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1. RESUMEN  

Esta tesis doctoral tiene como objetivo definir, en base a un conjunto de 

nuevas observaciones, la relación entre las estructuras extensionales del rift 

triásico que formaron la Cuenca Cuyana, y las estructuras compresivas 

asociadas a la deformación andina, tanto en la generación de la cuenca de 

antepaís, como en la posterior orogenisis y canibalización sedimentaria de las 

Cerrilladas Pedemontanas durante el Cenozoico. Para ello, se utilizaron 

principalmente datos de subsuelo del piedemonte mendocino entre los 33° S y 

34°S con el fin de analizar la geometría del sistema de depocentros 

extensionales que dieron lugar a la cuenca Cuyana, estudiar el rol de las fallas 

normales mesozoicas como de las fallas y discontinuidades preexistentes del 

basamento de la cuenca, de su relación con las estructuras compresivas que 

levantan los estratos de esta cuenca por fallas y pliegues asociados a la 

estructuración andina. 

A través del análisis detallado de cada uno de los paquetes de refexiones en 

sísmica 3D, ligados a la geología proveniente de registros de pozo y los datos 

de superficie en los casos de afloramientos, se ha comprobado que el esquema 

de los depocentros de la cuenca Cuyana bastante es más complejo que lo que 

se ha propuesto hasta la actualidad. Esto se realizó modelando y caracterizando 

la geometría de todos los depocentros de los ejes Intermedio y Oriental de la 

cuenca, identificando su génesis y caracterizando su evolución tanto 

geodinámica como cinemática. Se han identificado y rastreado las principales 

superficies estratigráficas en la sísmica 3D, lo que luego permitió el modelado de 

los topes de todas las formaciones, además de los paquetes sedimentarios 

asignables a las etapas de synrift y sag. Este proceso permitió determinar que la 

Formación Barrancas representa una continuidad de la etapa de sag del rift 

triásico. Por ello, se interpreta que la cuenca Cuyana se desarrolló desde el 

Triásico Temprano hasta al menos el Jurásico Temprano. Esto es inherente a la 

existencia de una extensión cortical regional en el área de estudio para esta 

época, en concomitancia con el comportamiento extensional de este margen 

continental, registrada por las cuencas oleogenéticas australes y las mesozoicas 

hacia el norte, como la de Ischigualasto.  
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Los estudios sismoestratigráficos y de campo llevados a cabo, también 

permitieron identificar un evento de deformación con una componente 

transcurrente moderada en forma previa al Plioceno y a la deformación 

compresional principal que levanta los Andes en este sector. La deformación 

rumbo deslizante se canaliza a lo largo de las estructuras con rumbo 

predominante E-O, con trazas entre 2 y 11 km de longitud y rechazos limitados, 

con un promedio de 2.5 km. 

Finalmente, se ha estudiado un pulso compresivo que afecta a la región desde 

al menos el Plioceno hasta la actualidad y que condujo a la formación de las 

Cerrilladas Pedemontanas mendocinas. En este análisis se interpreta que la 

estructuración de las Cerrilladas no ocurre por la reactivación de fallas 

previamente activas durante el rift triásico. La tendencia NNO de los anticlinales 

está mecánicamente desconectada de los depocentros y las fallas maestras 

asociadas, siendo potencialmente la discontinuidad de basamento entre Cuyania 

y Chilenia, que se encuentra en el área de estudio, el principal control estructural 

de la orogenia andina local.   
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ABSTRACT 

This thesis aims to define more precisely the linkage between the Triassic rift 

extensional structures that led to the Cuyo Basin development and the 

compressive structures associated with the Andean deformation. The relation 

with the foreland basin genesis, the following cannibalization of these deposits 

and the incipient deformation of the Cerrilladas Pedemontanas during the late 

Cenozoic, is also investigated. Subsurface data from the Mendoza foothills, 

between 33°S and 34°S has been used, aiming to analyze the Cuyo Basin rift 

system geometry, the pre-existent normal and reverse faults and the role of the 

basement, in relation to the Andean compressive structures. 

A detailed analysis allowed to define that the Cuyo Basin depocentres scheme 

is more complex than previously known. Every depocentre from both the 

intermediate and the eastern axis of the basin has been modeled and 

characterized using 3D seismic, aided with well log records, allowing to identify 

each depocenters particular genesis and to characterize its evolution both 

geodinamically and kinematically. The top of every formation has been modelled, 

as well as the sedimentary packages of the synrift and sag stages. 

It was found that de Barrancas Formation represents a continuity of the sag 

stage. Therefore, the Cuyo Basin is interpreted to be active from the Lower 

Triassic to, at least, the Upper Jurassic. This is inherent to the existence of a 

crustal extension in the study area for this period, which is in concomitance with 

the extensional behavior of this continental margin, registered by the southern oil 

bearing basins and northern Mesozoic basins, such as Ischigualasto basin.  

3D seismic, well correlation and field studies, allowed to identify a moderate 

strike-slip event, previous to the Pliocene and to the principal compressional 

deformation that uplifted the Andes in this sector. This deformation occurs along 

E-W trending structures, with fault traces between 2 and 11 km, with limited 

displacements, with an average of 2.5 kilómetros. 

Finally, this work analyzes the last compressive pulse that affects the region 

from, at least, the Pliocene to the present, and that led to de Cerrilladas 

Pedemontanas uplift. In this work, it was found that the Cerrilladas 

Pedemontanas structures are not related to the reactivation of the previous 
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Triassic rift-related faults. The Anden NNW-SEE trending anticlines are 

independent of the geometric design of the Triassic depocentres. It was also 

found that the basement discontinuity between Cuyania and Chilenia that occurs 

in the study area, is the most likely structural control of the Andean deformation.  
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2. INTRODUCCIÓN 

2.1 Objetivos 

El principal objetivo es analizar la relación entre los factores que generan y 

afectan el desarrollo de una cuenca de rift, en este caso la cuenca Cuyana y la 

cuenca de antepaís neógena, generada por la carga orogénica de la compresión 

andina. Como objetivos secundarios se planificó realizar la caracterización 

cinemática y temporal de las familias de estructuras reconocidas para cada 

mecánica de subsidencia; caracterizar en detalle las fallas asociadas 

genéticamente a la extensión cortical triásica que configuraron los depocentros, 

como así describir los estilos estructurales de los yacimientos productivos, y su 

relación con el contexto tectónico regional y las fluctuaciones estructurales a 

escala local;  establecer la importancia de dichas estructuras en los sistemas 

petroleros, como la génesis de la porosidad secundaria o el rol de las fallas como 

sellos y vías de migración; y, finalmente, caracterizar el grado y tipo de inversión 

tectónica, en caso de que se registre la misma.  

 

2.2 Revisión de conceptos teóricos      

2.2.1 Cuencas de Rift 

Los sistemas extensionales, y en particular las cuencas continentales de rift, 

constituyen estructuras regionales elongadas, limitadas por una o más fallas 

directas, generadas por esfuerzos distensivos en la corteza, convirtiéndose en 

cuencas sedimentarias como consecuencia de la evolución geodinámica del 

sistema a través del tiempo. Las cuencas de rift continentales son generadas por 

la existencia de fallas extensionales dispuestas en distintos arreglos 

geométricos. Estas cuencas se extienden por decenas de kilómetros de ancho, 

suelen ser asimétricas, y en general, están limitadas por uno o más sistemas de 

fallas principales, con varios kilómetros de longitud de la traza de las estructuras 

que las conforman. Las cuencas suelen estar segmentadas axialmente, en una 

escala del orden de decenas o cientos de kilómetros (Scholz y Contreras, 1988). 

El análisis de las estructuras y su evolución cinemática es fundamental para la 

interpretación del crecimiento de estos sistemas extensionales.    
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Para que se generen los sistemas de rift, es necesario que exista algún 

mecanismo que someta la corteza a extensión. Las fuerzas que dan lugar a estos 

fenómenos, provienen de fuer zas tectónicas, impulsadas principalmente por el 

ridge push, que genera una fuerza de 3 ï 5 x 1012 N/m, la fuerza de succión de la 

placa oceánica (slab pull), con una fuerza de 3 x1013 N/m, las diferencias en las 

densidades de las rocas litosféricas y la astenósfera, además de las 

características reológicas de la litósfera, celdas convectivas y puntos calientes 

(Isacks y Molnar, 1969; Richardson, 1992; Stefanick y Jurdy, 1992; Whittaker et 

al., 1992).  

La geodinámica de un rift, está determinada por la resistencia de la corteza 

inferior y del manto litosférico (Brace y Kohlstedt; 1980, Dyksterhuis et al., 2007), 

y por los mecanismos de extensión responsables de su génesis (McKenzie, 

1978; Wernicke, 1985; Ziegler 1992). Estas variables se ven afectadas por el 

gradiente geotérmico, la composición de la litósfera, el espesor cortical y 

litosférico (por ejemplo, cuando la corteza ha sido previamente adelgazada, 

tendrá mayor resistencia), y la velocidad de extensión (Zoback y Harjes, 1999; 

Nagel y Buck, 2004), entre otros. También es fundamental tener en cuenta el 

efecto del ajuste isostático y de la carga sedimentaria, que son considerados 

factores de segundo orden (Contreras et al., 1997).  

Entre los factores que afectan la evolución del sistema de rift se encuentran 

además el adelgazamiento cortical (Thybo y Artemieva, 2013) (grado de 

extensión) y mecanismos de extensión, el comportamiento mecánico de la 

corteza (Jackson y McKenzie, 1983), los esfuerzos tectónicos (Zoback et al., 

1989; Zoback y Magee, 1992; Zoback et al., 2003), el gradiente geotermal, la 

fusión parcial de la corteza por descompresión (White y Mckenzie, 1989), los 

controles de basamento previos (Kuznir y Matthews, 1988; Mescua et al., 

2016)  y la presión de fluidos (Sibson, 2000; Suppe, 2014), entre otros. Es decir, 

que la combinación entre la respuesta reológica, termal e isostática de la litosfera 

a la extensión controla la geometría de las cuencas sedimentarias y su estructura 

cortical. 

Para explicar la evolución de una cuenca de rift, existen modelos de cizalla 

pura (McKenzie, 1978; Royden y Keen, 1980; Hellinger y Sclater, 1983) y de 
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cizalla simple. En los primeros, la subsidencia térmica es mayor en el eje del rift, 

el vulcanismo se concentra, y los márgenes pasivos son similares (Kusznir y 

Matthews, 1988).  

En los modelos de cizalla simple,  se propone la existencia de un gran nivel 

de despegue o detachment, donde el desacople entre la corteza y el manto se 

ve favorecido por un gradiente geotérmico alto, espesor cortical alto, espesor 

litosférico bajo y una velocidad de extensión baja (Wernicke, 1985; Lister y Davis, 

1989; Reston, 1990; Weinberg et al., 2007). En este tipo de modelos, la 

deformación y subsidencia son diferentes a ambos lados del rift. El magmatismo 

se encuentra separado de la región que fue sometida a mayor atenuamiento 

cortical.  

El problema con los modelos de cizalla simple, es que el despegue genera 

conflictos en términos mecánicos (Ranero y Pérez-Gussinyé, 2010), por lo que 

se proponen otras alternativas, como modelos de desacople (Reston, 1990; 

Weinberg et al., 2007), modelos que combinan la cizalla pura y simple (Kusznir 

et al. 1987, 1991; Weissel y Karner 1989) o modelos de palanca flexural (Kusznir 

et al. 1991).  

La dimensión de los ejes de la cuenca está controlada por el desplazamiento 

de las fallas maestras que limitan los bloques de rift. Hayward y Ebigner (1996); 

Ebigner y Hayward (1996) establecieron que el ancho de la cuenca, la altura de 

las escarpas, y la segmentación disminuye a medida que disminuye el espesor 

elástico en la corteza. Por otro lado, Brun et al. (1999) infirieron de manera 

empírica los factores mecánicos que condicionan el ancho de los sistemas de 

rift.  

Durante el desarrollo de la extensión, la corteza superior sufre colapso en el 

centro del rift, donde una parte termalmente afectada se debilita. Se observan 

entonces bloques inclinados, cuya ubicación está controlada por la influencia del 

manto y por fallas normales buzando hacia el área de mayor subsidencia. La 

fortaleza de la corteza, la exhumación y deformación del manto, y los despegues 

también tienen un rol fundamental en el desarrollo de estas cuencas (Nagel y 

Buck, 2004).  
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Existen gran cantidad de estudios sobre la evolución de las fallas en particular, 

analizando sus aspectos temporales, cinemáticos y mecánicos. Es importante 

considerar que en el desarrollo evolutivo de estas estructuras, influye en gran 

medida la interacción entre el esfuerzo que motiva el desarrollo de la estructura 

y la resistencia friccional del plano de la falla en sí misma (Segall y Pollard, 1980). 

En particular, el desplazamiento neto de las fallas está limitado por la fricción y 

la fuerza flexural de restauración (Scholz y Contreras, 1988). Los sistemas de 

fallas generalmente están compuestos por una serie de fallas segmentadas, que 

mecánicamente actúan como fallas independientes (Dawers y Anders, 1995).  

Además, ha sido propuesto para estudiar la cinemática de estas estructuras 

extensionales, la relación U = g x L, (Cowie y Scholz, 1992; Dawers et al., 1993; 

Schlische et al., 1996), donde U es el máximo desplazamiento de las fallas, L es 

la dimensión de la traza y g es un parámetro de ajuste (~3  x10-2), utilizado para 

fallas normales a escala cortical. Con respecto a las dimensiones que adquieren 

las estructuras, Walsh et al. (2003) y Kim y Sanderson (2005), establecieron que 

existe una relación entre la traza de las estructuras y su rechazo, dada por D = 

c x L^n, donde D es el desplazamiento máximo de la estructura, c expresa el 

desplazamiento de la falla por unidad de magnitud, L es la dimensión linear de 

la falla en superficie y n varía entre 0,5 y 2 (si n es igual a 1, indica un 

desplazamiento lineal, mientras que si nÍ1, la geometr²a del desplazamiento 

dependerá de la escala) (n=2.0, Walsh y Watterson, 1988; n=1.5, Marrett y 

Allmendinger, 1991; Gillespieet et al., 1992; n=1, Cowie y Scholz, 1992; Dawers 

et al., 1993; Scholz et al., 1993; n=0.5, Fossen y Hesthammer, 1997). Se 

establece además que Dmax/L = aprox. 1/30.  

Para realizar un análisis integral de la evolución cinemática es importante 

tener en cuenta, además, las relaciones con respecto al crecimiento de las 

estructuras (Mouslopoulou et al.; 2009) y su movimiento (Kim y Sanderson; 

2005). Con respecto al movimiento, además de los indicadores cinemáticos que 

se obtienen en el campo, los estratos de crecimiento y discordancias progresivas 

brindan valiosa información sobre la historia cinemática de las estructuras 

(Simón, 2019).  
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En términos cinemáticos, inicialmente, el rift comienza a formarse con sets de 

fallas normales. Luego, a una profundidad H (Scholz y Contreras, 1998), 

intersectan una capa sismogénica. Algunas de estas fallas la alcanzarán más 

rápidamente que otras, impidiendo que cuando la conjugada llegue continúe 

desarrollándose (Scholz y Contreras, 1998). La primera falla se propagará y 

acumulará desplazamiento, convirtiéndose en la falla maestra limitante de los 

depocentros, mientras que la segunda será una falla conjugada.  

En cuanto a la evolución cinemática de las estructuras extensionales, 

inicialmente, las fallas directas que caracterizan este tipo de ambientes se 

generan, en poblaciones de gran cantidad, dimensión pequeña y poseen poco 

rechazo (Segall y Pollard, 1980). Las mismas constituyen segmentos de fallas 

independientes en tres dimensiones, separados por altos intercuencales. Hay un 

crecimiento aislado de segmentos de falla, con desarrollo de pequeños 

depocentros aislados. En el inicio hay grabens o hemigrabens aislados de 

decenas a centenas de kilómetros, y subsidencia relativamente baja. 

Luego, tiene lugar un ensanchamiento abrupto de los depocentros por unión 

de segmentos de fallas adyacentes, estableciendo depocentros mayores en las 

paredes colgantes de los segmentos de fallas mayores. Subsecuentemente, se 

produce el crecimiento de grandes fallas por unión de segmentos, el crecimiento 

de depocentros mayores por coalescencia de pequeños depocentros a medida 

que la deformación se localiza en los segmentos de fallas mayores, y los 

depocentros adyacentes a los segmentos de fallas activas dejan de subsidir 

(Peackok y Sanderson, 1991; Walsh y Watterson, 1992; Willemse, 1997).  

Durante el clímax, se genera la unión completa de los segmentos de falla, el 

crecimiento de un depocentro adyacente a la falla mayor y mayor subsidencia. 

Las fallas mayores se propagan rápidamente, y la tasa de subsidencia es alta. A 

su vez, las fallas menores se desactivan. Durante la subsecuente extensión, la 

deformación se propaga y se localiza progresivamente en pocas fallas de mayor 

longitud por la unión de distintos segmentos de fallas (Cowie et al. 2000, Cowie 

y Roberts 2001).  

A medida que la extensión aumenta, tanto las fallas que limitan el rift, como 

aquellas dentro de los depocentros, sufren un aumento en su dimensión y su 
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tasa de desplazamiento, propagándose a lo largo del rumbo e interactuando 

entre sí (Gawthorpe y Leeder, 2000). El máximo tamaño de una falla limitante 

del sistema, tendrá un desplazamiento máximo, que definirá el tamaño del eje 

(Kusznir y Park, 1987). Subsecuentemente, crecerá el desplazamiento de la 

estructura, su tamaño, el de las fallas vecinas, y la magnitud de segmentos de 

fallas que limitan el sistema estructural del rift.  

Si el rift se genera bajo una tasa constante de deformación, las fallas crecerán 

rápidamente y alcanzarán rápidamente sus tamaños máximos (Contrera et al., 

1997). Tanto los arreglos estructurales como su evolución, tienen una influencia 

directa en la sedimentación (Gawthorpe y Leeder, 2000). 

Cuando el mecanismo cortical que sostiene la extensión cambia su 

localización o deja de ser efectivo, sobreviene la subsidencia térmica, 

caracterizada por la ausencia de fallas y una subsidencia de mayor extensión 

que la subsidencia mecánica. En términos de magnitud, puede ser similar a la 

subsidencia mecánica y con tasas menores (Gawthorpe y Leeder, 2000; Ziegler 

y Cloetingh, 2004; Martins-Neto y Catuneau, 2010), y corresponde al inicio de la 

etapa de sag. A esta transición se le denomina paso de etapa synrift a sag.  

Es necesario tener en cuenta, además, la existencia de zonas de transferencia 

entre fallas activas. Cuando las fallas maestras alcanzan su tamaño máximo, no 

pueden continuar creciendo, de modo que la extensión es transferida a otro 

sistema de fallas independiente en la horizontal. Cuando se alcanza el extremo 

o culminación de la falla, la deformación se transfiere a una nueva falla o a un 

nuevo sistema de fallas (Konstantinovskaya et al., 2007; Zwaan et al., 2016, 

2017). Estas áreas de transición entre fallas mayores que limitan depocentros, 

son de gran interés, ya que ejercen controles estructurales y estratigráficos en 

los sistemas petroleros (Fig. 3.4 Bosworth, 1985; Gawthorpe y Hurst, 1993).  

Es común que estos sistemas extensionales estén controlados por la 

fábrica  del basamento subyacente, que influye en la orientación y geometría de 

los depocentros. La impronta del basamento es tan importante que no solo tiene 

una influencia de primer orden en el desarrollo de las estructuras extensionales, 

sino que también afecta y puede controlar la génesis de las estructuras que se 

generan ulteriormente (Brun y Nalpas, 1996; Mescua et al., 2016). El basamento 
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de la cuenca Cuyana es heterogéneo, y está constituido por las litologías que 

conforman la Precordillera (Formaciones Villavicencio y San Juan) y la Cordillera 

Frontal (Grupo Choiyoi). También tienen un rol fundamental la existencia de 

zonas de debilidad o movilidad pre-existente. Tal es el caso que se le asigna al 

desarrollo del siguiente rift hacia el norte, la cuenca Ischigualasto-Talampaya, en 

la cual la falla de Valle Fértil, que demuestra actividad tectónica desde el 

Paleozoico inferior hasta el dia de hoy, habría canalizado la mayor parte de la 

extensión de ese medio rift (Milana y Alcober, 1995). 

Con respecto a las geometrías que se generan en este tipo de ambientes 

tectónicos, pueden ser fallas planas o lístricas, con desplazamientos rotacionales 

o no rotacionales (Jackson y McKenzie, 1983; Krantz et al., 1991; Marchal et al., 

2003; Walsh et al., 2003; Childs et al., 2009). El diseño de las mismas guardará 

mucha relación con las características del basamento de la cuenca 

(homogeneidad, deformabilidad), y la existencia de zonas de debilidad previas.  
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2.2.2. Cuencas de Antepaís 

Por otro lado, en un contexto tectónico diametralmente diferente al anterior, 

se generan los sistemas sedimentarios de cuencas de antepaís, aquellos con 

mayor capacidad de recibir sedimentos en un ambiente continental. Las cuencas 

de antepaís son regiones de gran escala generadas en corteza continental, con 

gran potencial para acumular sedimentos, y que se ubican entre un cinturón 

orogénico compresivo y el cratón adyacente (Jordan, 1981; Lyon- Caen y Molnar, 

1985; Flemings y Jordan, 1989; Jordan y Flemings, 1991; DeCelles y Giles, 

1996).  

La génesis de estas cuencas se debe a la subsidencia flexural generada como 

respuesta a la carga litostática del cinturón orogénico adyacente y en etapas 

posteriores y en menor medida a la carga de sedimentos en la cuenca (Flemings 

y Jordan, 1990). En ciertos casos, las cuencas de antepaís poseen mayor 

subsidencia que la esperada por la carga litostática observada y los sedimentos 

y el agua que hay en la cuenca. Esto se debe a que la cuenca está sometida a 

succión ejercida por el hundimiento de la losa oceánica que se encuentra 

subduciendo en profundidad (DeCelles y Giles, 1996).  

Un sistema de cuenca de antepa²s puede ser dividido en cuatro ñdepozonasò, 

que han sido clasificadas como wegde top o tope de cuña,  antefosa, forebulge 

o abultamiento distal, y backbulge (DeCelles y Giles, 1996). El reconocimiento 

de las diferentes depozonas que la conforman también es fundamental para una 

correcta interpretación de la historia de subsidencia de la cuenca de antepaís. 

Cada depozona estará sometida a una tasa de subsidencia y un espacio de 

acomodación asociado a ella, ya que cada una posee una respuesta particular a 

los procesos compresivos al desarrollo y evolución del cinturón orogénico. Las 

secciones de la cuenca también pueden estar afectadas por el levantamiento 

isostático regional durante la erosión de la carga orogénica y el levantamiento 

asociado a la progradación tectónica del cinturón orogénico.  

Las curvas de subsidencia de estas cuencas suelen tener morfología 

sigmoidal, debido a una tasa de acumulación inicial lenta, seguida de un período 

de rápida acumulación, y luego de tasas menores nuevamente (Cross, 1986; 

Johnson et al., 1986; DeCelles y Giles, 1996). Estos cambios en la tasa de 
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subsidencia pueden ser interpretados como la respuesta del sistema a eventos 

vinculados al desarrollo del cinturón orogénico (Beaumont, 1981; Blair y 

Bilodeau, 1988; Milana, Bercowski y Jordan, 1990). 

La carga del orógeno generalmente produce una respuesta flexural en zonas 

laterales al orógeno de cientos de kilómetros, hacia el antepaís, lo cual depende 

de las características viscoelásticas de la corteza continental sobre la cual la 

cuenca se desarrolla. La respuesta a la carga litostática es una gran subsidencia 

flexural en el área del foredeep, generación del abultamiento distal y, en menor 

medida, en el backbulge (DeCelles y Giles, 1996). A su vez, tanto la carga de 

agua como de sedimentos alteran la respuesta flexural y la subsidencia 

dinámica, provocando que la subsidencia aumente y/o migre (DeCelles y Giles, 

1996).  

El relleno de la cuenca está dispuesto en geometría de cuña tanto hacia el 

cinturón orogénico adyacente como hacia el cratón, debido a las características 

sedimentarias de las diferentes áreas que la integran (DeCelles y Giles, 1996). 

Los sedimentos que rellenan la cuenca provienen casi totalmente del cordón 

orogénico adyacente, y en menor medida, del cratón estable.  

Dependiendo del grado de subsidencia y del aporte de sedimentos, pueden 

encontrarse en estado underfilled, filled u overfilled (Flemings y Jordan, 1989). 

La cuenca de antepais del Bermejo, es un excelente caso de cuenca 

sobrealimentada (Milana, Bercowski y Jordan, 1998). La acomodación de 

sedimentos está directamente controlada por la subsidencia, salvo en las 

cuencas subalimentadas, en donde el aporte de sedimentos, no es el suficiente 

para acompañar la subsidencia tectónica, y por ello la tasa de acumulación 

puede reflejar cambios en los sistemas depositacionales actuantes. La tasa de 

sedimentación también puede ser afectada por los cambios de nivel de base 

locales o regionales.  
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2.3 Hipótesis de trabajo 

La hipótesis de trabajo es determinar la existencia o no, de una inversión 

tectónica de las estructuras extensionales asociadas al rift de cuenca cuyana, 

durante la fase compresiva andina. La importancia de este estudio reside en que 

la región de estudio se encuentra en el segmento de transición entre la zona de 

subducción subhorizontal y la de subducción normal, ubicado entre los 33° y 34° 

S (Fig. 3.3). De este modo, al estudiar tanto las estructuras como los depósitos 

sinorogénicos (extensionales y compresivos), sería posible determinar los 

eventos deformacionales que han tenido lugar en este segmento, su naturaleza 

tectónica, temporalidad y su influencia en los sistemas petroleros actuales. Para 

ello, se busca establecer la geometría de las estructuras de rift de la Cuenca 

Cuyana y determinar el grado de inversión y el rol de las fallas de rift durante el 

desarrollo de la cuenca de antepaís, y luego su posterior deformación para 

conformar la unidad morfoestructural de las Cerrilladas Pedemontanas. Una 

pregunta fundamental es, establecer si son las fallas triásicas son las que 

controlan el levantamiento de las Cerrilladas Pedemontanas (es decir, si las 

mismas se encuentran invertidas). 

Finalmente, se busca definir la evolución del campo de esfuerzos, su variación 

a lo largo del desarrollo de la cuenca de antepaís, y su relación con las familias 

de estructuras definidas.  
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3. MARCO GEOLÓGICO Y TECTÓNICO 

El área de estudio se encuentra en la zona de transición entre la subducción 

subhorizontal hacia el norte de los 33°S y la subducción normal al sur de los 34°S 

(Barazangi y Isacks 1976; Cahill y Isacks 1992; Tassara et al. 2006), y constituye 

actualmente el frente activo de deformación.  

Latitudinalmente, el área de estudio conforma una unidad morfoestructural 

que se denomina Cerrillada Pedemontana Mendocina (Milana y Zambrano, 

1999). Se ubica entre los 33° y 33° 40´ S, en el frente plio-cuaternario 

sísmicamente activo del sector sur de los Andes Centrales (Perucca y Bastías 

2006; Perucca et al., 2009; Mehl y Zárate, 2012). El orógeno andino varía 

latitudinalmente en su elevación topográfica media, en la geometría de las raíces 

corticales y en su amplitud. En particular, el frente de deformación entre los 32° 

y 35° S, exhibe segmentación a lo largo de su rumbo (Fig. 3.1), mostrando 

variaciones en el estilo de deformación, levantamiento estructural y tasa de 

acortamiento (Jordan et al., 1983; Costa et al., 2000; Ramos et al., 2002; 

Giambiagi et al. 2012, 2015 a).  

Hacia el norte, en el área de subducción subhorizontal, tanto la Precordillera 

Oriental como las Sierras Pampeanas (Fig. 3.1) se levantan activamente, 

dominadas por sismicidad con mecanismos focales inversos (Alvarado et al., 

2005; Ahumada y Costa, 2009) y estructuras dominantemente sintéticas. En 

Precordillera Occidental y Central, las estructuras dominantes son antitéticas a 

la subducción y se han registrado también mecanismos focales de estructuras 

que responden a componentes de rumbo (Baldis et al., 1982; Bastías, 1986; 

Bastías y Uliarte, 1991; Jordan et al., 1993; Cortés y Cegarra, 2004; Cortés et 

al., 2006, 2015; Costa et al., 2006; Perucca et al., 2009; Fazzito et al., 2013; 

Perucca et al., 2014, 2015; Giambiagi et al., 2016). 

En el área transicional entre el flat slab y la zona de subducción normal al sur, 

se observa regionalmente la terminación abrupta de Precordillera y de Sierras 

Pampeanas (Giambiagi et al., 2012), mientras que aparecen las Cerrilladas 

Pedemontanas, involucrando pliegues con tendencia NNO, que estructuran la 

Cuenca neógena Cacheuta (Ramos, 1999; Kley et al., 1999; Giambiagi et al., 

2012).   
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En el área de transición el acortamiento andino disminuye ampliamente en 

toda la transecta, desde 180 km hacia el norte, a los 32°S, a 70 km a los 33° 40´ 

S (Giambiagi et al., 2015 a). Esta segmentación latitudinal constituye un factor 

de primer orden en cuanto al control estructural regional.  

En cuanto a los mecanismos regionales que actúan en el área, la dinámica de 

interplaca está controlada por las condiciones iniciales de la corteza continental, 

siendo a los 33° S inicialmente félsica y engrosada (acoplada a la corteza inferior) 

(Giambiagi et al., 2012). El grado de acortamiento es además afectado por las 

condiciones del margen convergente y factores de segundo orden, como la 

historia geológica de la placa afectada, que determina su rigidez y fortaleza 

(Jordan et al., 1983; Ramos et al., 2004). El estilo estructural también es atribuido 

a la variación en la dinámica de subducción, la edad y geometría de la losa que 

subduce (Jordan et al., 1983; Ramos, 2010), variaciones reológicas y rasgos 

heredados de la placa Sudamericana (Ramos et al., 2004; Tassara et al. 2006). 
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3.1 Unidades Morfoestructurales 

En la latitud de la zona estudiada, de oeste a este, afloran la Cordillera de la 

Costa, el valle Central Chileno, Cordillera Principal, Cordillera Frontal, 

Precordillera y finalmente las Cerrilladas Pedemontanas hacia el este (Fig. 3.1). 

En el subsuelo, bajo las Cerrilladas Pedemontanas, y parcialmente expuesta en 

el margen oriental de la Precordillera Austral, se encuentra la Cuenca Cuyana, 

una cuenca continental triásica-jurásica de rift. El área de trabajo se encuentra 

hacia el este del Cordón del Plata y al sur de la Precordillera. La zona abarca la 

depresión de Tunuyán y las Cerrilladas Pedemontanas (Fig. 3.1).   
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Figura 3.1: Ubicación del área de estudio, mostrando las unidades morfoestructurales presentes 

en la actualidad, conformadas de oeste a este por la Cordillera de la Costa, Depresión Central, 

Cordillera Principal, Cordillera Frontal, Precordillera y las Cerrilladas Pedemontanas. Las líneas 

de trazos representan la profundidad de la subducción de la Plaza de Nazca.  

La Cordillera Frontal está conformada estructuralmente por un bloque de 

basamento levantado a partir de varias fallas de alto ángulo (Giambiagi et al., 

2003). En esta unidad morfoestructural se elevan cordones elongados, entre los 

que se encuentran, a la latitud estudiada, el Cordón del Plata y el Cordón del 

Portillo, aflorando de norte a sur respectivamente. Hacia el sur de los 33°S, esta 

unidad morfoestructural se caracteriza por la presencia de fallas emergentes 

como el sistema La Carrera, responsable de levantar el Cordón del Plata 

(Caminos, 1965; Folguera et al., 2004; Casa et al., 2010). Este sistema consiste 

en cuatro estructuras pérmicas reactivadas con rumbo N-NNE.  

El Cordón del Plata, está conformado por rocas desde neoproterozoicas a 

holocenas. Sobre rocas pre-carboníferas afloran rocas carboníferas marinas y 

continentales, intruidas por granitoides pérmicos (Polanski 1970; Folguera et al., 

2004). También aflora en este cordón el complejo Guarguaraz, compuesto por 

rocas devónicas metasedimentarias y metabásicas, incluyendo rocas máficas y 

ultramáficas (López de Azarevich et al., 2009; Gargiulo et al., 2001). 

El cordón posee además depósitos compuestos por conglomerados, 

areniscas, lutitas, que conforman las Formaciones El Plata, y Loma de los 

Morteritos, de edad Carbonífero tardío (Caminos, 1965).  Asimismo, afloran 

rocas volcánicas bimodales y plutónicas permo-triásicas del Grupo Choiyoi 

(Rolleri y Criado-Roque, 1970; Llambías y Stipanicic, 2002; Llambías et al., 

2010). 

En este área, la Cordillera Frontal está representada por el Cordón del 

Portillo se encuentra situado a los 33°40´S, cerca del límite internacional entre 

Argentina y Chile. En este cordón afloran rocas proterozoícas a triásicas 

metamórficas, volcánicas e intrusivas. Sobre ellas yacen en discordancia lutitas 

marinas negras del paleozoico superior y areniscas intruidas por granitoides 

carboníferos a pérmicos (Polanski, 1964). En el cordón yacen además rocas 

permo-triásicas ácidas a intermedias en discordancia sobre las rocas 
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anteriormente descritas que se encuentran previamente deformadas. La 

característica dominante de esta unidad es la presencia de unidades marinas y  

continentales con una impronta volcánica y volcanoclástica muy marcada de 

edad jurásica y cretácica, correlacionadas en gran parte con los ciclos 

sedimentarios de la Cuenca Neuquina. 

La Precordillera Austral, ubicada entre los 32°S y 33°S (Cortés et al., 1997, 

2006), constituye un cordón de rumbo N-S, conformado por rocas sedimentarias 

marinas paleozoicas, rocas volcánicas permo-triásicas, rocas sedimentarias y 

plutones triásicos y cenozoicos. Estructuralmente, conforma un sistema de fallas 

de doble vergencia (Giambiagi et al., 2011), y se interpreta como una faja 

plegada y corrida de piel gruesa (Cortés et al., 1999, 2006; Folguera et al., 2004; 

Giambiagi et al., 2011, 2014). Uno de sus rasgos distintivos, es que posee un 

fuerte control de estructuras NNO a NO, vinculadas a reactivaciones de 

estructuras permo-triásicas. En esta unidad morfoestructural afloran carbonatos 

cambro-ordovícicos y lutitas que se encuentran hacia el este de la Precordillera 

Austral. Las rocas sedimentarias silúrico-devónicas clásticas de la Formación 

Villavicencio yacen sobre las anteriores en discordancia. Se observan depósitos 

compuestos por conglomerados, areniscas, lutitas, que conforman las 

formaciones Santa Máxima y El Jarillal, de edad carbonífera (Ottone, E.G., 

1987). Existe además una importante presencia de depósitos de la cuenca 

Cuyana, que se observan de manera oblicua desde el margen suroriental hacia 

el margen noroccidental de la Precordillera Austral.  

Las Cerrilladas Pedemontanas Mendocinas (Milana y Zambrano, 1999) 

constituyen una unidad morfoestructural definida por  lomadas de escaso relieve 

topográfico resultantes de la migración hacia el antepaís del frente de 

deformación andino y la canibalización de los depósitos sinorogénicos. En el 

borde oriental de las Cerrilladas Pedemontanas, y al frente oriental de la 

Cordillera Frontal, se concentra la actividad sísmica somera entre los 33° y 34° 

S (Giambiagi et al., 2012). En esta unidad afloran rocas sedimentarias triásicas 

continentales, cubiertas por las Formaciones Barrancas, Punta de las Bardas y 

Divisadero Largo. Sobre ellas se encuentran los depósitos sinorogénicos de la 

Cuenca Cacheuta (Polanski 1972; Yrigoyen, 1993; Irigoyen et al., 2000; Buelow 

et al., 2018).  
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Las Cerrilladas están afectadas por pliegues que conforman elevaciones 

amplias con orientación NNO (Polanski, 1963), generados por corrimientos 

ciegos con vergencia al este, como los corrimientos Barrancas, Lunlunta, La 

Ventana, con planos buzantes al oeste y con el bloque bajo hacia el este (Milana 

y Zambrano, 1996).  

En el subsuelo, mayormente bajo las provincias morfoestructurales 

Cerrilladas  Pedemontanas y Precordillera Austral, se encuentra la Cuenca 

Cuyana de rift. Esta cuenca conforma un sistema extensional que se encuentra 

entre los 30 y 34 °S (Uliana et al., 1995), en la región de antepaís de los Andes 

Centrales Australes, y es considerada una cuenca de rift mesozoica (Legarreta 

et al., 1992; Ávila et al., 2005; Zencich et al., 2005, 2008).  La misma ocupa una 

superficie de 60.000 km² (Stipanicic et al., 2002), y se extiende en las provincias 

de San Juan, San Luis y Mendoza (Kokogian et al., 1993), conformando un 

sistema extensional triásico. 

La estructuración presente de la cuenca Cuyana ha sido descrita 

históricamente en tres ejes o trenes de anticlinales productores de hidrocarburos: 

Occidental, Intermedio y Oriental, y las regiones entre ejes (Dellapé y Hegedus, 

1995, Fig. 3.2). Sin embargo, en la evolución de este área han intervenido una 

serie de factores geodinámicos, como la variación del contexto tectónico a escala 

cortical, controles geométricos y reológicos preexistentes de basamento y 

variaciones geomecánicas, que han condicionado el desarrollo estructural de los 

depocentros  (Fig. 2.4), y su posterior deformación compresiva y transpresiva. 

En términos de productividad, la cuenca ha alcanzado gran madurez (Boggetti 

et al., 2005; Urien et al., 1995). El basamento es heterogéneo y ejerce un 

importante control en la disposición geométrica de las estructuras tanto triásicas 

como posteriores. El mismo está asociado además a la reactivación de 

discontinuidades regionales generadas por las fases tectónicas que afectaron el 

área (Ramos, 1992).  
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Figura 3.2: Ejes estructurales de la Cuenca Cuyana (Occidental, Intermedio y Oriental), que 

constituyen el área de estudio.  
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3.2 Evolución Tectónica del área 

Durante la etapa inicial de ruptura del supercontinente Pangea, en el Pérmico 

tardío a Triásico temprano, se extruyeron grandes volúmenes de material de 

origen volcánico (Kleiman y Japas, 2004). Este evento puede ser diferenciado 

en dos episodios: uno en el Pérmico temprano, con signatura de arco y de 

composición intermedia, y otro durante el Pérmico Tardío-Triásico Temprano, 

conformado por vulcanismo ácido de intraplaca (Llambías et al., 2003; Kleiman 

y Japas, 2004). Estos eventos representan el calentamiento anormal del manto 

superior (Charrier, 1979; Uliana y Biddle, 1988; Spalletti et al., 2008). 

Subsecuentemente, vinculado a la Provincia Magmática Choiyoi, continuó el 

régimen extensional cortical, generándose a escala regional toda una serie de 

depresiones elongadas contemporáneas entre sí, con rumbo NNO (Llambías et 

al., 1996; Spalletti, 1997). Ramos y Kay (1991), sugieren que existe una relación 

genética entre la extensión que generó la extrusión de la provincia granítico-

riolítica Choiyoi y la Cuenca Cuyana. Asocian las rocas del Grupo Choiyoi a un 

proceso de fusión cortical vinculado a un periodo de extensión en un contexto 

tectónico de baja movilidad de Gondwana. Establecen, además, que la Cuenca 

Cuyana se desarrolló en la zona de sutura de terrenos que se acrecionaron 

durante el Devónico tardío - Carbonífero temprano. Durante este periodo, según 

estos autores, se produjo la amalgamación de Chilenia a Cuyania en el margen 

suroccidental de Gondwana (Llambías et al., 1993). La cuenca Cuyana se 

desarrolló al este del foco magmático de Choiyoi, cerca del cratón. Asimismo, su 

desarrollo fue parcialmente coetáneo al cese del magmatismo alcalino (Ramos 

y Kay, 1991).  
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Fig. 3.3: Mapa entre los 31° y 35° S, con los límites de las provincias morfoestructurales actuales 

(Cordillera Principal, Cordillera Frontal, Precordillera, Sierras Pampeanas y Cerrilladas 

Pedemontanas). Se observan además los límites de la Cuenca Cuyana, con sus principales 

depocentros. También está representada gráficamente la profundidad de la Placa de Nazca, 

según Mulcahy et al. (2014), evidenciando que el área de estudio se encuentra en la zona de 

transición entre las zonas de subducción plana y la subducción normal (Barazangui y Isacks, 

1979; Isacks et al., 1982; Ramos et al., 1988; Uliana et al., 1989).  

La formación de la cuenca se atribuye a la extensión cortical que comenzó 

durante el Triásico Temprano (Yrigoyen y Stover, 1970; Kokogian y Mancilla, 

1989; Ramos y Kay, 1991; Legarreta et al., 1992; Zavattieri y Batten, 1996; 
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Spalletti et al., 1999; Spalletti et al., 2001; Ávila et al., 2006; Spalleti et al., 2008; 

Barredeo y Ramos, 2010; Mancuso et al., 2010).  A su vez, la cuenca ha sido 

parte de un sistema extensional mayor, ubicado a lo largo del sudoeste del 

margen de Pangea, vinculado a la extensión a escala continental de Gondwana 

(Uliana y Biddle, 1988; Ramos y Kay, 1991; Ramos, 1994; Spalletti, 2001).  

La cuenca ha sido sometida a diferentes etapas evolutivas a lo largo de su 

historia geológica (Kozlowski et al., 1993; Zencich et al., 2005, 2008; López 

Gamundi, 2010), por lo que es necesario tener en cuenta tanto los fenómenos 

previos a su formación (que condicionaron el desarrollo y la evolución de los 

depocentros), como aquellos ulteriores que derivan en la estructuración actual 

de los sistemas petroleros. 

Franzese et al. (2003) proponen cuatro etapas evolutivas en términos 

tectónicos para la corteza: una pre-andina, otra de breakup, posteriormente una 

etapa de trasarco extensional y finalmente una de inversión simultánea al 

desarrollo de las cuencas de antepaís. Las interpretan como el resultado de la 

influencia integral de procesos tectónicos mayores: la subducción a lo largo del 

margen occidental de Gondwana, extensión intracontinental y la apertura del 

Océano Atlántico. Sugieren, además, que las cuencas pre-andinas se formaron 

como consecuencia de un fenómeno de extensión y transcurrencia cortical; y 

proponen extensión desde el Pérmico tardío al Triásico Medio. Estos autores 

describen además extensión a lo largo de suturas de terrenos paleozoicos, que 

controlan el magmatismo bimodal (Grupo Choiyoi) y la sedimentación continental 

(Cuenca Cuyana, Ischigualasto-Talampaya, etc.). Por otro lado, Franzese y 

Spalletti (2000) proponen que la extensión del Triásico Tardío ï Jurásico 

Temprano ocupó un área de límites netos, heredados de la tectónica acrecional 

del margen pre-andino paleozoico (fase de sag de la mayoría de las cuencas 

para esta época). El engrosamiento litosférico del Paleozoico tardío habría sido 

sucedido por la disminución de la convergencia, asociada al establecimiento de 

una tectónica transcurrente paralela al margen durante el Pérmico tardío ï 

Jurásico Temprano.  

La cuenca Cuyana a su vez, está compuesta por varias subcuencas angostas 

y elongadas, (de norte a sur) como Rincón Blanco, Santa Clara, Cacheuta, 
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Rivadavia, Tupungato, La Esperanza, El Divisadero, Ñacuñán y General Alvear 

(Fig. 3.4) (Spalletti et al., 1995). Estas presentan variaciones evolutivas 

asociadas a la magnitud de extensión y a su posterior historia térmica (Zencich 

et al., 2008). Los yacimientos más productivos se encuentran en torno al 

depocentro Tupungato (Fig. 3.4), donde se produce la mejor maduración térmica 

de los kerógenos (Boggetti et al., 2005).  
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Fig. 3.4: Depocentros productivos de los Ejes Intermedio y Oriental. Mapa isócrono producto de 

la diferencia entre el tope del basamento y el tope del Miembro Inferior de la Formación Río 

Blanco. Esta secuencia depositacional registra la etapa de synrift de la cuenca. Es posible 

observar los depocentros triásicos productivos, como así las fallas directas que los limitan, 

responsables de la subsidencia mecánica. 

Las subcuencas se encuentran separadas entre sí por altos de basamento 

entre los depocentros, que constituyen regiones de transferencia. Estas  zonas 

de transferencia triásicas tienen gran influencia en los yacimientos 

oleogenéticos, ya que generan áreas estructuralmente favorables para el 

entrampamiento de hidrocarburos (Acocella et al., 2005). 

Entre las subcuencas se encuentra Cacheuta, que posee aproximadamente 

3500 m de potencia (Kokogian et al., 1993) y gran cantidad de acumulación de 

hidrocarburos (Rolleri y Garrasino, 1979). La subcuenca está limitada por las 

fallas buzantes al este denominadas Higuerita y Anchayuyo Norte (Giambiagi et 

al., 2015), y está compuesta por los hemigrábenes Cacheuta y Refugio-

Tupungato. La proveniencia de la subcuenca Cacheuta consiste en rocas de 

edades Greenvilianas asociadas al terreno de Cuyania (Ávila et al. 2006). En los 

clastos de la Formación Río Mendoza, de edad olekeniana (Ávila et al. 2006) se 

observaron gran cantidad de cantos rodados provenientes de la Formación 

Choiyoi (Ávila et al. 2006), que constituye parte del basamento en el área 

occidental de la cuenca.  
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Posteriormente, durante el Jurásico (Zencich et al., 2008), se deposita la 

Formación Barrancas. Esta formación es el principal reservorio y de mayor 

distribución de los sistemas petroleros, y se encuentra en los tres ejes 

productivos de la cuenca. La misma está constituida principalmente por abanicos 

aluviales distales y sistemas fluviales, y fue depositada en depocentros con 

rumbo ONO ï ESE. Zencich et al. (2008) atribuyen la génesis de estos 

depocentros a la subsidencia térmica regional de la Cuenca Neuquina. En 

concordancia con esta propuesta, Boggetti et al. (1999) establecen que la 

depositación de esta unidad es consecuencia de la influencia de la subsidencia 

de cuencas adyacentes y de una etapa extensiva generalizada de la corteza 

continental. Scolari et al. (2002) también proponen para el Jurásico la influencia 

de la subsidencia de cuencas vecinas en una etapa extensiva generalizada de 

la corteza continental, lo que generó el espacio de acomodación necesario para 

que se deposite la Formación Barrancas. Asimismo, vinculan los máximos 

espesores de esa unidad a los hemigrábenes triásicos, y explican la génesis de 

la subsidencia como consecuencia de una subsidencia por carga de 

sedimentos.  

Zencich et al. (2005) describen el Jurásico Temprano como un periodo 

caracterizado por un régimen tectónico de ambiente extensional, con 

magmatismo máfico que corresponde a una cuenca de intraplaca.  

Durante el Jurásico, se generaron discontinuidades corticales con tendencias 

NNO, que sugieren que continuó el régimen extensional que se estableció en el 

Triásico Temprano (Ramos y Alemán, 2000). Sin embargo, hay un cambio 

importante en la posición de la subsidencia, reflejado en la fluctuación de los 

depocentros en los que depositó la Formación Barrancas (Uliana et al., 1989).  

Durante el Jurásico Superior ï Cretácico Temprano hubo un evento distensivo 

de escala regional, en el que se extruyeron las coladas basálticas de la 

Formación Punta de las Bardas (Scolari et al., 2002; Zencich et al., 2008). Estas 

coladas han sido clásicamente atribuidas al Jurásico y/o Cretácico (Rolleri y 

Fernández Garrasino, 1979), mientras que Ramos (1992) estableció para estos 

cuerpos edades de entre 134±5 y 124±5 Ma. A su vez, Zencich et al. (2005) 
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asignan a estas extrusiones edad Jurásica Media - Cretácica Tardía, y las 

asocian a fallas profundas generadas por procesos extensionales.  

La Formación Punta de las Bardas constituye el principal sello de la cuenca  

depositada en coladas de hasta 180 m, encontrándose las máximas potencias 

en los sectores sudoestes de la cuenca (Ramos, 1992). En la subcuenca Alvear, 

Criado Roque (1979) estableció para esta unidad litoestratigráfica edades de 171 

y 149 Ma. 

El Ciclo Orogénico Andino comenzó con un evento compresivo durante el 

Cretácico tardío (Mpodozis y Ramos, 1989). Este evento se localizó 

principalmente en la Cordillera de la Costa y en la Cordillera Principal Occidental 

(Mpodozis and Ramos, 1990; Charrier et al., 2007; Tapia et al., 2012). Hacia el 

sur, este levantamiento fue registrado en el área del retroarco por Folguera et al. 

(2014), Fennell et al. (2015); Sangripanti et al. (2016); Ianelli et al. (2017); Gianni 

et al. (2018); Fennell et al. (2019, 2020) y Martos et al. (2020).  

Los depósitos marinos, registrados desde el Cretácico tardío hasta el 

Paleoceno Temprano, registran la primera ingresión Atlántica, que alcanzó el 

frente orogénico al sur de la faja plegada y corrida de Aconcagua, en el Cordón 

de las Yaretas (Tunik et al., 2003). Esta ingresión está asociada a la subsidencia 

flexural en un ambiente de antepaís (Tunik et al., 2010; Urreta et al., 2011). 

Durante el Eoceno - Mioceno Temprano, la Cordillera de la Costa se elevó debido 

a una compensación isostática por el evento de engrosamiento cortical del 

Cretácico tardío-Paleoceno (Charrier et al., 2009). Hacia el este, en el sector 

occidental de la Cordillera Principal, ocurrió un evento extensional, asociado a 

un fenómeno de roll-back de la placa (Mpodozis y Cornejo, 2012). Se 

describieron fallas normales asociadas al adelgazamiento cortical y al 

magmatismo toleítico de la Formación Abanico, depositada en una cuenca 

extensional asimétrica (Charrier et al., 2002, Muñoz et al., 2006).  

Durante el Eoceno temprano, comenzó la depositación de la Formación 

Divisadero Largo, en un contexto climático vinculado al Máximo Termal del 

Paleoceno-Eoceno. Mescua et al. (2017) dataron niveles de esta unidad 

alrededor de los 55.02 ± 0.86 Ma (datado por U-Pb, LA-MC-ICPMS). 

Recientemente, ha sido descrito un pulso de levantamiento, durante el Eoceno 



34 
 

tardío en Cordillera Frontal (Yrigoyen, 1993; Ramos, 1996, 2010; Somoza, 1998; 

Yañez et al., 2001; Lossada et al., 2017).  Sobre la Formación Divisadero Largo 

se depositó la unidad miocena Formación Mariño, la primera unidad 

litoestratigráfica de la cuenca de antepaís Cacheuta. 

Entre la depositación de las Formaciones Mariño y Divisadero Largo hay un 

periodo de aproximadamente 30 My de erosión o no depositación. Esto podría 

asociarse a un periodo de calma tectónica, vinculado además a una respuesta 

flexural limitada como consecuencia de la finalización de la carga tectónica 

durante el Cretácico tardío (Buelow et al., 2018, Horton, 2018).   

Durante el Mioceno temprano, tuvo lugar la inversión de la Cuenca de Abanico 

(Godoy et al., 1999), coetánea al desarrollo del arco volcánico de Farellones, 

(Vergara et al., 1999). Durante este periodo continúa la estructuración de la 

Cordillera de la Costa y la Cordillera Principal Occidental.  

Luego, durante el Mioceno Temprano tardío comenzó la deformación en la 

faja plegada y corrida de Aconcagua, que corresponde al  sector oriental de la 

Cordillera Principal y experimentó su mayor acortamiento estructural entre los 20 

y 16 Ma, afectando las secuencias mesozoicas de la Cuenca Neuquina (Cegarra 

y Ramos, 1996; Cristallini y Ramos, 2000).   

Desde el Mioceno temprano, (19.2 Ma, Buelow et al., 2018), la región 

comenzó a recibir sedimentos sinorogénicos (Jordan y Ortiz, 1987) de la cuenca 

de antepaís Cacheuta, producto de la flexura litosférica vinculada a la 

subsidencia generada por el levantamiento de Cordillera Principal, Cordillera 

Frontal y la Precordillera (Yrigoyen, 1993; Horton y DeCelles, 1997; Hunger et 

al., 2017; Irigoyen et al., 2000; Cerdeño et al., 2007; Fosdick et al., 2015; Mescua 

et al., 2017; Lossada et al., 2017; Buelow et al., 2018). A partir de este periodo, 

las rocas sedimentarias triásicas a cretácicas fueron paulatinamente soterradas 

por la acumulación de la cuenca suprayacente y sometidas a mayor presión y 

temperatura, provocando la maduración de los kerógenos, lo que generó la 

maduración, expulsión y subsecuente entrampamiento del petróleo (Boggetti et 

al., 1999).  
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Buelow et al. (2018) establecieron que la subsidencia comenzó a los 19.2 ± 

0.26 Ma (U-Pb); aproximadamente 4 My más temprano que interpretaciones 

previas, en las que se estableció el inicio de la subsidencia a los 16 Ma (Irigoyen 

et al., 2000), proponiendo la misma como una respuesta a una fase de 

acortamiento en la faja plegada y corrida de Aconcagua en Cordillera Principal, 

junto con la migración del vulcanismo calco alcalino (Irigoyen et al., 2000; 

Cerdeño, 2007). Este dato, sin embargo coincide perfectamente con las 

dataciones radiométricas en la base de la cuenca de Bermejo que indican inicio 

de su fase acumulativa a los 19 Ma (Tabutt et al., 1982, Milana et al, 1998). 

El modelo clásico de evolución orogénica propone el levantamiento de 

Cordillera Principal a los 18 Ma (Fock et al., 2006; Farías et al., 2010), sucedido 

por el levantamiento de Cordillera Frontal y Precordillera Occidental (Buelow et 

al., 2018; Ramos et al. 1996, 2002). La estructuración fue episódica, con una 

fase compresiva principal en el Mioceno medio, un periodo de aparente menor 

actividad en el Mioceno medio a tardío,  estructuración fuera de secuencia y 

acortamiento en Cordillera Frontal durante el Mioceno tardío (Buelow et al., 

2018).  

En la Precordillera, a los 19 Ma, tuvo lugar un evento de strike-slip, con áreas 

locales que presentaron transtensión, asociadas a vulcanismo alcalino de 

trasarco (Zappettini et al., 2013; Pagano et al., 2014).  Posteriormente, comenzó 

el levantamiento del Cordón del Plata, con un pulso principal de levantamiento a 

los 16 Ma (Lossada et al., 2017).  

El principal pulso de levantamiento de la Precordillera tuvo lugar a los ~ 11-12 

Ma, para el momento de depositación de la Formación La Pilona. 

Simultáneamente, el arco magmático migró desde el sector occidental de 

Cordillera Principal a la zona oriental, donde se generó el Complejo Volcánico de 

Aconcagua, que selló la deformación (Giambiagi et al., 2003). Levina et al. (2014) 

proponen una rápida exhumación de Precordillera, entre los 12 y los 9 Ma.  

Entre los 11 y 8.6 Ma, fue afectada la zona oriental de Precordillera, 

incorporada al frente de corrimientos, mientras que hacia el norte de la 

Precordillera la mayor contracción ocurrió entre los 12 y los 9 Ma (Suriano et al., 

2017).  



36 
 

A los 8.6 Ma, el acortamiento disminuyó, al tiempo que cesó el vulcanismo del 

Complejo Volcánico de Aconcagua (Giambiagi et al., 2003). Posteriormente, la 

falla La Carrera volvió a reactivarse, generando mayor levantamiento en el 

Cordón del Plata (Lossada et al., 2017).  

Durante el Mioceno Tardío temprano, se desarrollaron estructuras fuera de 

secuencia en la faja plegada y Corrida de Aconcagua (Cegarra, 1994), 

levantando el complejo volcánico de Aconcagua (Vicente, 2005); pero la 

deformación principal se concentró en Precordillera. La cuenca de Cacheuta 

registró este evento compresivo, con un marcado cambio tanto en el tamaño de 

grano como en la proveniencia (Buelow et al., 2018).  

Luego, entre los 10-9 Ma, la corteza alcanzó su grosor actual de 50 kilómetros, 

en concordancia con análisis isotópicos (Kay et al. 2005) y modelos cinemáticos 

(Giambiagi et al., 2015). Hacia el este, en el antepaís, se continuó generando 

espacio de acomodación, debido a la compensación flexural de la carga 

tectónica generada durante el levantamiento de Cordillera Frontal (Cordón del 

Portillo, Cordón de las Yaretas), inmediatamente al este de la faja plegada y 

corrida de Aconcagua. Esto fue registrado tanto por la Cuenca Tunuyán como 

por la Cuenca Cacheuta (Irigoyen et al. 2000; Giambiagi et al. 2001; Buelow et 

al., 2018). 

Posteriormente, durante el Plioceno, hubo deformación compresiva al este de 

Cordillera Frontal, generando corrimientos que afectan los depósitos de la 

cuenca Cacheuta. (Yrigoyen et al., 1993; Irigoyen et al., 2000).  A partir del 

Plioceno, la cuenca deja de recibir sedimentos y comienza a elevarse 

topográficamente y a formar parte de las Serranías Pedemontanas (Giambiagi 

et al., 2015, Buelow et al., 2018), donde se ubica actualmente el frente activo de 

corrimientos (García, 2004; Casa, 2005, Mehl y Zárate, 2012; García y Casa, 

2015). Durante el Plioceno tardío, cesa la actividad magmática (Kay et al., 

2005).  A partir del Plioceno, la cuenca deja de recibir sedimentos y comienza a 

elevarse topográficamente y a formar parte de las Serranías Pedemontanas 

(Giambiagi et al., 2015, Buelow et al., 2018), donde se ubica actualmente el 

frente activo de corrimientos (García, 2004; Casa, 2005, Mehl y Zárate, 2012; 

García y Casa, 2015). 
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El área de estudio posee sismicidad, con sismos de magnitud media de 4.2 

Mw, y con tasas de levantamiento entre 0.21 y 0.92 mm/año, calculadas para las 

unidades morfoestructurales del área de estudio durante el Cuaternario (García 

y Casa, 2014). 

Las estructuras manifiestan actividad tectónica actual (INPRES, 1989), e 

indican la presencia de actividad tectónica en retrocorrimientos. Se ha descrito 

la presencia de actividad neotectónica, y de discordancias progresivas en el 

anticlinal de Tupungato (Yrigoyen, 1993) y en la zona del cerro de la Gloria 

(Milana y Zambrano, 1998).  

Durante el Cuaternario han sido registrados gran cantidad de eventos 

sísmicos (Alvarado et al., 2005). Ha sido registrada actividad neotectónica en el 

antepaís, en el anticlinal Barrancas, entre otros (INPRES 1985, Triep, 1987, 

Chiaramonte et al., 2000).  

A esta latitud, la Cordillera Frontal es levantada por estructuras como el 

sistema de fallas La Carrera (Caminos, 1964, 1965; Polanski, 1972; Cortés 1993; 

Folguera et al., 2004; Casa et al., 2005, 2010), que consiste en cuatro estructuras 

pérmicas reactivadas con tendencias N a NNE de alto ángulo con vergencia al 

este (Giambiagi et al., 2014). Si bien esta estructura es responsable del 

levantamiento cenozóico, su génesis primaria se atribuye a la orogenia 

sanrafaélica (Giambiagi et al., 2011; 2014). Hacia el este de Cordillera Frontal, 

han sido registrados mecanismos focales compresivos, producidos por la 

actividad neotectónica (Fauqué et al., 2000; Folguera et al., 2004; Alvarado et 

al., 2007; Casa et al., 2010). El sistema de fallas La Carrera muestra signos de 

reactivación pleistocena, en el margen oriental del Cordón del Plata (Giambiagi 

y Martínez, 2008).  

En el sistema de fallas La Carrera ha sido registrada actividad neotectónica. 

A su vez, la falla El Salto generó niveles de pedimentos y escarpas en el 

pedemonte. La deformación registrada en la localidad de El Salto se asigna a la 

continuación de la falla La Aguadita (Caminos, 1979 b; Casa et al., 2010).  

En la zona de trabajo se encuentra directamente vinculada a la secuencia de 

levantamiento del sistema orogénico, ya que la carga litostática generó el 

espacio necesario para que se depositen los sedimentos en  la cuenca 
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Cacheuta, que registra desde los 19 Ma el progresivo levantamiento de Cordillera 

Principal, Cordillera Frontal y Precordillera (Irigoyen et al., 2000; Buelow et al., 

2018).  
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3.3 Descripción de las unidades litoestratigráficas  

Unidades que constituyen el basamento de la Cuenca Cuyana 

3.3.1 Formación San Juan 

La Formación San Juan (Kobayashi, 1937; Keller et al., 1994) está constituida 

por una sucesión de calizas, margas y dolomías estratificadas con un espesor 

inferior a los 380 m (Keller et al., 1994; Mango y Albanesi, 2018). Se le asignó 

una edad comprendida entre el Ordovícico temprano y el Ordovícico medio en 

base a datos bioestratigráficos (Bracaccini, 1946; Furque, 1963; Keller, 1994; 

Astini et al., 1995, Albanesi et al. 2002; Mestre, 2008). 

3.3.2 Formación Villavicencio 

La Formación Villavicencio (Harrington, 1954), de edad praguiana tardía a 

emsiana temprana (Rubinstein, C. y Steemans, P., 2007) se compone de una 

asociación turbidítica, conformada mayormente por una alternancia de areniscas 

oscuras, grauvacas y pelitas grises que fueron sometidas a metamorfismo de 

bajo grado (Stappenbeck, 1910; Harrington, 1941). La Formación  posee límites 

tectónicos en su base y techo. Cortés et al. (1997) describieron una relación 

discordante entre metamorfitas del Grupo Bonilla y la base de la formación 

Villavicencio. En Potrerillos, se apoya discordantemente sobre la Formación El 

Relincho de edad cámbrica superior (Heredia, 1996).  

3.3.3 Formación Empozada 

La Formación Empozda, de edad ordovícica está compuesta litológicamente 

por filitas y areniscas levemente metamorfizadas, además de conglomerados y 

brechas. Su ambiente de depositación está vinculado ambientalmente a 

depósitos de flujos turbidíticos y gravitacionales, asociados a talud abrupto 

(Harrington, 1941). La misma se encuentra separada por discordancia de la 

Formación Villavicencio, que a su vez está cubierta en forma discordante por 

rocas sedimentarias triásicas pertenecientes a la Formación Río Mendoza. Su 

espesor ha sido estimado en 2000 m (Cuerda et al., 1987). Se le asignó edad 

Devónica temprana en base al reconocimiento de plantas fósiles (Cuerda et al., 
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1987) y datos palinológicos (Baldis e Ichazo, 1987; Rubinstein y Steemans, 

2007). 

3.3.4 Grupo Choiyoi 

El Grupo Choiyoi está conformado por un complejo volcaniclástico bimodal  

(Kay et al., 1989, Martínez y Giambiagi, 2010), compuesto dominantemente por 

riolitas e ignimbritas. Su edad ha sido establecida clásicamente entre el Pérmico 

Tardío y el Triásico temprano (Rolleri y Criado-Roque, 1970; Llambías y 

Stipanicic, 2002; Llambías et al., 2010). Kimbrough et al. (2016) describieron un 

episodio con un pico volcánico a los 266±4 Ma (U-Pb), un evento de flare up a 

escala regional, con gran abundancia de rocas piroclásticas. Además, le asignan 

una edad de 270-262 Ma y describen este evento como el primero de una 

secuencia de tres eventos de LIP (large igneous provinces).  

  



41 
 

Grupo Uspallata (Cuenca Cuyana) 

3.3.5. Formación Río Mendoza 

El relleno de la Cuenca Cuyana corresponde al  Grupo Uspallata (Fig. 3.5) 

(Stipanicic y Zavattieri, 2002), conformado por las Formaciones Río Mendoza, 

Las Cabras, Potrerillos, Cacheuta y Río Blanco (Stapenbeck, 1910, 1917; De 

Toit, 1927; Borello, 1942; Frenguelli, 1944; Bracaccini, 1946; Strelkov y Álvarez, 

1984; Kokogian y Boggetti, 1986; Kokogian y Mancilla, 1989; Kokogian et al., 

1993; López Gamundí et al., 1994). Estas formaciones afloran en los cerros 

Bayo, Cocodrilo y Cacheuta, ubicados en la localidad de Potrerillos, en Salagasta 

y en Paramillos de Uspallata (Harrington, 1971; Kokogian et al., 2001), como así 

en la localidad de Divisadero Largo. Los afloramientos se encuentran aislados y 

muestran gran control tectónico tanto en su distribución como en su depositación. 

Asimismo, se observan variaciones a escala regional en el relleno sedimentario, 

que dependen de la posición del depocentro dentro de la cuenca.  

 

Fig. 3.5: Nomenclatura asignada a las distintas unidades litoestratigráficas por distintos autores 

a través del tiempo.   

Con respecto a la nomenclatura que históricamente ha sido asignada a la 

Formación Río Mendoza, Stappenbeck (1917) fue el primero en describir los 

Estratos de Paganzo (Fig. 2.5); pero fue Borello (1942) quien define el 

Fanglomerado Río Mendoza y le asigna 300 m de espesor. Este mismo autor le 

asignó 600 m posteriormente en 1942 (Borello, 1962). Luego, Rolleri y Roque 

(1968) formalizaron las unidades litoestratigráficas de la cuenca en dos grupos: 

Rincón Blanco, incluyendo las formaciones Río Mendoza y Las Cabras; y Cerro 
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Cocodrilo, incluyendo las formaciones Potrerillos, Cacheuta, Río Blanco y 

Barrancas (Fig. 3.5). 

La Formación Río Mendoza (Fig. 3.6) se encuentra en discordancia erosiva 

sobre diferentes unidades. En la localidad de Potrerillos se apoya sobre 

vulcanitas pérmicas y está cubierta en discordancia por la Formación Las 

Cabras. 

Esta unidad se compone de cuerpos lenticulares y tabulares (Fig. 3.6, A), 

conformados  por conglomerados inmaduros (Fig. 3.6, C, D), con una tendencia 

granodecreciente (Fig. 3.6, B) (Spalletti et al., 2008). El paleoambiente 

sedimentario se definió como sistemas de abanicos aluviales asociados a fallas 

activas, donde dominaban depósitos de flujos de detritos alternados con flujos 

de agua canalizados que dominan hacia la parte media de los abanicos (Borello, 

1962; Kokogian, 1993). Ávila et al. (2006) establecieron una edad de 243±5 Ma 

(U-Pb) para esta Formación.  

 

Fig. 3.6: Formación Río Mendoza. A) Intercalación en la Formación Río Mendoza de bancos 

tabulares de areniscas finas y pelitas, conformando canales. B) Alternancia de estratos tabulares 

de brechas y areniscas gruesas. C) Conglomerado subanguloso, conformado principalmente por 

clastos de la Fm. Choiyioi. D) Clastos subangulosos en bancos lenticulares.   
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3.3.6. Formación Las Cabras 

La Formación Las Cabras (Fig. 3.7, A), de edad trásica media (Anisiano Tardío 

ï Landiniano) (Zavattieri, 1991) fue descripta por Borello (1942), quien la nombró 

como Grupo Las Cabras. Groeber y Stipanicic (1953) describieron estos 

paquetes estratigráficos, nombrándolos como Estratos Las Cabras. 

Posteriormente, Rolleri y Roque (1968), redefinieron el grupo, otorgándole 

jerarquía formacional. Luego, Días y Massabie (1974) separaron la Formación 

en dos Miembros: Miembro Inferior y Miembro Superior. La Formación posee un 

contacto neto con la suprayacente Formación Potrerillos (Fig. 3.7, B; Fig. 3.8).  

 

Fig. 3.7: Formación Las Cabras. A) Vista panorámica de la Formación Las Cabras. B) Contacto 

neto en el techo de la Formación Las Cabras con la Formación Potrerillos. C) Sucesión de pelitas 

varicolores en estratos tabulares. D) Detalle de depósitos pelíticos con niveles de tobas de la 

Formación Las Cabras.  

El Miembro Inferior posee conglomerados con estratificación pobre y con 

intercalaciones arenosas, areniscas conglomerádicas y algunas tobas (Fig. 3.7, 

C) (representando en este miembro una mayor proporción de actividad 

volcánica). El espesor de este miembro fue establecido por Días y Massabie 
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(1974) entre 107 y 290 m, sin embargo, los espesores varían a lo largo de la 

cuenca, en función de la posición de la cuenca en la que se encuentre. En 

subsuelo, el espesor de las Cabras ha sido registrado con un máximo de 143 m 

en el yacimiento Punta de las Bardas, en el pozo PB-59. En el mismo yacimiento 

también han sido registrados espesores de 17 m en el pozo PB-110 y 42 m en 

el pozo PB.a.225. Esto demuestra la gran variabilidad del espesor de las 

formaciones a lo largo de la cuenca, evidenciando el control tectónico que se 

ejerció en la depositación de las mismas, variando el espesor en función de la 

relación con los depocentros y las estructuras activas.  

El Miembro Superior se compone de bancos de calizas, tobas, areniscas y 

pelitas policromáticas bien estratificadas (Fig. 3.7, D) (Días y Massabie, 1974) . 

El espesor de este miembro oscila entre los 6 y 200 m (Spalletti et al., 2008)  El 

límite entre ambos miembros se encuentra donde las pelitas comienzan a 

dominar sobre los sedimentos gruesos. Asimismo, el predominio de sedimentos 

gruesos es exclusivo de Miembro Inferior, y la mayor proporción de sedimentos 

finos, clásticos y químicos corresponden al Miembro Superior (Días y Massabie, 

1974). En esta Formación fueron descritos además vertebrados fósiles 

(Bonaparte, 1966).  

El Miembro Inferior es considerado como un ambiente continental de alta 

energía con sistemas fluviales de características torrenciales, mientras que el 

Miembro Superior representa un ambiente lacustre de baja energía con 

participación de sistemas fluviales (Días y Massabie, 1974). 

3.3.7 Formación Potrerillos 

Sobre la Formación Las Cabras, yace la Formación Potrerillos (Fig. 3.8). Con 

respecto a la nomenclatura asignada inicialmente a esta unidad litoestratigráfica, 

fue Biondi (1936) quien la nombra como Estratos de Potrerillos. Luego, Borello 

(1942) los describió como Grupo de Potrerillos. Asimismo, Groeber y Stipanicic 

definieron los Estratos de Potrerillos (1953). Esta posee una relación de contacto 

neto con la Formación Las Cabras. 



45 
 

 

Fig. 3.8: A) Contacto entre la Formación Las Cabras y Formación Potrerillos en el Cerro Bayo.  

La Formación Potrerillos (Fig. 3.9, A) se compone de depósitos gravosos, 

arenosos, y arcillosos (Fig. 3.9, B), donde se intercalan niveles piroclásticos 

delgados de caída (Borello, 1942,  Rolleri y Criado Roque, 1968). Hacia el techo, 

la Formación contiene briznas y restos de vegetales fragmentados. Los 

depósitos de esta unidad poseen gran cantidad de paleoflora bien preservada, 

compuesta por 23 taxones (Spalletti 2005; Artabe et al., 2007). Spalletti et al. 

(2008) analizaron además la geoquímica de los depósitos de caída, 

vinculándolos a la última etapa del ciclo magmático Gondwánico en base a su 

composición subalcalina, y les asignó un espesor de 200 m.  
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Fig. 3.9: Formación Potrerillos. A) Depósitos tabulares de la Fm. Potrerillos. Intercalación de 

arenisca fina y media con pelitas con la presencia de briznas. B) Canales arenosos tabulares. C) 

Depósitos de barras fluviales. D) Intercalación de facies arenosas y gravosas pertenencientes a 

depósitos de canal.  

Paleoambientalmente, la unidad fue interpretada como una sucesión de 

depósitos fluviales y lacustres (Fig. 3.9, C, D) (Borello, 1942). Con respecto a la 

ubicación cronoestratigráfica de la formación, Stipanicic (2001), la asignó al 

Triásico Medio en base a micro y mega flora. Luego, Zavattieri y Prámparo (2006) 

describieron una asociación de palinofloras que posiciona al techo de la 

Formación Potrerillos y a la base de la Formación Cacheuta en el Triásico Tardío 

(Carniano). Spalletti et al. (2008), dataron las tobas de la unidad (que se 

encuentran entre los niveles medios y bajos) mediante el método U-Pb SHRIMP, 

y le asignó una edad de 239.2 ± 4.5 y 230.3 ± 2.3 Ma, perteneciendo al 

Landiniano/Carniano. En subsuelo, los espesores de la Formación Potrerillos 

han sido establecidos en 521 m, en el pozo RSCO.x-1 en el yacimiento 

Vizchacheras, uno de los más productivos y potentes del Eje Oriental. En el 

yacimiento Punta de las Bardas, los espesores poseen 17 m, registrados por el 

pozo PB-110, 42 m, registrados por el pozo PB.a-225, y 143 m, en el pozo PB-

59. 
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3.3.8 Formación Cacheuta 

Con respecto a la Formación Cacheuta, fue Borello quien en 1942 la nombró 

inicialmente como Grupo Cacheuta. Groeber y Stipanicic (1953) le asignaron la 

nomenclatura de Estratos de Cacheuta. Luego, Stipanicic (1969), le asignó la 

jerarquía de Grupo Cacheuta, y finalmente Rolleri y Roque (1968) la describen 

como Formación Cacheuta. Los contactos tanto superior  como inferior de la 

unidad son de carácter transicional (Fig. 3.10, C, D). El análisis de los espesores 

y distribución de esta Formación y las subyacentes brindan valiosa información 

sobre la actividad, crecimiento, decaimiento y muerte de las fallas normales que 

las controlan. 

La Formación Cacheuta es una unidad compuesta por lutitas de color gris 

oscuro (Fig. 3.10, A), de ambiente reductor (Stappenbeck, 1917; Borello, 1942; 

Frenguelli, 1944; Groeber y Stipanicic, 1953; Rolleri y Criado Roque, 1968; 

Stipanicic y Bonetti, 1969).  

La unidad posee dos miembros. El Miembro Inferior, integrado por arcilitas 

bituminosas negras macizas o laminadas (Fig. 2.10, B) con escamas de peces y 

briznas, acompañadas por escasas tobas y conglomerados. El Miembro Superior 

posee arcilitas grises macizas, con escamas de peces. Hacia el techo afloran 

areniscas de grano medio, bentonitas y pelitas carbonosas con abundantes 

restos fósiles. Sus depósitos poseen además abundante flora (Groeber y 

Stipanicic, 1953). Su espesor ha sido establecido en 210 m en la localidad de 

Potrerillos (Borello, 1942). En subsuelo, los espesores de la Formación Cacheuta 

son variables, respondiendo a la posición con respecto a los depocentros. El 

pozo LE.x-1 registró 94 m de espesor de la Formación Cacheuta, cerca del 

yacimiento Río Viejas. En el yacimiento La Ventana, el pozo LV-89 perforó 53 m 

de la Formación Cacheuta, y LVS.a-1 perforó 99 m de la Formación Cacheuta 

en el yacimiento La Ventana Sur. En el yacimiento Punta de las Bardas fueron 

registrados 66 m de la Formación Cacheuta por el pozo PB-145. En el yacimiento 

Río Tunuyán fueron registrados 42 m de la Formación Cacheuta, por el pozo RT-

7. Finalmente, en el yacimiento Vacas Muertas fueron perforados 63 m de la 

Formación Cacheuta por el pozo VM-20.  
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Fig. 3.10: Formación Cacheuta. A) Lutitas negras de la Formación Cacheuta. B) Estratificación 

de depósitos pelíticos con material tobáceo intercalado. C) Pasaje transicional entre el Miembro 

Superior de la Formación Cacheuta y Río Blanco. D) Detalle del pasaje transicional entre las 

pelitas negras de la Formación Cacheuta y el Miembro Inferior de la Formación Río Blanco.  

Yrigoyen y Stover (1970) establecieron su edad en base al hallazgo de 

palinomorfos del Triásico Tardío.  

3.3.9 Formación Río Blanco 

Borello (1942) nombró la unidad más joven del Grupo Uspallata como Grupo 

Río Blanco. Posteriormente, Groeber y Stipanicic (1953) definieron los Estratos 

de Río Blanco. Finalmente, Rolleri y Criado Roque (1968) le asignaron jerarquía 

formacional en base a sus características litoestratigráficas. Kokogian (1993) 

estableci· equivalencias entre la Formaci·n R²o Blanco y ñV²ctor Grisò, unidad 

informal utilizada por la industria petrolera. Sin embargo, Lluch (1971), propuso 

que Víctor Gris es equivalente al Miembro Superior de Formación Cacheuta, 

basándose en la continuidad litológica de las arcilitas bituminosas de la 

Formación Cacheuta. Borello (1942) le asignó 500 metros de espesor. Por otro 

lado, Frenguelli (1944) le llegó a asignar hasta 1000 metros de espesor. 
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La Formación Río Blanco se compone de depósitos arenosos, con gran 

participación de material piroclástico, que se presenta como tobas primarias y 

bancos de areniscas tobáceas. Esta Formación tiene además restos fósiles 

vegetales y troncos silicificados (Stappenbeck 1917; Borello, 1942; Rolleri y 

Criado Roque, 1968; Spalletti et al., 1999). La unidad fue dividida en tres 

miembros: Inferior, Medio y Superior.  

Fig. 3.11: Formación Río Blanco A) Depósitos fluviales en el Miembro Inferior de la Formación 

Río Blanco, afectados por fallas directas. B) Estratos tabulares con areniscas medias, gruesas y 

sábulos pertenecientes a la Formación Río Blanco. C) Depósitos de canal del Miembro Medio de 

la Formación Río Blanco. D) Depósitos de canal del Miembro Superior de la Formación Río 

Blanco afectados por fallas inversas Neógenas.  

El Miembro Inferior (Fig. 3.11, A, B) está caracterizado por un predominio de 

psamitas de grano medio, con ondulitas y laminación paralela. El Miembro Medio 

(Fig. 3.11, C) está constituido esencialmente por psamitas y pelitas en artesas, 

que afloran estratificadas o macizas. Finalmente, el Miembro Superior (Fig. 3.11, 

D) se compone de tobas amarillas de grano medio, con limolitas macizas. 

Frenguelli (1944) y Spalletti et al. (1999) describieron gran cantidad de 

Dicroidium en la Formación. 
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La unidad se depositó en un ambiente lacustre con baja energía, con 

tendencia progresiva a un ambiente fluvial depositado bajo condiciones de 

oxidación (Mancuso et al., 2010).  

Con respecto a los espesores registrados por los pozos del área, en el 

yacimiento La Ventana han sido registrados para el Miembro Inferior (o Lower 

Río Blanco) 68 m por el pozo LV-8. El pozo LV-89 ha perforado 17 m, el pozo 

LV-99 106 m, y en La Ventana Sur han sido registrados 39 m por el pozo LVS.a-

1. 

En el yacimiento Punta de las Bardas, han sido registrados 152 m del Miembro 

Inferior de la Formación Río Blanco, por el pozo PB-145. En el pozo PB-6 del 

mismo yacimiento fueron perforados 38 m del Miembro Inferior.  

Hacia el sur del yacimiento La Ventana, se han registrado 52 m del Miembro 

Inferior en el pozo RH.x-2.  En el yacimiento Río Tunuyán hay 17 m de este 

Miembro, en el pozo RT-7. En el área de Río Viejas, en los pozos RV.a-39 y RV-

32 han sido registrados 44 y 48 m respectivamente. Finalmente, en el yacimiento 

Vacas Muertas, han sido perforados 31 y 49 m por los pozos VM-20 y VM-201 

respectivamente.  
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3.3.10 Formación Barrancas  

En el Jurásico (Zencich et al., 2005, 2009), se depositó la Formación 

Barrancas (Fig. 3.12) (Rolleri y Roque, 1970), que constituye la última Formación 

perteneciente al Grupo Cerro Cocodrilo (Fig. 3.13), propuesto por Rolleri y Roque 

(1969). Ambientalmente, ha sido asignada a abanicos aluviales, depósitos 

deltaicos, fluviales y barreales (Fig. 3.12 B,C). Como se mencionó anteriormente, 

la Formación Barrancas es el principal reservorio productivo de la cuenca y sus 

arenas son el carrier bed más efectivo (Boggetti et al., 2005); es decir que cumple 

un rol fundamental en el sistema petrolero. Para esta formación han sido 

registrados hasta 140 m de potencia, pero en el área de estudio los mayores 

espesores registrados han sido de 99 m (por el pozo RSCO x-1). Esta unidad 

litoestratigráfica se encuentra en relación de discordancia con la Formación Río 

Blanco subyacente (Fig. 3.12, A), y con la Formación Punta de las Bardas.  

 

Fig. 3.12: Formación Barrancas. A) Contacto entre la Formación Río Blanco y la Formación 

Barrancas. B) Canales fluviales tabulares. C) Areniscas medias con estratificación paralela.  
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3.3.11 Formación Punta de las Bardas  

Los cuerpos básicos subvolcanicos de la Formación Punta de las Bardas 

(Rolleri y Roque, 1970) se intruyeron entre el Jurásico superior - Cretácico 

Temprano (Fig. 3.13) (Zencich et al., 2005, 2008). Esta Formación se encuentra 

entre dos discordancias erosivas, y está conformada por basaltos olivínicos.  

Fig. 3.13: Edades, ambiente depositacional y rol en los sistemas petroleros de las Formaciones 

Barrancas, Punta de las Bardas, Papagayos y Divisadero Largo. D: Boggetti et al., 1999. 

3.3.12 Formación Divisadero Largo  

Esta unidad tiene una edad de 55.02±0.86 Ma (U-Pb) en su base (Mescua et 

al., 2017), que indica que la Formación Divisadero Largo, se depositó en el 

Eoceno. Ha sido dividida en dos miembros: Inferior, ñzona con anhidritaò, y 

Superior, ñarcillas abigarradasò (Fig. 3.13) (Mescua et al., 2017). El Miembro 

Inferior se compone por psamitas macizas castaño claro, con estratificación poco 

marcada, con estratos de entre 30 a 50 cm, pelitas con nódulos de yeso y 

conglomerados conclastos riolíticos, intraclastos pelíticos y de yeso. 

El Miembro Superior posee pelitas con intercalaciones arenosas y 

conglomerádicas (Kokogian et al., 1888). El contenido paleontológico de esta 
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Formación se compone de mamíferos y reptiles del Eoceno tardío (López et al., 

2008).  

Ambientalmente, sus depósitos son eólicos, fluviales y de playa lake, en 

ambiente de sabkha (Mescua et al., 2017).  

Mescua et al. (2017) proponen un contexto de depositación de grandes 

fluctuaciones climáticas, vinculadas al máximo termal Paleoceno - Eoceno. La 

depositación de esta unidad se desarrolló en condiciones húmedas inicialmente 

y áridas posteriormente. La proveniencia de los depósitos es de Cordillera 

Principal y Cordillera Frontal (Mescua et al., 2017). 
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Cuenca Cacheuta  

3.3.13. Formación Mariño 

Aproximadamente a los 19.2 Ma comenzó la depositación de la Formación 

Mariño. La génesis del espacio de acomodación necesario para su depositación 

se atribuye a una flexura litosférica generada por la carga litostática debida al 

desarrollo y posterior avance progresivo del orógeno andino (Buelow et al., 

2018).   

La Formación está compuesta por tres miembros (Inferior, Medio y Superior). 

El Miembro Inferior se conforma por limolitas finamente laminadas, litoareniscas 

entrecruzadas y conglomerados polimícticos con estratificación entrecruzada. 

Posee además ciclos grano crecientes de conglomerados, areniscas dominadas 

por laminación entrecruzada, arcilitas con grietas de desecación, impresiones de 

gotas y bioturbación. Ambientalmente ha sido definida como un sistema fluvial 

entrelazado efímero, con eventos de alta energía, y también desarrollo de 

paleosuelos. Los ciclos conglomerádicos corresponden a depósitos canalizados 

y en manto de abanicos terminales (Buelow et al., 2018). 

 

 

Fig. 3.14: Nomenclatura para las Formaciones de la Cuenca Cacheuta, evolución tectónica, rol 

en los sistemas petroleros, edad y procedencia. Es posible observar la relación temporal entre el 
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avance del frente andino, el desarrollo de la Cuenca Cacheuta de antepaís y la génesis y 

maduración de hidrocarburos. D: Boggetti et al., 1999. 

El Miembro Medio está compuesto por areniscas finas a medias bien 

seleccionadas, dispuestas en estratificación entrecruzada de alto ángulo, 

correspondientes a un ambiente de dunas eólicas. Finalmente, el Miembro 

Superior, posee ciclos de areniscas conglomerádicas, areniscas líticas y arcilitas 

configuradas en ciclos grano crecientes, geométricamente dispuestos en lentes 

amalgamados con estratificación entrecruzada tangencial. Este miembro fue 

interpretado como depositado en sistemas fluviales entrelazados en un abanico 

terminal distal (Irigoyen et al., 2000; Buelow et al., 2018). La Formación Mariño 

es principalmente arenosa, con la presencia de conglomerados. Esta unidad se 

encuentra en discordancia sobre la Formación Divisadero Largo (Irigoyen et al., 

2000), y presenta una tasa sedimentación de 0.16 mm/año (Buelow et al., 2018).  

3.3.14 Formación La Pilona 

La Formación La Pilona se compone mayormente de bancos conglomerádicos 

y pelíticos, y en menor medida de areniscas y arena fina, conformando sistemas 

fluviales entrelazados. Se registra litológicamente un cambio tanto composicional 

como granulométrico (Irigoyen et al., 2000; Buelow et al., 2018). Esta unidad 

litoestratigráfica posee principalmente bancos conglomerádicos y pelitas. 

Se estableció para la Formación La Pilona una tasa de sedimentación de 0.28 

mm/año (el doble que la formación subyacente), lo que se vincula a una mayor 

tasa de carga orogénica cercana, debida a la migración al este de la deformación 

(Buelow et al., 2018).  

3.3.15 Formación Tobas Angostura 

Los niveles de la Formación Tobas Angostura fueron datados  en 8.39 Ma (U-

Pb) (Buelow et al., 2018). Otros niveles arrojaron edades de entre 8.9 y 8.7 Ma 

(40Ar/39Ar) (Irigoyen et al., 2000), y se componen de tobas de caída, depósitos 

de flujos piroclásticos intercalados y depósitos piroclásticos retrabajados, 

reflejando un pulso volcánico en el Mioceno. Se estableció para su techo una 

edad de 7.41 Ma, además de una tasa de sedimentación de 0.16 mm/año 

(Buelow et al., 2018).  



56 
 

3.3.16 Formación Río de los Pozos 

La Formación Río de los Pozos se compone de areniscas, con conglomerados 

arenosos y sedimentos clásticos de grano fino. Es similar a la Formación La 

Pilona, pero los conglomerados son de mayor tamaño. La asociación de facies 

de esta unidad litoestratigráfica indica la presencia de un sistema entrelazado 

distributario, intercalado con depósitos de sheet flow no canalizado, con 

vulcanismo intermitente y bioturbación aumentando hacia el techo (Buelow et al., 

2018).   

3.3.17 Formación Mogotes 

Es la unidad más joven de la cuenca Cacheuta, conformada por 

conglomerados lenticulares y desorganizados, con menor presencia de lentes de 

arena gruesa y muy gruesa. Estos depósitos representan un ambiente de bajada 

de abanico aluvial. Se observan autociclos claros formados por la migración de 

canales activos (Milana, 1990; Milana y Zambrano, 1996).  

El relleno de la  cuenca neógena Cacheuta, depositado sobre la Cuenca 

Cuyana, tuvo suficiente potencia como para generar la maduración de los 

depósitos oleogenéticos (Zencich et al., 2005). Las sedimentitas triásicas fueron 

continuamente afectadas por la carga litostática de los sedimentos 

suprayacentes.  

El avance del frente orogénico durante el Plioceno tardío levantó y deformó la 

secuencia triásica, las Formaciones Barrancas, Punta de las Bardas, Divisadero 

Largo, y las formaciones de la Cuenca Cacheuta, exhumando además el Eje 

Occidental y parte del Eje Intermedio de la Cuenca Cuyana (Giambiagi et al., 

2015). El área del cerro de la Gloria representa un retrocorrimiento, y por ello, 

podría asociarse a la deformación del zócalo, en un estilo similar a Sierras 

Pampeanas (Milana y Zambrano, 1996).  
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4. MARCO ESTRUCTURAL 

En el área de estudio afloran, de oeste a este, la Cordillera Frontal, la 

Precordillera y las Cerrilladas Pedemontanas.  

La Cordillera Frontal se levanta como un bloque, y es levantada por fallas 

profundas, como los sistemas de fallas La Carrera y El Portillo (Caminos, 1964, 

1965; Polanski, 1972; Cortés, 1993; Folguera et al., 2004, Kozlowski et al., 

1989).  

El sistema de fallas La Carrera consiste en cuatro fallas inversas de alto 

ángulo, con vergencia hacia el este y rumbo NNE, interpretadas como 

estructuras pérmicas reactivadas (Giambiagi et al., 2014). El sistema de fallas 

que limita el Cordón del Portillo posee tendencia NO. Luego, la propagación de 

la deformación migró hacia el sur, y la actividad tectónica se concentró en el 

sistema de fallas que afectan el Cordón del Portillo (Lossada et al., 2017).  

La Precordillera austral es una faja plegada y corrida de piel gruesa afectada 

por estructuras paleozoicas y mesozoicas pre-existentes (Giambiagi et al., 2011, 

2016; Cortés et al., 2015), que en su zona austral interfiere estructuralmente con 

el extremo noroccidental de la Cuenca Cuyana.  

Esta unidad morfoestructural es levantada por un sistema de fallas 

bivergentes, entre los 32° y 33° S (Cortés et al., 1997). Hacia el límite norte de 

Precordillera Austral, se observa una zona de deformación NO (Las Peñas-

Barreal), donde se han registrado estructuras producto de la actividad 

neotectónica (Cortés et al., 2006;  Fazzito et al., 2006, 2009; Terrizano et al., 

2010).  

Las Cerrilladas Pedemontanas se conforman estructuralmente por pliegues 

elongados que están localmente afectados por fallas inversas con vergencia 

oriental y occidental (Dellapé y Hegedus, 1995). Según diversos autores (Dellapé 

y Hegedus, 1995; Milana y Zambrano, 1996; Giambiagi et al., 2015), las 

Cerrilladas han sido controladas por la inversión de fallas extensionales de la 

Cuenca Cuyana.  
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La tendencia estructural de las Cerrilladas es NNO, similar a aquellas 

mapeadas en los depocentros de la Cuenca Cuyana (Zencich et al., 2008, 

Giambiagi et al., 2015). En esta unidad morfoestructural, el acortamiento y la 

deformación han sido absorbidos principalmente por los anticlinales Cacheuta, 

La Pilona y Barrancas (Polanski, 1963; Dellapé y Hegedus, 1993; Milana y 

Zambrano, 1996). Las estructuras han generado elevaciones de entre 800 y 

1200 metros sobre el nivel del mar y entre 100 y 500 metros con respecto a las 

llanuras y valles intermontanos que las circundan (Milana y Zembrano, 1996).  

Se observan además numerosas manifestaciones de actividad neotectónica 

en el área (INPRES, 1989), responsables de la génesis de diversos tipos de 

pliegues y fallas (García y Casa, 2014). Se observan fallas que afectan depósitos 

holocenos, que han generado lineamientos, desniveles, escarpas y rupturas de 

pendientes topográficas. La mayoría de las fallas con actividad reciente posee 

su bloque hundido hacia el oeste, como en las lomas de Lunlunta, afectando 

depósitos del Pleistoceno al Holoceno (García y Casa 2014).  

Las Cerrilladas Pedemontanas poseen la mayor parte de su extensión sobre 

la Cuenca Cuyana y sobre todos los yacimientos petroleros explotables 

económicamente en ella, por lo que es fundamental comprender su 

estructuración para así poder definir con certeza las trampas que generan cierres 

estructurales efectivos en los yacimientos tanto productivos como en aquellos de 

frontera.  

La Cuenca Cuyana ha sido deformada por ejes estructurales bien definidos, 

conformados por sucesiones de anticlinales. Estos sistemas se disponen en tres 

dominios regionales de anticlinales: Occidental, Intermedio y Oriental, cuyas 

diferencias radican principalmente en el grado de acortamiento, exhumación y el 

estilo estructural de las estructuras.  

Si bien en este trabajo se analizan los dominios Intermedio y Oriental, es 

necesario tener en cuenta las características estructurales de los tres dominios 

tanto para una perspectiva regional de la cuenca, como para poder realizar un 

análisis integral de cuáles son los mecanismos que controlan la estructuración 

del frente de corrimientos, los fenómenos de inversión, los factores que controlan 
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la madurez térmica de los depocentros, la génesis y naturaleza de las trampas 

petroleras y la migración de hidrocarburos, entre otros.  

La Cuenca Cuyana ha sido estudiada por diversos autores (Rolleri y Roque, 

1968; Rolleri y Fernández Garrasino, 1979; Criado Roque et al. 1979, Ramos y 

Kay, 1991; Ramos, 1992,). Desde una perspectiva genética, uno de los sistemas 

de rift triásico de mayor dimensión en Argentina se generó por un proceso de 

deformación extensional con reactivación de fallas paleozoicas, caracterizadas 

por un perfil asimétrico en un eje transversal al eje mayor (Uliana et al., 1995). 

El borde activo, contó sobre todo en las primeras etapas evolutivas con espacio 

de acomodación limitado, con moderados cambios en el nivel de base (Charrier, 

1979; Strelkov y Álvarez, 1984; Uliana y Biddle, 1988; Uliana et al, 1989, Ramos 

y Kay, 1991; Ramos, 1992 y Kokogian et al., 1993), influyendo en el relleno 

sedimentario (Spalletti, 2001).  

No obstante, Ramos y Kay (1991) conciben a la cuenca como cubetas de rift 

aisladas al comienzo de su génesis, limitadas por lineamientos tectónicos de 

primer orden vinculados a las suturas regionales generadas por la acreción de 

terranes como Precordillera y Chilenia.  

Estas cubetas extensionales evolucionaron desde hemigrábenes total a 

parcialmente aislados (representados por las Formaciones Río Mendoza y Las 

Cabras) en sus etapas iniciales a una cuenca de orden mayor (Kokogian et al. 

1993). Las fallas maestras normales que dieron origen a los hemigrábenes 

iniciales, se encontraban aisladas y con dimensiones pequeñas en relación a la 

magnitud de la cuenca (Boggetti et al., 2002). 

López-Gamundi (2010) identificó en la cuenca dos grandes hemigrábenes: la 

subcuenca Las Peñas hacia el norte y la subcuenca Cacheuta hacia el sur. La 

subcuenca Las Peñas conforma un hemigraben elongado con rumbo NNO, con 

un ancho máximo de 60 km. Se le ha asignado una configuración asimétrica de 

hemigraben, con la falla maestra hacia el este y una rampa en el margen pasivo, 

que se encuentra hacia el oeste (López-Gamundi, 1994; Spalletti, 2001; Barredo, 

2004, 2012).  

La subcuenca Cacheuta se conforma de una serie de grabens y hemigrabens, 

posee una tendencia estructural NNO y su margen pasivo se encuentra hacia el 
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SE. Los campos petroleros están ubicados en la porción central y austral de la 

subcuenca Cacheuta, según López-Gamundi (2010, 2012). 

La Secretaría de Energía (2019) estableció que, si bien la Cuenca Cuyana 

abarca 40.000 km², los yacimientos productivos ocupan sólo el 12,5% de la 

misma. Asimismo, la exploración de yacimientos periféricos de frontera ha 

permitido el desarrollo de nuevos yacimientos como La Ventana Norte, 

Barrancas, Villavicencio, Cañada Dura, Ceferino y Chañares Herrados.  

Al Eje Occidental lo conforman los anticlinales Cacheuta, la Pilona, Piedras 

Coloradas, Tupungato, Chañares Herrados, Alto Verde, Atamisqui y San Carlos. 

En este eje, se encuentran expuestos los sistemas de fallas Totoral, La Pilona, 

Cienaguita y Agua del Pizarro. El mismo posee su extremo norte en el límite sur 

de la Precordillera, en el cerro Cacheuta, y presenta en su totalidad rumbo NNO, 

hasta el Río Tunuyán. Al sur del río, toma una dirección norte-sur (Rolleri y 

Fernández Garrasino, 1979).   

La falla el Totoral buza hacia el este, posee una traza de aproximadamente 

40 km, repite unidades neógenas y afecta unidades pliocenas (Giambiagi et al. 

2015; García y Casa 2015).  

La falla La Pilona buza hacia el oeste, posee una traza de 12 km, afecta 

unidades desde miocenas a pliocenas tardías y está cubierta por depósitos 

pleistocenos, indicando un movimiento desde el Plioceno al Pleistoceno 

temprano. Esta estructura no afecta unidades triásicas en el subsuelo, teniendo 

un despegue somero (Giambiagi et al. 2015). 

La falla La Cienaguita buza hacia el SE y posee un desplazamiento dextral e 

inverso. Afecta unidades neógenas y pleistocenas tempranas. En la superficie, 

sobrepone depósitos triásicos a neógenos  (Stahlschmidt, 1985).  

Hacia el sur de la falla Cienaguita afloran las fallas Agua de las Avipas, 

Calabozo y Angostura. Estas estructuras subverticales afectan depósitos 

pleistocenos (Stahlschmidt, 1985), son subparalelas entre sí y poseen entre 3 y 

5 km de traza, con desplazamientos transcurrentes. Según Kozlowski et al. 

(1993), las estructuras que tienen un rol en los sistemas petroleros se 

caracterizan por estar orientadas en un rumbo NNO. Hacia el sur de Chañares 
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Herrados se orientan en dirección norte-sur, hasta el este del anticlinal San 

Carlos.  

Estos autores establecen que estas estructuras están limitadas hacia el este 

por fallas inversas buzando al oeste, que limitan anticlinales asimétricos cuyo 

flanco oriental buza suave o moderadamente al este, como en Tupungato.  

Con respecto a los anticlinales que afloran en este eje, el anticlinal Cacheuta 

posee tendencia NNE, y buza ligeramente hacia el sur. Hacia el norte se vincula 

con el sistema Agua de Pizarro y al sur se convierte en un pliegue asimétrico 

(Giambiagi et al., 2015).  

Los anticlinales Cacheuta y la Pilona, que conforman parte del frente 

orogénico activo a estas latitudes, generaron trampas estructurales en los 

sistemas petroleros.   

Los anticlinales El Refugio y Tupungato tienen tendencia NNO y afectan rocas 

del Mioceno tardío y del Pleistoceno temprano. El anticlinal Tupungato posee un 

eje curvo cerca de la falla Cienaguita, y su movimiento se asocia a la cinemática 

inversa de esta estructura. Esta falla fue generada por procesos de inversión 

tectónica del rift (Giambiagi et al., 2015).  

Los anticlinales Piedras Coloradas y Chañares Herrados conforman pliegues 

simétricos en superficie que afectan depósitos neógenos y del Pleistoceno 

temprano. Zencich et al. (2005) atribuyen la formación del anticlinal Piedras 

Coloradas a procesos de inversión tectónica del rift.  

Hacia el suroeste, los anticlinales El Jaboncillo y Del Peral están situados en 

el piedemonte oriental de Cordillera Frontal. El anticlinal Jaboncillo se compone 

de conglomerados, correlacionables con la Formación La Invernada (Polanski, 

1963; García 2004; Perucca et al., 2009; García y Casa 2015). El flanco 

occidental buza 20° al O. Hacia el SO, posee escarpas subparalelas, con 

rechazo vertical de entre 10 y 20 m (García, 2004). Este anticlinal fue modelado 

por García (2004) a partir de una falla generada sobre una rampa que buza 30° 

al O, que posee como basamento estructural la Formación Mariño y generó un 

relieve estructural de 935 m,  con una tasa de levantamiento de 0.3 mm/año. 
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En el flanco oriental del anticlinal El Peral, se observan unidades neógenas 

buzando entre 15 y 45°O, cubiertas en discordancia por los conglomerados de 

la Formación Mogotes (Perucca et al., 2009; García y Casa, 2015). Este anticlinal 

ha sido modelado como un pliegue por propagación de falla (García y Casa 

2015). Su limbo frontal se encuentra erosionado en su totalidad. La rampa que 

lo genera buza 30° hacia el O, y su nivel de despegue se encuentra en el 

Miembro Medio de la Formación Mariño. Este anticlinal ha generado un relieve 

estructural de 785 m. La tasa de levantamiento de esta estructura es de 0.23 

mm/año (García y Casa 2015). Se han registrado movimientos para el 

Pleistoceno tardío en esta estructura. A estos anticlinales les ha sido atribuida 

una deformación de piel fina. (García y Cristallini, 2011; García y Casa, 2015).  

Según Dellapé y Hegedus (1995), las estructuras como los anticlinales 

Tupungato, Piedras Coloradas y Vizcacheras, se han desarrollado sobre una 

sucesión triásica anormalmente espesa. Sus análisis concluyen que las raíces 

de estos altos estructurales involucran una sucesión estratigráfica muy potente 

asociada a fallas de alto ángulo, y establecen que por procesos de inversión, los 

bloques bajos se convierten en estructuras positivas. Por otro lado, Kozlowski 

(1993), establece que en el Eje Occidental hay bloques invertidos con 

polaridades opuestas, y que las estructuras hacia el este del Eje Occidental 

involucran fallas en los depósitos sedimentarios de mucha potencia.  

Con respecto a las estructuras triásicas que se encuentran tanto aflorando 

como en subsuelo, su evolución a través del tiempo generó una serie de 

depocentros separados entre sí por áreas de transferencia. Los depocentros 

principales de la cuenca son, de norte a sur, Rincón Blanco, Santa Clara, Las 

Peñas, Cacheuta, Tupungato, Rivadavia, Ñacuñán, La Esperanza, Los Tordillos 

y General Alvear (Kokogian, 1993; Spalletti et al., 1995). Cada depocentro se 

encuentra separado por regiones de transferencia que conforman altos 

intercuencales. Este aislamiento es muy pronunciado durante la etapa inicial de 

synrift (Ramos, 1992; Legarreta et al. 1993).  

Los depocentros septentrionales de la cuenca no son productivos porque la 

misma ha sido exhumada, producto de la deformación entre los 11 y los 8 Ma de 
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Precordillera (Buelow et al., 2018), lo que provocó que los depósitos 

oleogenéticos se oxiden, perdiendo su potencial energético.  

Para la cuenca Cuyana han sido reconocidas  fracturas profundas de rift que 

no sobrepasan la formación Cacheuta (Zencich et al., 2005, 2008), fallas 

subverticales profundas que afectan la totalidad de las unidades triásicas pero 

que no sobrepasan los niveles de Punta de las Bardas y estructuras que afectan 

toda la columna sedimentaria y que poseen expresión superficial. Han sido 

registradas además fallas con desplazamiento de rumbo generadas por 

esfuerzos andinos, a las que se les atribuye responsabilidad en cuanto a la 

migración desde el oeste hacia el este de los hidrocarburos. 

El depocentro Rincón Blanco es uno de los más septentrionales de la cuenca, 

forma parte del cierre norte de la Cuenca Cuyana, y se encuentra limitado por 

una falla normal que ha sido modelada con un algoritmo de cizalla simple, con 

desarrollo de una superficie de despegue de bajo a moderado ángulo (Uliana, 

1995). Los depocentros Las Peñas y Rincón Blanco, ubicados hacia el norte y el 

oeste han sido muy afectados por la compresión andina, expuestos y denudados 

(Uliana, 1995).  

La presencia de depocentros a lo largo del rumbo de la cuenca a escala 

regional sugiere que ésta evolucionó a través de la interacción de segmentos 

menores separados por zonas de transferencia o bien por la propagación de la 

misma a través de uno de sus extremos o tips (Barredo y Ramos, 2010). 

Consecuentemente, es posible afirmar que la arquitectura de las secuencias 

resulta de la geometría y de la historia del desplazamiento de las fallas maestras 

(Barredo y Ramos, 2010) rasa 
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Figura 4.1: Rol de cada formación de la Cuenca Cuyana en el sistema petrolero, ambiente 

sedimentario y estadío tectónico a través del tiempo (compilado de distintos autores). A) Dellapé 

y Hegedus, 1995. Inversion. B) Zavattieri y Pramparo 2006. C) Kokogian y mancilla 1989. D) 

Bogetti et al., 1999. E) Kokogian, 1993. F) Zencich, 2005. G) Zavattieri y Prámaro. H) Milana y 

Zambrano, 1996. 

En el dominio occidental se encuentra la falla Higuerita, con buzamiento al 

NE, acomodando desplazamiento extensional triásico. Esta estructura carece de 

rasgos diagnósticos de inversión tectónica (Giambiagi et al., 2015).  

La falla Anchayuyo Norte buza hacia el NE, y no aflora pero se manifiesta en 

superficie a través de pliegues amplios que afectan depósitos neógenos y 

pleistocenos. Esta estructura se encuentra parcialmente invertida, y es 

responsable del levantamiento del margen occidental de la Cuenca Cuyana, con 

un levantamiento mínimo de 450 m, con una tasa de levantamiento de 0.45 

mm/año (Giambiagi y Moreiras, 2012; García y Casa, 2015; Giambiagi et al., 

2015).  
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La falla El Refugio posee rumbo NE, y en superficie se expresa como pliegues 

amplios que afectan depósitos miocenos y pliocenos. En subsuelo posee una 

componente dextral-inversa, con movimiento oblicuo (García y Casa, 2015).  

Las estructuras Chañares Sur y Cruz Negra son las principales fallas directas 

triásicas, generando geometrías de graben, con rumbo NO. Existe un desacople 

entre las estructuras triásicas y el levantamiento de los pliegues sobre ellas. Los 

anticlinales Chañares Herrados y Piedras Coloradas son anticlinales que se 

vinculan al movimiento sinestral de las fallas Chañares Sur y Cruz Negra (García 

y Casa, 2015). El análisis de la evolución tectónica de la cuenca posee 

discrepancias entre distintos autores, motivada principalmente por diferentes 

interpretaciones de las facies sedimentarias y los sistemas estructurales.  

Los fenómenos de inversión son susceptibles a la variación y orientación de 

los valores relativos de los ejes principales de esfuerzos (Mc Clay, 1989, 1995). 

Según diversos autores, la inversión del Eje Occidental estaría dominada por 

plegamiento, transcurrencia y por fallas triásicas invertidas vinculadas al rift. La 

reactivación de estructuras se generó principalmente en un régimen oblicuo 

inverso y de transcurrencia, y en un régimen de esfuerzos transcurrentes puro 

(Giambiagi et al., 2015). Es decir, que dentro del Eje Occidental hay un dominio 

septentrional de compresión pura donde se han generado corrimientos producto 

del avance del frente andino durante el Plioceno hacia el área de antepaís 

(Zencich et al., 2005, 2008; Giambiagi et al., 2015).  

Dentro de este eje, en un dominio austral, al sur de los 33°16 ӢS, donde se 

encuentra la falla transpresional Cienaguita, se observa la presencia de fallas 

transcurrentes e inversas, con la reactivación del hemigraben Tupungato, y 

reactivación con transcurrencia de las fallas de rift triásicas Chañares Sur y Cruz 

Negra, con el dominio de un campo de esfuerzos netamente transcurrente 

(Giambiagi et al., 2015). Según estos autores, la compresión generó inversión 

tectónica y levantamiento diferencial de los depocentros triásicos, formando 

culminaciones estructurales, que actualmente cumplen el rol de trampas 

petroleras.  

El Eje Intermedio está conformado, de norte a sur, por los anticlinales Cruz de 

Piedra, Barrancas, Lunlunta y La Ventana (Fig. 2.2). La zona septentrional, ha 
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registrado mayor acortamiento, provocando mayor deformación en los 

anticlinales Tupungato y Barrancas (García y Casa, 2010, Giambiagi et al., 

2015.)  

Existen zonas con distinto grado de acortamiento tectónico. Los anticlinales 

Tupungato y Barrancas, con mayor acortamiento relativo, presentan mayor 

deformación (Zencich et al., 2005). 

En la zona central del eje intermedio se encuentra la falla de Agrelo, un 

retrocorrimiento con rumbo norte-sur que afecta depósitos cuaternarios. Esta 

estructura se encuentra sobre el yacimiento Ugarteche, mientras que al sur 

desaparecen las estructuras superficiales (Milana y Zambrano, 1996).  

El anticlinal Barrancas es un pliegue que se levanta por el corrimiento 

Barrancas, y ha sido modelado con un algoritmo de pliegue por propagación de 

falla, con una rampa que posee un ángulo de inclinación entre 38 y 40° 

(Chiaramonte, 1996; Brooks, 1999; Brooks et al. 2000; Chiaramonte et al., 2000), 

con un punto ciego localizado en la Formación Mariño y un nivel de despegue a 

una profundidad de 8.5 km. La distribución de los reservorios está controlada por 

el adelgazamiento de las formaciones Río Blanco y Barrancas en el anticlinal. 

Las fallas Barrancas y Lunlunta poseen una traza de 35 km (Wells y 

Coppersmith, 1994). Ha sido estimada para estas estructuras una tasa de 

desplazamiento de 0.48 mm/año (García y casa, 2015). Estas estructuras activas 

han registrado sismos entre 4 y 4.6. Mw. Se sugiere que el mecanismo de 

movimiento se genera por reptación, además de la ruptura producida por sismos 

(García y Casa, 2015).   

Cuando se levantó esta estructura, la Formación Río de los Pozos fue 

erosionada, y sobre ella se depositó la Formación Mogotes en discordancia. El 

relieve estructural generado por esta estructura fue de 1660 m, con una tasa de 

levantamiento de 0.48 mm/año durante el último millón de años (García y Casa 

2014). Este anticlinal generó una trampa estructural para el yacimiento 

Barrancas. 

Hacia el sur, la falla La Ventana posee 75 km de traza, y ha generado sismos 

de entre 4 y 4.7 Mw. Para esta estructura se han registrado movimientos de 
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reptación, con un desplazamiento de 0.51 mm/año y eventos con 

desplazamientos más energéticos, con 0.41 mm/año  (García y Casa 2014). En 

el yacimiento La Ventana hay trampas combinadas, donde además de la 

presencia de trampas estructurales generadas por el anticlinal, hay cierres 

estratigráficos pendiente arriba, dando lugar a la acumulación de hidrocarburos 

(García y Casa, 2014, 2015). Por la polaridad opuesta de los depocentros 

triásicos y el vector compresivo oblicuo al sistema, se produjeron corrimientos, 

transtensión e inversión, de acuerdo a la orientación y el ángulo de las principales 

fracturas del área afectada (García y Casa 2014).  

En el Eje Intermedio, hay además hemigrábenes pequeños, con vergencia 

oriental y occidental. Este área se caracteriza por estar conformada por una 

secuencia mesozoica delgada, que es interpretada como una zona de 

transferencia entre los hemigraben rotados en direcciones opuestas (Kozlowski, 

1993). 

La estructuración es un factor de primer orden, ya que no sólo genera trampas 

petroleras, sino que además influye en la distribución y potencia de la roca madre 

y la distribución de los reservorios (Dellapé y Hegedus, 1995).  

Hacia el sur del yacimiento el Quemado hay estructuras estériles, como las de 

Huayquerías y la Última Aguada (Kozlowski, 1993). 

El Eje Oriental posee pobre expresión geomorfológica y se extiende al sur del 

Río Tunuyán. La zona entre ejes es un alineamiento sinclinal ubicado entre el 

anticlinal La Pilona y el Eje de Barrancas (Kozlowski, 1993). Los anticlinales 

muestran secciones asimétricas, con flancos con buzamiento de alto ángulo, 

afectados por fallas inversas. Este eje estructural posee anticlinales más amplios 

con elevaciones topográficas entre 800 y 1200 m y se encuentra en su totalidad 

en subsuelo (Dellapé y Hegedus, 1995), por lo que la metodología utilizada en 

este trabajo es fundamental para su estudio. Estas estructuras se encuentran 

separadas del Eje Occidental por una zona deprimida de hasta 20 km de ancho.  

En el Eje Oriental, el alto ángulo de las fallas del rift, no permitió la inversión 

de estas estructuras (Boggetti et al., 1999). Algunas muestran una pequeña 

componente horizontal, producto de la compresión andina. El orden de magnitud 
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de los anticlinales es mayor a las fallas que limitan los hemigraben como para 

relacionarlos a su génesis.  

Hacia el este se observan anticlinales suaves, orientados en dirección NNO, 

afectados por fallas inversas en su borde oriental, paralelas o subpararelas a los 

ejes estructurales. Los anticlinales poseen dimensiones similares a las 

estructuras del alineamiento occidental. 

Con respecto a la jerarquía de estructuras observadas en este eje,  se 

observan anticlinales, estructuras de primer orden generadas por corrimientos 

profundos. Las estructuras de segundo orden son las fallas de rift triásicas. 

Además, se observan fallas oblicuas transpresivas y transtensivas de tercer 

orden con diseño en flor negativa. Son pequeñas fracturas que involucran toda 

la columna, pero que tienen mayor rechazo en los niveles superficiales.  

Según Boggetti et al. (1999), la deformación generada por la compresión 

andina produjo reactivación de la componente lateral de las fallas por la 

orientación de las mismas con respecto al esfuerzo principal compresivo. Estas 

estructuras de orden menor fueron plegadas y elevadas con el avance de los 

corrimientos profundos responsables de la formación de los anticlinales de 

primer orden. Boggetti et al. (1999) definen además que el plegamiento de primer 

orden generado por fallas profundas reactivó parte de las fallas transtensivas 

previas en los niveles más superficiales. 

En la zona austral del área de estudio, existe menor deformación, que generó 

los anticlinales Punta de las Bardas y Vizcacheras. Allí, se reconocen trampas 

estructurales regionales en los yacimientos Río Viejas, Punta de las Bardas y 

Vacas Muertas.  

En los yacimientos Cañada Dura, Ceferino, Zampal Oeste, las trampas se 

generan por filones capa (Boggetti et al., 1999). Hacia el sur, en el flanco 

occidental del depocentro Rivadavia, el modelo estructural posee fallas 

profundas de basamento, que generan pliegues amplios y suaves (Boggetti et 

al., 1999).  

En la zona austral del área de estudio hay trampas estructurales, generadas 

por plegamiento, narices estructurales y fallas (Zencich et al., 2005). Algunos 
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yacimientos, como Vacas Muertas, Punta de las Bardas, Río Viejas, Gran Bajada 

Blanca, están vinculados a una gran estructura multi-reservorios.   

La zona sur de los yacimientos está caracterizada por la presencia de un 

paleo-alto de basamento (ñEl Quemadoò) que actu· como borde pasivo del 

depocentro Las Hormigas controlando la sedimentación de las secuencias 

triásicas (Gómez et al., 2018). También ha sido descripta una estructura de cierre 

propio, originada por la intrusión de un cuerpo lacolítico-andesítico (Jurásico-

Cretácico), el cual fue emplazado con anterioridad a la tectónica andina, 

deformando la columna sedimentaria suprayacente.  

Ha sido asignado para este conjunto de yacimientos un mecanismo de 

migración alternativo que involucraría la reactivación de fallas del antiguo rift 

triásico, ya que la Formación Barrancas posee grandes variaciones laterales, 

demostradas por las variaciones petrofísicas de esta formación  (Gómez et al., 

2018). 

Por otro lado, en el yacimiento Cañada Dura las trampas se generan por 

flexura por la presencia de cuerpos subvolcánicos (Boggetti et al., 1999).  

En este área no han sido descritas discordancias angulares para los depósitos 

neógenos, y las rocas sedimentarias pliocenas de la Formación Mogotes están 

involucrados en un plegamiento somero, por lo que al periodo compresivo se le 

atribuye a edad relativamente jóvenes (Jordan y Ortiz, 1987). 

Es interesante destacar que la sobrecarga en los tres ejes de la Cuenca 

Cuyana comenzó a los 15 Ma (Zencich et al., 2008). El depocentro Tupungato 

entró en ventana a los 12 Ma, la génesis de hidrocarburos comenzó hace menos 

de 10 Ma, la zona entre ejes maduró hace 1 Ma y la zona de Rivadavia se 

encuentra inmadura en la actualidad (Zencich et al., 2008). Jordan y Ortiz (1987) 

establecen la formación y migración de petróleo desde el Mioceno tardío-

Plioceno. La migración y entrampamiento de los hidrocarburos se generó al 

formarse las estructuras de las Cerrilladas Pedemontanas, desde el Plioceno 

tardío al Pleistoceno. El desarrollo de retrocorrimientos que muestran actividad 

tectónica reciente asociados a fallas profundidad de basamento en las áreas del 

piedemonte mendocino, parecen asociados al espesor de la roca madre y 

reservorio de la cuenca cuyana (Dellapé y Hegedus, 1995). 
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La expulsión de hidrocarburos tuvo lugar desde los 8 a los 2 Ma (Jones et al. 

1999; Zencich et al. 2008), encontrándose los fenómenos anteriormente 

descritos estrechamente vinculados al desarrollo de la cuenca de antepaís 

Cacheuta. Algunos yacimientos presentan carga dinámica aún hoy.  

Zencich et al. (2008) indican que los hidrocarburos han sido generados 

principalmente en el depocentro Tupungato, pero el 88% de la producción se 

produce hoy en el Eje Oriental, lo que supone una migración de entre 20 y 70 

kms. Sin embargo, no ha sido propuesto un mecanismo que explique las vías de 

migración eficientemente. No existe continuidad lateral en los principales carriers 

de la cuenca (constituidos por las formaciones Río Blanco y Barrancas). Se 

estima que la migración puede ser producto de una combinación entre el carrier 

y las fracturas, lo que permitiría una migración de varios kilómetros (Zencich et 

al., 2008).   

La zona con mayor madurez térmica se encuentra en el área occidental, en la 

zona de los anticlinales Tupungato, Piedras Coloradas, y se conoce como cocina 

Tupungato-Tierras Blancas. El petróleo migró hacia el este y alcanzó los 

yacimientos Atamisqui, La Ventana, Vizcacheras, Río Tunuyán, Lunlunta-

Carrizal, Barrancas y Estructura Cruz de Piedra. Algunos tipos de petróleo del 

Eje Occidental poseen movilidad restringida debido a su inmadurez, lo que 

dificulta su larga migración. La mayor cantidad de campos petroleros se 

encuentran en torno al depocentro Tupungato, donde se encuentra la cocina 

(Zencich et al., 2005). También es necesario tener en cuenta la génesis de 

hidrocarburos por intrusiones ígneas del Jurásico-Cretácico (Boggetti et al., 

1999). 

Los niveles productores de hidrocarburos han sido sometidos a soterramiento 

debido a la subsidencia en la cuenca de antepaís. El neógeno comenzó con una 

subsidencia generalizada, junto con el comienzo de la depositación de la cuenca 

Cacheuta (Irigoyen et al., 2000; Buelow et al., 2018). La deformación por el 

avance del proceso compresivo en la región involucró la cuenca desde el 

Mioceno hasta la actualidad.  

Los campos petroleros están controlados estructuralmente, es decir que el rol 

de las estructuras y de la evolución tectónica es un factor de primer orden en el 
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desarrollo de las trampas. Los cierres se vinculan a pliegues y fallas inversas 

que se asocian genéticamente a sistemas extensionales triásicos tempranos, 

desarrollados durante el mesozoico (Boggetti et al., 1999). La extensión y la 

subsidencia diferencial fueron factores claves que controlaron la distribución de 

las rocas madre y reservorio. Según Dellapé y Hegedus (1995), la contracción 

cenozoica asociada a la orogénesis andina invirtió los hemigrábenes triásicos 

creando trampas estructurales. Los cierres consisten en anticlinales elongados, 

irregularmente espaciados con narices buzantes. Las superficies axiales tienen 

vergencias occidentales y orientales (Boggetti et al., 1999).  

Las raíces de los altos estructurales involucran depocentros localmente 

expandidos, relacionados a las fallas maestras normales. La compresión 

cenozoica generó la reactivación y desplazamientos inversos a lo largo de las 

fallas normales mesozoicas. Hacia el norte y el oeste, los núcleos de los pliegues 

han sido penetrados por fallas y se han generado estructuras pop up  (Legarreta 

et al., 1992; Dellapé y Hegedus, 1995).  

El campo Vizcacheras ha sido el menos afectado por la deformación 

commpresiva y posee inversión estructural incipiente (Boggetti et al., 2002). 

Según Uliana (1995), la inversión estructural está controlada por la proximidad 

de fallas invertidas. 
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5. METODOLOGÍA DE TRABAJO 

En este trabajo se realizó un estudio estructural de los ejes Oriental e 

Intermedio, mediante el análisis y correlación integral de 46 pozos con distintos 

perfilajes, el análisis del cutting de los pozos PB-145 y CD x-2., y un cubo sísmico 

de 1900 km² (donde se desarrollan 14 yacimientos productivos de 

hidrocarburos). Para un análisis preciso del área se integraron a los datos de 

cutting, datos de perfilaje presentes en todos los pozos, entre los que se 

encuentran datos Caliper, curvas con datos de densidad, curvas con corrección 

de los datos de densidad, impedancia acústica, coeficiente de reflexión, potencial 

espontáneo, conductividad, saturación de agua, temperatura, resistividad, 

porosidad, porosidad mediante neutrones, rayos gamma, etc.  El cubo sísmico 

asociado a los pozos, con su información correspondiente fue brindado por YPF 

con la finalidad de realizar esta tesis doctoral. Esto permitió la interpretación 

regional de los rasgos estructurales de los depósitos triásicos de rift de la Cuenca 

Cuyana (particularmente de los ejes intermedio y oriental), y de las unidades 

suprayacentes (formaciones Barrancas, Punta de las Bardas y Divisadero 

Largo), además de las sedimentitas neógenas de la cuenca de antepaís 

Cacheuta. Para esto se realizó en un proyecto de trabajo en 3D con el software 

de procesamiento Kingdom. Asimismo, se discriminaron los distintos estadíos 

evolutivos del área en términos tectónicos y estructurales.  
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Fig. 5.1: Heading y datos de cutting y perfilaje corresponiente al pozo CD-2, ubicado en el 

yacimiento Cañada Dura.  

 

Fig. 5.2: Perfilaje y cutting correspondiente al pozo CD-2, ubicado en el yacimiento Cañada 

Dura.  
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Fig. 5.3: Heading del pozo CD-2. Informe correspondiente al cutting. 
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Fig. 5.4: Perfilaje de resistividad, conductividad y potencial espontáneo correspondiente al pozo 

PB ï 145, ubicado en el yacimiento Punta de las Bardas.  

Para realizar el análisis estructural del área de trabajo, se extrajeron líneas 2D 

a partir del cubo 3D merge PSTM (pre stack time migration) procesado en el 

2013 facilitado por YPF, sede Barrancas. El área de estudio abarca los 

yacimientos productivos Lunlunta, Barrancas, Lunlunta-Carrizal, Río Tunuyán, 

La Ventana, Ceferino, Atamisqui, Río Viejas, Zampal Oeste, Cañada Dura, 

Vizcacheras, Vacas Muertas, Guanaco Blanco, El Quemado, El Quemado Norte 

y Punta de las Bardas. 

Se analizaron e interpretaron 22 líneas sísmicas pertenecientes al cubo en 

dirección N-S de entre 9 y 48 km de longitud y 3.6 segundos de profundidad, 21 

líneas en sentido E-O de entre 22,3 y 41 km de longitud (de la misma 

profundidad) y 5 líneas orientadas direcciones arbitrarias (seleccionadas 

preferente perpendiculares al rumbo NNO predominante de la cuenca de rift), 

asumiendo leyes de velocidades asociadas a los pozos que se encuentran en 

las zonas interpretadas. 

También se han analizado cortes en tiempo (time slice), en intervalos de 0.5 

segundos, para poder generar mapas de las formaciones que se encuentran en 

subsuelo. Además, se generaron mapas (de 1900 km² de superficie mediante 

interpolación con el método de Kriging) de los topes del basamento, de las 
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Formaciones Cacheuta, Río Blanco, Barrancas, Punta de las Bardas, Divisadero 

Largo, de un cuerpo intrusivo que afecta la Formación Río Blanco, de la 

Formación Mariño y de tres horizontes guías neógenos más jóvenes que se han 

identificado y correlacionado a lo largo de toda la cuenca. Asimismo se han 

generado mapas modelando las etapas de rift y sag de la Cuenca Cuyana, 

generando luego mapas con Kingdom de la diferencia entre los topes de las 

unidades de dichas etapas.  

Esta metodología integral es fundamental, debido a que en la zona de estudio 

la mayor parte de la cuenca constituye un rasgo de subsuelo (Kokogian et al., 

1987). Además, la sísmica 3D implica una alta densidad de datos, lo que 

garantiza la continuidad lateral y vertical de los rasgos estructurales estudiados, 

disminuyendo el error de interpretación o de sobre estimación de las 

discontinuidades. Esta metodología posibilita asociar estructuras de menor 

magnitud a las fallas maestras, facilitando la interpretación de la evolución 

cinemática de los depocentros. 

En el cubo, la escala vertical utilizada ha sido de 10 cm/seg. El datum sísmico 

comenzó a los 900 m. La escala de colores utilizada en la sísmica corresponde 

a Landmarrk, la distancia de proyección de pozos máxima se estableció a 150 

m. Las coordenadas de la sección corresponden a sistema de coordenadas 

planas Chos Malal.  

Muchas de las secciones sísmicas utilizadas en este trabajo se encuentran 

cercanas a los pozos del proyecto, lo que permitió hacer una correlación directa 

entre los límites formacionales y las reflexiones sísmicas. A fin de obtener una 

mayor precisión en el mapeo de subsuelo, se generaron las leyes de velocidad 

para aquellos pozos que cuentan con registro sónicos. Este procedimiento, en 

conjunto con el control geológico de cada pozo, condujo a identificar los topes 

formacionales en las zonas sin afloramientos. El método utilizado para la 

generación de las leyes de velocidad fue la construcción de sismogramas 

sintéticos. La velocidad sónica se multiplicó por una densidad de valor constante 

(1) para generar un registro de impedancia acústica. Una vez calculado el 

contraste de impedancia en cada punto de muestreo, se obtuvo una traza o serie 

de reflectividad. Estos coeficientes de reflexión fueron convolucionados con una 
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ondícula extraída de la sección sísmica que interceptaba al pozo, y se creó una 

traza sintética a lo largo del mismo. Los sismogramas sintéticos quedaron 

fundamentados cuantitativamente en una carta tiempo-profundidad (T-D chart), 

en la que se detalla el valor de profundidad (metros) asignado a cada valor en 

tiempo (segundos o milisegundos). Como último paso antes de la interpretación 

de horizontes claves, se emparentaron picos (+) y valles (-) entre la sección 

sísmica y la traza sintética, buscando el mejor ajuste, de modo que los límites de 

las unidades estratigráficas quedaran asignados a un reflector sísmico. 

Si bien el vínculo sísmica-pozo mediante sismograma sintético no es preciso 

por diversos factores inherentes a los errores propios del método (anisotropía, 

problemas en el pozo que afecten al registro sónico, frecuencia sísmica vs. 

frecuencia del registro sónico, etc.), constituye una herramienta útil cuando no 

se cuenta con datos más precisos y/o directos, tales como checkshot y/o VSP. 

Además, se analizó el cutting de varios pozos con la finalidad de correlacionar 

y definir correctamente los topes de los perfilajes. Con el objetivo de 

complementar esta metodología, se utilizaron distintos tipos de perfilajes 

sísmicos disponibles en los 46 pozos, y se integró y correlacionó toda la 

información.  
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Fig. 5.5: Construcción de traza sintética para el pozo LV-92, ubicado en el yacimiento La 

Ventana. La impedancia acústica se calcula mediante la multiplicación de las curvas de velocidad 

(DT) y densidad (valor constante en este caso). Posteriormente, los coeficientes de reflexión 

calculados se convolucionan con una ondícula teórica para obtener la traza sintética. En el sector 

derecho de la imagen se muestra la traza sintética obtenida en fase cero y rotada noventa grados. 

 






































































































































































































































































