron dentro del lago durante periodos de inundacién excep-
cional como deltas de magnitud intermedia (Sanchez, 2010; Sdnchez y
Asurmendi, 2011), reconocidos en afloramientos y subsuelo (Figuras
12 y 14; Sanchez, 2006; Sanchez et al., 2007a, 2007b, 2008). Se ha su-
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gerido que al momento de su formacidn se requiere un buzamiento
de la pendiente de depdsito minima de 3° (Postma, 1990; Ritchie et
al., 2004), aunque otros autores han marcado que un escalén en la
pendiente subdcuea puede facilitar el depdsito de los foresets. Otros
autores enfatizan que existe un periodo de resilencia entre el inicio de
la subsidencia, que da origen a la batimetria inicial, y el sumistro de
sedimentos (Uli¢ny et al., 2002) o contrariamente que el comienzo de
la subsidencia inicial creada por la actividad del frente orogénico es
coetanea con la generacion del delta debido a un incremento abrupto
en la batimetria (Gawtorpe y Colella, 1988; Ori et al., 1991).

La existencia de canales amalgamados, con relleno complejo y
margenes bien definidos, que preservan escasos relictos de planicie de
inundacion y, ademas, relacionados con cuerpos de desborde (Sanchez
y Asurmendi, 2011), sugieren que los mismos transportaban grandes
volumenes de sedimentos a través de una planicie de alto gradiente
en una cuenca rapidamente subsidente en condiciones inusuales de
descarga de agua y sedimentos.

'*"'4]3\_
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Figura 10. a) Vista panoramica de la Formacion Cerro Lisandro; se destacan
algunos de los espesos estratos de foresets (senalados por flechas blancas), in-
tercalados en la sucesion lacustre en el NE del drea de estudio (Punto 1-Figura
1a). b) Sucesion de delta de delta tipo Gilbert en la localidad indicada con 2
en el mapa de la Figura la. Se observa localmente la preservacion parcial de
topsets y toeset; las unidades de foresets dominan la sucesion. Las geometrias
individuales de éstos ultimos son predominantemente tabulares. c) Registro
sedimentario de un delta tipo Gilbert en la localidad 3 del mapa de ubicacién.
En la misma se identifican pasajes transicionales entre las unidades de fopset
y foresets, en los que domina la geometria sigmoidal. También se reconocen
algunos toesets. d) Mapeo de la figura c. Se indican las unidades de progra-
dacion, agradacion-progradacion y retrogradacion de un complejo de delta
tipo Gilbert. Los triangulos negros corresponden a ciclos granodecrecientes
individuales relacionados a eventos de inundacién discretos. Los nimeros
arabigos indican el orden de las superficies de discontinuidad entre diferentes
eventos de inundacion. La linea II es una superficie de discontinuidad mayor
que senala un evento de retrogradacion de mediana escala.
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Figura 12. a) Vista general en los afloramientos de
la sucesion lacustre-deltaica cubierta en discor-
dancia por basaltos terciarios. Las flechas sefialan
algunos de los depositos deltaicos. b) Frente de
exposicion donde se observa una profusa erosion
en los depdsitos lacustres profundos (flecha roja),
cubierta por depodsitos mas someros (flecha ama-
rilla) y al tope depdsitos de delta (flecha verde). c)
Depositos de lago profundo con una gran continui-
dad vertical y lateral. d) Facies de marginales lacus-
tres que corresponde a los tltimos afloramientos de
lago al norte del Rio Colorado al sur de Mendoza,
cubierto por depositos fluviales.
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Modelo de depésito de la formacion Cerro Lisandro, cuenca Neuquina, Argentina

Los foresets con una alta inclinaciéon de buzamiento (18°-25°)
identificados en las sucesiones de deltas se deben a que los procesos
de sedimentacidn se iniciaron, normalmente, con el transporte gra-
vitacional pendiente abajo y procesos tales como flujo de granos en
el frente del delta (Nemec, 1990; Kleinhans, 2005), acompanados de
la generacion de una delgada cuna (topset) influenciada por procesos
fluviales. En sus modelos numéricos, Uli¢ny et al. (2002) proponen que
un gran volumen de sedimentos es acumulado en las dreas de captacion
durante un cierto periodo, durante la cual la cuenca lacustre permanece
en un régimen hambriento. Después del inicio de la subsidencia en la
cuenca profunda del antepais se produce un rapido desarrollo de relieve
topografico que generalmente implica un valor bajo de acortamiento en
comparacion con la componente vertical de levantamiento del frente
orogénico. Este es reflejado por el desarrollo de pendientes con altos
gradientes y favorecen el mecanismo de suministro hacia la cuenca.
Los rios cargados de sedimentos y agua podran derivar el sedimento
al cuerpo de agua que sirve de nivel de base local.

Durante la progradacién del delta se desarrollaron los foresets
con fuerte inclinacion, en equilibrio con la pendiente aluvial y con
un 4ngulo de la cara de deslizamiento proxima al angulo de reposo.
La altura de los foresets varia entre 7 m y 9 m, ligeramente menor
a la profundidad del agua (Kleinhans, 2005). Segun la direccién de
paleoflujos, generalmente presentan una geometria lobulada, con un
angulo de dispersion de 15° a 35° y marcada asimetria (Figura 13), con
una direccién de migracién hacia el noreste en general, coincidente
con la pendiente regional de la cuenca.

La construccién de los deltas de tipo Gilbert estuvo dominada por
inundaciones fluviales de gran magnitud (Mutti et al, 1996, 2003),
por lo tanto sus caracteristicas y arreglo estratigrafico no dependen
solamente del contexto fisiografico, en el cual el tectonismo aumenta la
disponibilidad de sedimentos para generar los enormes volimenes de
arenas ylodo, necesarios para las llanuras de inundacion de las cuencas
adyacentes. Las condiciones climaticas debieron constituir un control
de primer orden en la contribucién de grandes volumenes de agua y
sedimento que derivaron en la generacion de flujos hiperpicnicos en
la desembocadura de los rios en el cuerpo de agua lacustre.

69°29°33”

En el modelo general de asociaciones de facies de delta de tipo
Gilbert (Figura 2), utilizando el concepto de preservacion de topset,
foreset, toeset y bottomset (Longhitano, 2008) pueden definirse patrones
de progradacion, agradacion-progradacion y retrogradacion.

1) El patrén de progradacién se caracteriza por la pérdida por
erosion de estratos de topset (Figuras 10c y 10d) y, en algunos casos, la
presencia de una superficie de bypass (Figura 5b). Las asociaciones de
foresets y bottomset han sido preservadas, acompanadas generalmente
por el desarrollo de 16bulos de desembocadura. La superficie basal en
el drea del topset es erosiva y pasa lateralmente hacia una superficie de
downlap hacia el bottomset (Figura 5f; Longhitano, 2008). El agrupa-
miento de asociaciones de clinoestratos muestra una tipica geometria
de toplap (Figuras 10b y 10c).

2) El patrén de agradacion-progradacion exhibe un apilamiento de
asociaciones de facies de topset (agradante) que lateralmente pasan a
asociaciones de clinoestratos que progradan (Figura 10b). Las unidades
de toeset se encuentran bien desarrolladas y eventualmente es dificil
la identificacion de los bottomsets, debido a que los mismos estdn
poco desarrollados. La superficie basal de los topsets es cominmente
neta planar o erosiva y el pasaje hacia los foreset es una superficie de
downlap (Figuras 10 b-c).

Las variaciones en escala y en los agrupamientos de estratos de
inundacién en los 16bulos de desembocadura (Figuras 9c-g) constitu-
yen una expresion de cambios temporales en la descarga y suministro
de los distributarios. Estos erosionaron el frente del delta controlados
por la periodicidad, intensidad y variaciones regulares de corto tiem-
po de las inundaciones. Asi, se estima que los canales distributarios,
verticalmente apilados y lateralmente amalgamados (Figuras 9¢ y 9g)
fueron depositadas durante varios ciclos de inundacion representando
significativas fases de migracion de los canales. Los l6bulos de des-
embocadura agradaron siguiendo eventos de inundacién mayor. La
presencia de los mismos, aislados en la asociacién de lago profundo,
refleja distributarios con gran espaciamiento entre ellos, alto grado
de bifurcacién y rapida migracion y abandono. Los episodios de alta
descarga de agua y sedimentos pudieron desplazar el agua del lago hacia
el depocentro de la cuenca. Sin embargo, la migracién y relocalizacién

Figura 13. a) Vista general en una imagen satelital de los afloramientos de la sucesion lacustre-deltaica cubierta. Las flechas sefialan la inclinacién de las clinoformas
y la linea cortada la delimitacion de las geoformas. b) Visa oblicua de los depdsitos de delta de tipo Gilbert.
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de los canales fue seguida por el depésito de delgados estratos lacustres
una vez producida la rapida desaceleracion de los flujos y finalizado
el evento de inundacién principal. El patrén de apilamiento y el agru-
pamiento de lentes amalgamadas sugieren un control autociclico de
la geometria de depdsito de los lébulos (Figura 9¢), dominado por la
migracion del canal que hubiera efectuado una erosion acentuada, yla
posterior decantacion de los sedimentos finos por la abrupta cesacion
de la descarga seguida del abandono y depdsito de pelitas a partir de la
suspension. Esto puede haber aumentado la proporcion de materiales
finos en el lago por un incremento en el input de la seleccién de sedi-
mentos que fueron acarreados entre inundaciones mayores. Los 16bulos
de desembocadura pueden haber sido depositados durante un periodo
estable pero lento de desarrollo de los deltas durante la progradacion
rapida de los mismos, por flujos de inundacién anormalmente altos
de gran magnitud o por la caida del nivel del lago e incision del frente
deltaico por canales distributarios.

3) Durante el periodo de retrogradacion del sistema (Figuras 10d y
14), se observan delgadas unidades de topsets apiladas y se identifican
escasos foresets equivalentes o de pequena escala. La superficie basal de
transicion del toplap a los foresets previamente depositados es erosiva
(Figuras 10 b-c) y se observa un pasaje en onlap.

Para definir un modelo integral de alta resolucion del sistema es
necesario incorporar los estudios de subsuelo donde la sucesion de la
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Figura 14. Perfil sintesis homologable a los datos de
superficie a partir de curvas de resistividad, potencial es-
pontéaneo, rayos Gama y tramos de testigos de subsuelo de
la Formacion Cerro Lisandro en la altiplanicie del Paydn.
Los metros en el perfil son bajo boca de pozo, las rastras
y denominaciones se corresponden con los de la Figura
2y se incluyen dos tramos de testigo. Incluye la totalidad
de las unidades de depdsito de delta. Las lineas en color
azul sefialan de manera esquemdtica las variaciones en la
profundidad del lago; los nimeros encerrados en circulos
son interpretados en la Figura 15. Obsérvese que entre los
1466 m y 1324 m la acumulacién de pelitas alcanza un
espesor continuo de 144 m, que en el centro de cuenca
superan los 152 m. SU es la superficie de inundacion.

Formacion Cerro Lisandro estd preservada en su totalidad (Sanchez et
al., 2007a,2007b). En la Figura 14 se muestra un perfil sintesis a partir
del analisis de perforaciones empleando perfiles de resistividad, rayos
Gama y testigos con homologacién con las sucesiones de superficie
(Strecker et al., 1999; Keighley, 2000).

El modelo conceptual sugiere que durante el desarrollo dela cuenca
lacustre controlada tecténicamente, la subsidencia produce un gran
volumen de acomodacién en una tasa mds alta que el suministro de
sedimentos que puede rellenar la cuenca (Figura 15, estadios 1 y 2).

Se desarrolla entonces una ciclicidad de menor escala que puede
observarse en los afloramientos, representada por un nimero variable
de unidades de delta, con un patrén general grano-estrato decrecien-
te (Figuras 5d, 5e, 10c y 12), que se asigna a un régimen de rapida
progradacién (A/S=0; Martinsen et al., 1999), el cual es seguido por
agradacién-progradacion (1>A/S>0; Martinsen et al., 1999) y retrogra-
dacién (A/S>1) durante una etapa de alto nivel del lago. Una superficie
neta erosiva de downlap de los agrupamientos de facies deltaicas (I'y
II; Figuras 5d; 10c y 10d) es cubierta por depositos lacustres de linea
de costa, indicando la retraccion del lago. Esto se interpreta como una
etapa de subsidencia lenta pero continua acompanada de la migracion
de la linea de costa generando una expansion del sistema lacustre de
menor escala (Figura 15, estadios 1y 3).

En los afloramientos estudiados las limitaciones en la accesibilidad
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Modelo de depésito de la formacion Cerro Lisandro, cuenca Neuquina, Argentina
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Figura 15. a) Grafico esquematico propuesto para la evolucion de los sistemas en funcion de la relacion A/S y el tiempo. b) modelo de evolucién de la cuenca en
el estadio de subalimentada (modificado de Yang y Miall, 2010). Los nimeros encerrados en circulos corresponden a las distintas etapas descriptas en este trabajo
y se corresponden con las figuran la Figura 14. El estadio 1 representa el inicio de la subsidencia que se corresponden con la primera etapa de cintur6én orogénico
activo. La cuenca estd hambrienta y pequefios ciclos de expansion del lago limitan los complejos de deltas generados por inundaciones catastroficas controladas
por el clima. El estadio 2 corresponde al pico de subsidencia en la cuenca profunda y la definicién de clara del abultamiento periférico (en este trabajo la dorsal
de los Chihuidos) y la maxima expansion del lago. El estadio 3 corresponde al inicio de la migracién del abultamiento periférico hacia el cratén y del depocentro
de la cuenca profunda. Solo ocasionalmente se reconocen foresets en las secciones; hay una marcada retrogradacion de los deltas de tipo Gilbert. La migracion del
depocentro de cuenca profunda acompana al abultamiento periférico y el sistema de antepais migra hacia el cratdn; el control climatico adquiere influencia en el
control de los ciclicidad de los deltas de tipo Gilbert, los deltas que se desarrollan con la progresiva migracion del borde de la cuenca lacustre. En el estadio 4 la
cuenca empieza a ingresar en el estadio de cuenca subalimentada tardia y inicia la lenta retraccion del sistema lacustre y la progradacién de los sistemas de deltas.

y falta de continuidad, por erosion, impide tener el registro completo
de la Formacion Cerro Lisandro y no se ha podido definir la ciclicidad
de mayor escala, entonces, estos ciclos son modelados a partir de la
informacion de subsuperficie.

Se observan tres ciclos de profundizacion del lago (Figura 15,
estadios 1 al 3). El borde del lago cambia su configuracion y posicion
puesto que acompaiia la migracion progresiva del depocentro desde el
sector interno de la cuenca profunda al externo (Figuras 15, estadios
1 al 4), mas préximo al abultamiento periférico, préximo a iniciarse el
estadio de cuenca subalimentada tardia (Yang y Miall, 2010). A nivel de
cuenca constituye el relleno del sistema de antepais (DeCelles y Gilles,
1996) en condiciones de cuenca subalimentada y representa un cortejo
de alta acomodacién (Sanchez y Asurmendi, 2011).

En el subsuelo se han identificado 11 complejos de delta de tipo
Gilbert de mediana escala, incluidos en la sucesion lacustre, que pue-
den superar los 12 m de espesor individualmente (Sanchez, 2006). En
la primera etapa (Figura 15, estadio 1) el frente de corrimiento activo
genera acomodacion en la zona préxima a la faja plegada y corrida del
Agrio, las redes de drenaje cambian su nivel de base y se desarrollan
sistemas distributarios alimentan al lago. Bajo condiciones climaticas
semidridas, alto régimen de descarga concentrada estacionalmente
genera inundaciones de gran magnitud que deriva un gran volumen
de sedimentos al lago. El desarrollo de flujos hiperpicnicos alimenta
deltas de tipo Gilbert de mediana escala y progresivamente aumenta la
profundidad dellago. Los complejos de delta exhiben un patrén general
progradante-agradante y agradante-retrogradante mostrando la lenta
expansion del lago. La etapa 2 corresponde a la mayor expansion del
sistema lacustre; se genera una superficie de inundacion (SU, Figura
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14 y Figura 15, estadio 2) y se depositan mas de 152 m de pelita en la
parte profunda del lago. Los periodos tectdnicos de levantamiento y
relajacion (subsidencia) resultan en ciclos de variaciones del nivel de
base y unidades limitadas por discontinuidades que se extienden en
toda la cuenca (Mutti et al. 1996). El modelado numérico demuestra
que, bajo altas condiciones de subsidencia, la mayoria de las superfi-
cies se correlacionan con superficies de maxima inundaciéon (Hardy y
Gawthorpe, 1998). Durante la etapa 3 se produce una retraccion del
sistema lacustre de hasta 10 km (Sédnchez, 2006) hacia el este (Figura 15,
estadio 3), bajo condiciones de migracion del depocentro desde la zona
mas interna de la cuenca profunda hacia el sector externo, acompanada
por el abultamiento periférico. Este evento se asocia con los cambios
progresivos en la ubicacién de la cuenca profunda y la migracién del
abultamiento periférico hacia el cratén en la fase subalimentada tardia
del relleno de la cuenca de antepais. La accion pulsatoria de eventos
de grandes inundaciones controla los ciclos de alta descarga de los
tributarios a la cuenca lacustre y el desarrollo de complejos de delta de
tipo Gilbert con un patrén general retrogradante. La etapa 4 (Figura
15, estadio 4) corresponde al estadio final del desarrollo de la cuenca
lacustre coincidente con una disminucién del espacio de acumulacién
y con el periodo de la etapa tectonica activa.

CONCLUSIONES
En la Formacion Cerro Lisandro, en el borde centro-occidental

de cuenca Neuquina, las evidencias sedimentoldgicas sugieren que:
- El clima estuvo caracterizado por eventos inusuales de alta preci-
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pitacién y escorrentia consistente con periodos de alta descarga fluvial
en la cuenca lacustre, relacionados con inundaciones estacionales. Este
pudo ser un factor determinante en la cantidad de carga transportada
por los sistemas de alimentacion, inhibiendo el transporte de granos
por suspension turbulenta en los rios. Esto, junto con la existencia
de un relieve significativo que generd una zona de transferencia de
alto gradiente, pudieron ser factores significativos en el control de los
episodios de inundacion, durante los cuales el suministro ingreso al
sistema lacustre generando flujos hiperpicnicos. La naturaleza domi-
nante de flujos hiperconcentrados, turbiditicos de alta y baja densidad
y transicionales en los complejos de delta de tipo Gilbert generaron
una alta complejidad en las asociaciones de facies que reflejan la cons-
truccion de los sistemas relacionados a procesos de inundacién que
son intrinsecamente catastréficos.

- El patrén de apilamiento general indica que la evolucion temporal
de los sistemas fluvio-deltaicos fue controlada por el levantamiento
inicial de la red de drenaje, la tasa de denudacidn, el gradiente de
cada sistema y el volumen y concentracién de los flujos individuales.

- Las geometrias estratales, el patrén de apilamiento y la ciclicidad
delos depositos a diferentes escalas sugieren que el espacio de acomo-
dacion fue casi siempre creado, aunque en tasas diferentes.

- La ciclicidad desarrollada en los diferentes 6rdenes jerarquicos
dentro de las sucesiones en la cuenca de antepais andino estd aparen-
temente controlada por dos factores principales: tectonismo y cambios
ciclicos del clima.

- El analisis arquitectural/acomodacién permite reconocer los
distintos estadios de evolucion de los sistemas de deposito en la cuenca
durante un ciclo completo de alta acomodacién. Durante la etapa de
subalimentacién temprana, con la definicion del abultamiento perifé-
rico, la cuenca permaneci6 en condiciones hambrientas y se reconoce
una etapa dominada por el tectonismo como control y otra en la que
se combina con las condiciones climaticas para desarrollar la ciclici-
dad en la secuencia. Una superficie de inundacién sugiere el pico de
subsidencia durante el dep6sito de la Formacion Cerro Lisandro. Las
dos etapas de evolucion de los sistemas sugieren el estadio de avance
del frente orogénico acompaniado del abultamiento periférico hacia
el craton. Se produce entonces una migracion del sistema lacustre de
hasta 10 km cuenca adentro, acompanando la migracién del depocentro
desde el sector interno hacia el sector externo de la cuenca profunda.
Todo lo expresado anteriormente sugiere que la configuracion de la
extension areal del lago en la cuenca profunda del antepais varié con-
siderablemente a través del tiempo, y sufrié episodios de contraccién
y expansion excepcionales que pueden correlacionarse con periodos
de fuerte actividad tectonica de la faja de corrimiento y plegamiento
y las condiciones climiticas.
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