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El Pedalternororandomavens centroculatus articulosus se origind (jgeneratio spontanea!) a parrir de la insaris-
faccién por la carencia en la naturaleza de criaruras vivientes con forma de rueda, capaces de moverse hacia
delante rodando, El animalito que se representa aqui, conocido popularmente como swentelteefjes o «rolpenss,
estd intentando satisfacer una necesidad arraigada profundamente. Sus particularidades bioldgicas no se ven
atin: ges un mamifero, un repril o un insecro? Tiene un cuerpo formado por uniones alargadas queratinizadas

y tres pares de patas cuyas extremidades muestran un parecido con el pie humano. En el centro de la cabeza
redonda y gruesa, provista de un pico de loro muy curvado, estin los ojos bulbosos, situados en pediinculos,
que sobresalen mucho a ambos lados de la cabeza. En posicion extendida, el animal es capaz de avanzar lenta

y cuidadosamente por medio de sus seis paras a través de cualquier substraro (es posible que pueda subir o bajar
escaleras empinadas, pueda penetrar en la maleza o trepar por las rocas). Sin embargo, tan pronto como tiene
que cubrir una gran distancia y dispone de un camino bastante llano, presiona su cabeza contra el suelo y se
hace un ovillo con la rapidez del relimpago, mientras se impulsa con sus patas mientras ésas siguen tocando
todavia el suelo. En la configuracién de ovillo, parece un disco cuyo eje central estd formado por los pedinculos
oculares. Impulsindose alternativamente con uno de sus tres pares de patas, puede alcanzar una gran velocidad.
Cuando lo considera conveniente, también retrae sus patas mientras rueda (por ejemplo, para descender una
pendiente o reducir su velocidad) y continta en «punto muertos, $i existe un morivo para hacerlo, puede regre-
sar de nuevo :1‘12 posicién andante de dos modos: abruptamente primero, estirando de repente su cuerpo, aun-
que se quedard entonces sobre la espalda con las patas al aire y, en segundo lugar, reduciendo de forma gradual

la velocidad (frenando con sus paras) y desovillindose a poco hasta |l L 3 ;
Trcduccibin el toxsa e sninece en Ouills (o1, pocoa p CEATr 4 una posicidn estacionaria.
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Curso de Sedimentologia Predictiva
por Carlos Zavala

Introduccion

Localizada en el oeste de la Republica Argentina, la Cuenca Neuquina contribuye con el
44% del petroleo y el 58% del gas que se produce en nuestro pais. Esta cuenca ha sido
definida como una cuenca ensialica de retroarco, desarrollada sobre corteza continental,
y originada por el colapso termo-tectdonico detras de un arco magmatico estacionario
durante el Tridsico Tardio (Mpodozis & Ramos, 1989). El relleno sedimentario tuvo
lugar principalmente durante el Jurdsico y Cretacico, con una sucesion
predominantemente clastica de unos 7,000 metros.

- ’ ;:}“_
r& ; \ BRAZI 7
) g N
j = Il 225
I~ e i n .__-I
H"( Sl ELi,.r
! = /5 4
L = r 5 F
‘i‘:’ Jﬁcj'r !
W =
0 -
‘ ﬁ' \ o5, T
s A
‘ B
S B 02 ;" i )
AN ) & ok Y "’T‘;___ 2 -
-..*’ . %mratkﬁ'&i._‘ ’:I Neuguen

; .
B Jurassic  [7] Upper Cretacecus [ | Tertiary / Quatemary
Bl Basement [ Lower Cretaceous

@ Lake River m— Easin margin

— Road = Transfer fault ” Front of the thrust fold belt

Mapa Geologico simplificado de la Cuenca Neuquina (Modificado de Gulisano & Gutierres Pleimling
1995). Se indica el area a recorrer durante el field trip.

En la evolucion de esta sucesidon, pueden reconocerse tres etapas. La primera etapa
(Triasico tardio, Jurasico temprano) se caracteriza por la acumulacién de materiales
volcénicos y volcaniclésticos (Grupo Precuyo) los que presentan espesores sumamente
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variables y una distribuciéon areal controlada por la presencia de hemigrabenes
(Gulisano 1981, Gulisano ef al. 1984). La segunda etapa (Jurasico temprano a tardio) se
integra por depositos continentales y marinos progradantes, de naturaleza
dominantemente clastica (grupos Cuyo y Lotena), acumulados sobre un relieve
irregular. Durante esta etapa se produjeron importantes cambios tectdnicos y del nivel
del mar, provocando un marcado control en las facies y geometria de las unidades

correspondientes (Zavala & Gonzalez 2001).
comisiones geologicas de YPF, permitieron
avanzar de manera significativa en el

La tercer etapa (Jurasico tardio —
Cretacico tardio) se compone por una
espesa sucesion marina y continental
(grupos Mendoza, Rayoso y Neuquén).
Estos depositos presentan la mayor
distribucion areal en la cuenca, y sus
espesores en general varian de un modo
mas regular. Los cambios en el nivel del
mar y en menor medida la actividad
tectonica controlaron el desarrollo de
los ciclos internos. Para mas detalles
sobre la estratigrafia de la Cuenca
Neuquina el lector es referido a los
excelentes trabajos de sintesis de
Gulisano et al. (1984), Legarreta &
Gulisano (1989), Gulisano & Gutierrez
Pleimling (1995).

La producciéon de hidrocarburos en esta
cuenca se concentra principalmente en
tres areas: 1) el centro de cuenca, el que
es principalmente productor de gas, 2)
la plataforma noreste, y 3) la zona de la
Dorsal de Huincul. Las principales
rocas madres se ubican en la tercer
etapa de desarrollo (formaciones Vaca
Muerta y Agrio), aunque la Formaciom
Los Molles (segunda etapa) ha generado
localmente importantes volumenes de
hidrocarburos. Los reservorios son
relativamente comunes en las tres
etapas, pero sus caracteristicas Optimas
dependen a menudo de la conjuncién de
factores estructurales, estratigraficos y
diagenéticos. En el dibujo de la derecha
podemos observar una columna
estratigrafica generalizada para esta
cuenca, donde se muestra la ubicacion
de las principales rocas madres y
reservorios.

Los intensos estudios de campo
realizados principalmente durante las
décadas del 70 y ’80 por las

conocimiento geoldgico de

la

cuenca,

alcanzando un nivel poco comln en otras
cuencas sedimentarias argentinas.
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La Cuenca Neuquina presenta numerosos ejemplos de una variedad de sistemas
deposicionales fosiles. Este hecho, sumado a la existencia de excelentes afloramientos
de acceso relativamente sencillo permiten su utilizacidén con fines académicos.

No es la intencion de estas notas discutir caracteristicas generales de la estratigrafia de
la Cuenca Neuquina. Para estos fines el lector es referido a trabajos fundamentales de
Legarreta & Gulisano (1989) y Gulisano & Gutierrez Pleimling (1995) entre otros.
Debido a la excelencia de los estudios de campo anteriormente mencionados, existe en
general cierto consenso entre muchos gedlogos petroleros en el hecho de que no serian
esperables nuevas ideas o cambios sustanciales en la estratigrafia, evolucion de la
cuenca o modelos geoldgicos surgidos a partir de estudios de terreno, ya que el
conocimiento de la estratigrafia habria alcanzado un cierto “estandar”.

Durante nuestra breve visita a la cuenca, es la intencidén del que escribe presentar
nuevos problemas estratigraficos y perspectivas de conocimiento desarrolladas a partir
de estudios de campo, y discutir en lo posible la aplicabilidad de los modelos
geoldgicos existentes. En las localidades “clasicas” visitadas en la mayoria de las giras
de campo todo parece ser coherente con los esquemas establecidos. Debido a esto, se
han incluido en esta gira algunas localidades “no clasicas”, con la intencion de no ser
excesivamente influenciados por interpretaciones geoldgicas previas.

En lo particular, estoy profundamente convencido que los estudios de campo hoy mas
que nunca constituyen una herramienta poderosa y econdmica para acceder a nuevas
ideas sobre la estratigrafia, sedimentologia y evolucion geoldgica de la cuenca, con sus
consecuencias en la definicion del modelo geoldgico aplicable a la prospeccion y
desarrollo de yacimientos de hidrocarburos.

El desarrollo tecnolégico de los ultimos afios (adquisicion de datos sismicos,
modelizacion, simulacién etc.) no pueden de ninguna manera sustituir a los estudios de
terreno. Aquellos geologos petroleros que han tenido que operar en cuencas carentes de
afloramientos saben lo que esto significa y el valor que estos ultimos tendrian.

La existencia de exposiciones adecuadas de nuestras unidades en produccion nos
brindan oportunidades tinicas que el gedlogo petrolero no debe desaprovechar, ya que la
validez y aplicabilidad de nuestros modelos depende en gran medida de la base de datos
sobre la que esta basado.

Si estamos de acuerdo que en la sismica, como en otros procedimientos de
teledeteccion, solo se ve lo que se conoce, necesitamos incorporar continuamente
nuevas ideas para mejorar nuestras interpretaciones del subsuelo. Estudios detallados
sobre exposiciones adecuadas brindan la méaxima resolucién geoldgica, permitiendo
ademas proponer y discutir nuevos modelos geologicos a ser aplicados en la evaluacion
de nuevos plays exploratorios. De manera adicional, las discusiones en el campo
constituyen a menudo la mejor manera de convencer a mentes conservadoras en
considerar nuevas perspectivas geoldgicas
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1. Sistemas Hiperpicnicos

A partir de la revolucionaria vision actualistica introducida por James Hutton (1726-97)
y plasmada por Sir Charles Lyell en su Principles of Geology (3 vol., 1830-33), el
pensamiento geoldgico ha tratado de relacionar de alguna manera las sucesiones fosiles
a los tipos de procesos y dindmica observada en los sistemas actuales. De esta manera,
en lo referente a la depositacion fluvio-deltaica, el pensamiento ha estado
profundamente influenciado por el concepto de la barrera de energia, relacionado
estrechamente con el del nivel de base.

Figura 1.1: Niveles de base temporarios y definitivos. Conceptualmente, el nivel de base separa
las zonas de erosion y de depositacion

El nivel de base definitivo para una corriente de agua limpia es el nivel del mar (Fig.
1.1), por lo que los rios solo podrian producir erosion en el medio subaéreo. Al alcanzar
el nivel del mar el efecto conjunto de la desaceleracion y pérdida de confinamiento del
curso de agua en su desembocadura provocaria el colapso de los materiales
transportados por arrastre sobre el fondo, conformando cuerpos sedimentarios
constructivos costeros correspondientes a barras de desembocadura deltaicas (Fig. 1.2).

Figura 1.2: Sistema fluvio-deltaico. El material mas grueso transportado por el rio es
acumulado en la zona costera, donde forma barras de desembocadura deltaicas.



Sedimentologia Predictiva Pagina 5

De modo similar, el concepto de la barrera de energia postula fundamentalmente que
las zonas litorales actuarian como un gran disipador de energia, de manera tal que los
procesos sedimentarios operantes en los medios subaéreos serian inhibidos al llegar a un
cuerpo de agua estdtico. De esta manera, los materiales cldsticos mas gruesos no
podrian escapar de la “trampa” costera, por lo que a medida que nos alejamos de la linea
de costa, seria esperable encontrar materiales progresivamente mas finos, finalizando en
fangos hemipelagicos (Fig. 1.3).

Sandy
gravel  Gravelly Silty
Sandy
Gravel \ sanid 1and silt

Figura 1.3: Gradacion textural esperable en una zona litoral. Note como los materiales mas
gruesos estan limitados a las vecindades de la linea de costa.

El paradigma geoldgico llevo consecuentemente a considerar a los depdsitos gruesos
como continentales hasta costeros, en tanto que las pelitas caracterizarian a depdsitos
marinos y lacustres costa afuera. Del mismo modo, este paradigma postula que no existe
modo de acumular arenas en zonas alejadas de la costa a no ser que se produzca un
descenso significativo del nivel de base (caida relativa del nivel del mar). Note que este
concepto constituye una de las bases del modelo de analisis secuencial moderno

No fue sino hasta mediados del siglo XX cuando un gedlogo Italiano, Carlo Migliorini,
intuy6 que el crecimiento de los depdsitos costeros a expensas de aquellos distales debia
ser inestable, ya que este fendmeno haria que el perfil de equilibrio costero tuviera que
ser periddicamente rectificado mediante procesos de resedimentacion (Fig. 1.4). Este
concepto dio lugar al nacimiento de las turbiditas, como un depdsito relacionado a la
inestabilidad de los taludes.

crecimientc de los
sisbemas costerns

perfil de equilibio

ractficacitn del
parfil de equilibria lurbidita episddsca
(resedimeniacion)

Figura 1.4: Fl origen de las turbiditas como relacionado a una rectificacion del perfil de
equilibrio. Note que esta no se vincula directamente a la descarga fluvial sino a la
resedimentacion.
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El concepto de la turbidita fue posiblemente uno de los pocos avances genuinos en la
sedimentologia ocurrido durante el siglo XX. La consolidacion de los modelos de facies
(Bouma 1962, Mutti & Ricci Lucchi 1972, Pickering et al. 1989, Mutti 1992, ver
ademas Shanmugam 2000 para una resefia) llevo a un estado de conocimiento poco
comun para otras ramas de la sedimentologia. No obstante, la sedimentologia de fin de
siglo estaba por dar otro importante paso. A mediados de la década del noventa se
empez0 a valorar la importancia de la descarga directa de los rios en crecida como una
posible causa de la sedimentacion turbiditica (Normark & Piper, 1991, Milliman &
Syvitsky 1992; Mulder & Syvitski 1994; Mutti ef al 1996; Mulder & Alexander 2000).
Este tipo de sedimentacion turbiditica se originaria cuando una mezcla de agua y
sedimento de origen fluvial entra en un cuerpo de agua lacustre o marino. A
consecuencia de su mayor densidad relativa, este flujo en su desembocadura no produce
las tipicas barras de desembocadura, sino que se hunde por debajo del cuerpo de agua
continuando su viaje como un flujo hiperpicnico (en el sentido de Bates 1953, Fig 1.5).

A) Flujo hipopicnico B) Flujo hiperpicnico
I iad efluerte < s ]

{danaidad afuenie > densidad mesenvoria)

 Purks da hundimionta
Flujo denso | e detitos Rolardes Cuspo de agua

Figura 1.5. Comparacion entre flujos hipopicnicos (A, densidad descarga < agua del reservorio)
e hiperpicnicos (B, densidad descarga > agua del reservorio. Note que en el caso de los flujos
hiperpicnicos, el flujo de origen fluvial se hunde por debajo del cuerpo de agua, continuando su
viaje como un flujo de fondo de larga duracion.

Es importante notar que el concepto de nivel de base tal como se planteara
precedentemente (nivel del mar) aplica fundamentalmente para flujos gravitativos de
fluidos (Fig. 1.6). En estos es el fluido (para el caso el agua) el que se mueve por
gravedad arrastrando por friccion a los sedimentos. En el caso de flujos gravitativos de
sedimentos son las particulas las que son movidas por efecto de la gravedad, mientras
que el agua actia como un lubricante a efectos de vencer la friccion. De esta manera, la
extension de la zona de erosion para un flujo gravitativo de sedimento no se limita al
medio subaéreo, ya que su verdadero nivel de base corresponde a la equipotencial mas
baja (fondo de cuenca, Fig. 1.6).

.

2 vl of babe pann 8l Sgus =

(fujo graviiasve o fuidos) H nem
H

reved 0o base parn las particutas
(Mo gravatative da sedmenics)

Figura 1.6: Nivel de base ideal para el agua (flujo gravitativo de fluidos) y para las particulas
sedimentarias (flujo gravitativo de sedimentos). Note que para estas tltimas el nivel de base lo
constituye la equipotencial mas baja.
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Consecuentemente, los flujos gravitativos de sedimentos de origen fluvial (flujos
hiperpicnicos) pueden extender el canal fluvial por debajo del cuerpo de agua,
provocando erosion, canalizaciones y tipos de facies en parte similares a aquellas
comunes en el sistema fluvial subaéreo. No obstante, una de las caracteristicas
distintivas de estas facies es la ausencia de retrabajo por efecto del agua limpia, por lo
que se componen fundamentalmente por facies del tipo traccion-decantacion. En la Fig.
1.6 observamos una comparacion entre un sistema fluvio-deltaico convencional y un
sistema hiperpicnico, adonde se indica la presencia de distributarios subaéreos y
subécueos. De estos, los distributarios subacueos son los que tienen mds chances de
preservacion, ya que se encuentran en zonas con una mayor capacidad de acomodacion.

Sistema fluvio-deltaico

distributario dalta
subaérao

Sistema hiperpicnico

distributario
subadreo

distributario
subacusac

Figura 1.6: Comparacion entre sistemas fluvio-deltaicos y sistemas hiperpicnicos

Es importante notar que estos sistemas de distributarios subacueos, en el caso de estar
inmersos en facies de pelitas rojas o negras estériles, pueden potencialmente ser
confundidos con canales fluviales inmersos en facies de llanura de inundacion, con
graves consecuencias para la determinacion del modelo geoldgico aplicable. Asimismo,
la falta de conocimiento de estos sistemas hace que muchas areniscas hiperpicnicas de
offshore sean interpretadas como barras de tormenta o barras de mareas, a pesar de
carecer de elementos diagnosticos de las mismas. La interpretacion de estos cuerpos
como barras limita el poder predictivo del modelo, ya que ignora los demas elementos
del sistema de distribucidn (canales, /evees etc).
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2. Introduccion al analisis de sistemas hiperpicnicos

En la literatura existente encontramos frecuentemente que los sistemas de
abanicos aluviales, sistemas fluviales, sistemas deltaicos y sistemas marinos de
plataforma son tratados como elementos independientes. En la figura 2.1 observamos
uno de estos diagramas, adonde el sistema fluvial considerado como un sistema abierto,
donde reconocemos depdsitos que constituyen complejos tipos de barras y “elementos
arquitecturales”. La mayoria de los elementos considerados se los vincula a formas de
lecho tractivas relacionadas a flujos gravitativos de fluidos de baja densidad (ripples y
dunas, y su combinacién conformando barras).

Sand waves Exposed complex
{ @ sand flats

Cross-channel bar

8 Sinuous-crested
@

N dunes

2 Vegetated
C\/ island

Emergent
nucleus

Figura 2.1. Elementos mofologicos caracteristicos en eun sistemas fluvial
entrelazado arenoso (sandy braided). De Cant & Walker, 1978.

Estos modelos, derivados del estudio de ambientes sedimentarios actuales,
resultan de limitada utilidad para el estudio de sistemas fluviales y fluvio deltaicos
fosiles (especialmente en cuencas tectdnicamente activas) ya que no consideran la
importancia de las avenidas fluviales catastroficas en el control del flujo de sedimentos
hacia la cuenca (Mutti et al., 1996).

De acuerdo a Schumm (1977;

1981) el sistema fluvial visto como un
sistema cerrado se compone por tres
zonas (Fig. 2.2). La zona 1 (production,
o cuenca de drenaje) es aquella que
provee la mayor parte del agua y el
sedimento, generalmente localizada en
zonas montafiosas. La zona 2 (transfer)
ZONE 3 (deposition) €S aquella que vincula la zona de
produccion con la zona de depositacion

(por ejemplo un rio) y en donde no

Fig 2.2: El sistema fluvial idealizado (Schumm, ~ OCUfT€ — una marcada  erosion o
1977; 1982) depositacion.

ZONE | (production)
Dainage Basin

ZONE 2 (transfer)

Los depositos en la zona de transferencia se disponen generalmente en terrazas,
con un registro parcial y (dependiendo de la subsidencia) limitado potencial de
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preservacion. La zona 3 (deposition) representa la zona final en que los sedimentos son
acumulados, la que puede ser un abanico aluvial, fan-delta, planicie aluvial, delta o
abanico turbiditico. Para un estratigrafo, la principal implicancia de este esquema es que
el registro mas completo de la historia evolutiva del sistema fluvial se encontrara en la
zona deposicional (3), ya que esta tiene el mayor potencial de preservacion. La zona de
transferencia, consecuentemente, tendrd mas comunmente depdsitos temporarios, los
que seran progresivamente transferidos a la zona deposicional a lo largo del tiempo
geoldgico. Como se expresara precedentemente, los principales modelos en uso para la
interpretacion y andlisis de sistemas fluviales estan derivados del estudio de sucesiones
fluviales actuales o recientes ubicadas en zonas de trasferencia. Si las ideas de Schumm
son ciertas, luego los depdsitos con estas caracteristicas serdn poco comunes en el
registro geoldgico, y los modelos derivados, de limitada aplicabilidad para el estudio de
sucesiones fosiles.

Emiliano Mutti fue el primero en notar durante la década del 80 que en las
sucesiones fluviales fosiles, los tipos de facies mas comunes a menudo no se ajustan con
los modelos clasicos para la sedimentacion aluvial (por ejemplo las facies y elementos
arquitecturales de Miall [1978; 1985]). Estas facies incluyen conglomerados poco
organizados clasto sostén, conglomerados matriz sostén ricos en arena, y una amplia
variedad de areniscas conglomeradicas con entrecruzamiento de alto a bajo angulo (Fig.
2.3).

e

CH 0 (D

L DO O (oo
clast-supported matrix-supported pebbly
conglomerates sand-rich sandstones

conglomerates

Figura 2.3: Principales tipos de facies en sucesiones “fluviales” fosiles

Estos tipos de facies estan mas estrechamente relacionados con procesos y tipos
de flujos asociados con flujos gravitativos de sedimentos (SGF), y pueden ser
analizados utilizando criterios de estudio aplicables a complejos turbiditicos de grano
grueso o sucesiones volcanoclasticas. Es util recordar que en los modelos fluviales
clasicos los SGF constituyen un elemento menor, relacionado principalmente con
sucesiones proximales de abanicos aluviales. Es interesante notar asimismo que, si es
cierto que los flujos gravitativos de alta densidad y sus facies relacionadas son un
componente cuya importancia ha sido subestimada en las sucesiones fluviales fosiles,
luego las facies genéticamente relacionadas originadas cuando estos flujos ingresan en
cuencas lacustres o marinas podrian ser muy distintas a las esperadas

Mutti et al. (1996) enfatizaron el rol de las avenidas fluviales catastréficas en el
control de la depositacion fluvial y la importancia de los depositos relacionados a
avenidas fluviales en cuencas marinas y lacustres someras.

Las avenidas fluviales parecen ser el inico mecanismo que podria efectivamente
vinculas las zonas de producciéon con las de depositacidon, removiendo periddicamente
los residuos acumulados temporariamente en la zona de transferencia. Dependiendo de
la magnitud de los eventos individuales, la maxima eficiencia del sistema se alcanza
cuando el sistema fluvial puede contribuir directamente a la sedimentacién turbiditica
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profunda, conformando un tipo particular de sistema deposicional denominado como
“sistema fluvio-turbiditico”

Cuando flujos gravitativos de sedimentos de alta densidad originados en
sistemas fluviales ingresan en cuerpos estacionarios de agua, ellos se hunden y se
mueven cuenca adentro como flujos de fondo (flujos hiperpicnicos o hyperpycnal flows)
impulsados por fuerzas gravitativas e inerciales en razén de su mayor densidad relativa
comparada con aquella del cuerpo de agua hospedante. La Fig. 2.4 (levemente
modificada de Mutti e al. [1999]), muestra los estadios iniciales de un flujo turbiditico
de alta densidad relacionado con avenidas fluviales (o también llamado flujo granular)

HYPOPYCNAL FLOW

/ (buoyant plume)
sea level

o b e o e e
turbulent thickens thro mixing with ambient flui
b/’TURBULENT FLOW and incorporateion ofﬂgs throu: gl'l bed erosion
Rip-up mudstone clast acting at the head of granular flow)

i)

GRANULAR FLOW
(hy perpycnal)

B BED EROSION e

OVERPRESSURED GRANULAR FLOW

TURBULENT FLOW

Fig. 2.4: Iniciacion de una turbidita a partir de un descarga fluvial de alta concentracion. A
consecuencia de su mayor densidad, el flujo se hunde originando un flujo hiperpicnico. De
Mutti et al. 2000.

Los depositos resultantes, en areas de plataforma, a menudo constituyen espesas
acumulaciones de cuerpos arenosos tabulares con estratificacion entrecruzada de tipo
“hummocky”. Estos depdsitos, conocidos como lobulos arenosos de plataforma,
representan tal vez la expresion mds genuina del frente deltaico de sistemas fluvio-
daltaicos dominados por avenidas fluviales. La virtual ausencia dentro de la literatura
corriente de modelos que permitan explicar adecuadamente estos depositos, ha derivado
en que muchos de estos sistemas posiblemente hayan sido errébneamente interpretados
como “depdsitos de tormentas”. Como se vera mas adelante, los volimenes de arenas
movilizados por las tormentas y relacionados a la erosion en las zonas costeras rara vez
producen capas mas espesas que 5 cm (excepcionalmente 10 cm)

La Fig. 2.5 (de Mutti ef al, 1996) muestra un ejemplo del Grupo de Santa
Liestra (Eoceno de la cuenca Surpirenaica, Espafia). Los cuerpos sedimentarios
individuales (B) tienen espesor métrico, y muestran una transicion lateral entre
conglomerados poco organizados, areniscas conglomeradicas y areniscas medias a
finas, las que a menudo incluyen fésiles marinos. Se interpreta que dichos fosiles
habrian sido cargados por erosidon submarina en areas costeras, a partir de corrientes de
fondo densas relacionadas a avenidas fluviales, y transportados hasta zonas de
plataforma. La presencia de carbonatos de grano fino hacia el tramo final de cada
secuencia estrato y grano decreciente sugiere la existencia de periodos de depositacion
en condiciones “normales” (A), los que alternarian con periodos de sedimentacion
hiperpicnica relacionada a avenidas fluviales catastroficas (B).
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Figura 2.5: Sistemas hiperpicnicos de plataforma. Grupo de Santa Liestra,

Eoceno de los Pirineos (Mutti et al., 1996)

Las ideas presentadas en esta breve introduccion seran intensamente discutidas a
lo largo del curso. No obstante, es importante comprender de manera preliminar que en

sistemas fosiles relacionados a cuencas tectonicamente activas, los
sedimentarios de tipo “normal” estdn a menudo pobremente representados.

ambientes
En la Fig.

2.6 (tomada Mutti e/ al., 1996) se esquematizan dos puntos extremos entre condiciones

“normales” y altamente catastréficas.
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Figura 2.6: Comparacién entre sistemas “normales” y fluvio-turbiditicos (o

hiperpicnicos. De Mutti et al., 1996.



Sedimentologia Predictiva Pagina 12

En condiciones “normales” (A) los materiales mas gruesos son retenidos en
zonas proximales a la cuenca de drenaje, donde construyen abanicos aluviales. El agua
escapa pendiente abajo transportando las fracciones mas finas. A lo largo del curso, la
mayor parte de la arena y la arcilla es retenida en distintas cuencas aluviales y planicies
costeras, mientras que la zona deposicional final del sistema (sistema deltaico) se halla
enteramente dominada por procesos de difusion marina (principalmente accioén de olas y
mareas). Las corrientes fluviales se componen principalmente por aguas limpias (stream
flows) con pocos materiales en suspension, donde los sedimentos son transportados por
friccion como carga de fondo. Cuando estas corrientes llegan a un cuerpo estacionario
de agua (en este caso el mar) estos sedimentos son acumulados en las vecindades de la
desembocadura, constituyendo las tipicas barras de desembocadura descriptas a menudo
en la literatura (ver por ejemplo Galloway 1975). En condiciones altamente
catastroficas (B), por otra parte, la zona deposicional final est4 representada por 16bulos
turbiditicos profundos, en tanto que la mayor parte del sistema anterior (A) se ha
convertido en una zona de transferencia, con pocas chances de preservacion a escala
geologica. De esta manera, el registro geoldgico de cuencas tectdnicamente activas
tenderia a mostrar una relativa escasez de sistemas deposicionales de tipo “normal”, en
tanto que la mayor proporcion del registro se integraria por espesos cuerpos tabulares
clasticos, de dificil interpretacion utilizando la literatura sedimentoldgica convencional.
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3. Principales estructuras sedimentarias relacionadas a flujos diluidos y
su interpretacion hidrodinamica

ESTRUCTURAS SEDIMENTARIAS PRIMARIAS

Las estructuras sedimentarias primarias son todos aquellos rasgos fisicos observables
en las rocas sedimentarias, formados durante la depositacion o en un tiempo ligeramente
posterior, previamente a la consolidacion del sedimento. Se incluyen de esta manera las
marcas de superficie, geometria de los estratos, estratificaciéon (gradada, entrecruzada,
paralela, etc.) estructuras producidas por la actividad de organismos (trazas fosiles),
estructuras de deformacion temprana (convoluta etc.). Las estructuras sedimentarias son
importantes indicadores del ambiente de depositacidn, ya que no pueden ser retransportadas
(como la litologia y los fosiles), y son indudablemente generadas in situ. A diferencia de los
parametros texturales (los que requieren frecuentemente un andlisis de laboratorio), la gran
mayoria de las estructuras sedimentarias pueden y deben ser estudiadas en el campo.
Gracias a los numerosos analisis de canaleta efectuados principalmente durante las décadas
del '50 y '70, y su comparacion con estructuras fdsiles, conocemos bastante en la actualidad
acerca del origen de numerosas estructuras sedimentarias, pudiendo de esta manera
utilizarlas para determinar los mecanismos de transporte de sedimentos, paleocorrientes,
profundidad relativa del cuerpo de agua, y velocidades relativas de las corrientes. Las
estructuras sedimentarias son particularmente abundantes en los depdsitos silicoclasticos,
son faciles de estudiar en afloramientos donde las exposiciones son adecuadas, pudiendo
utilizarse también en el subsuelo mediante el analisis de testigos de corona.

Estructuras sedimentarias de corrientes diluidas
Formas de lecho, estratificacion y depositacion

Todo aquel que haya observado el fondo arenoso de un cuerpo de agua poco
profundo en movimiento, habrd notado comtiinmente la presencia de ondulaciones. Estas
formas de lecho se generan en la interfase entre el fluido (en este caso el agua) y el
sedimento, y constituyen formas de equilibrio entre una serie de variables fisicas como lo
son la velocidad, densidad, viscosidad y profundidad del fluido, el tamafio de grano y
densidad del sedimento, y la aceleracion de la gravedad.

Las formas de lecho (generalmente integradas por "ripples" u ondulitas de distinto
tamafio) son elementos efectivos en el proceso de transporte de sedimento por corrientes
diluidas. Si en un momento determinado interrumpimos la corriente y efectuamos un corte
vertical en la estructura en la direccion paralela a la corriente podremos observar la relacién
existente entre dichas formas de lecho y la estratificacion resultante (por ejemplo la
estratificacion entrecruzada).

El hecho de que se generen dichas formas de lecho hacia la base de una corriente
dada no implica en absoluto que la estratificacion resultante quedara preservada. Las
estructuras sedimentarias generadas por corrientes pueden producirse tanto por la
depositacion como por la erosion del sedimento subyacente.

La depositacion en medios diluidos puede clasificarse de una manera sencilla en
acrecion vertical o agradacion (por decantacion de sedimento en suspension) y acrecion
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lateral (por una migracion horizontal de una superficie inclinada donde el sedimento es
provisto por traccion). No obstante, en muchos ambientes sedimentarios los depositos
suelen responder a una combinacion de dichos factores. La naturaleza de la acrecion se
relaciona directamente con el balance del volumen de sedimentos. Asumiendo que el
volumen total de sedimento se conserva, la depositacion de todo tipo de sedimento estara
relacionada a una disminucién en la concentracion del sedimento transportado en
suspension a través del tiempo, a una disminucidén de la carga de la corriente (tasa de
transporte) a lo largo de la direccion de transporte, o una combinacién de ambas. La
depositacion vinculada a una disminucion en la concentracion de sedimento a través del
tiempo adquiere importancia en los procesos de decantacion a partir de aguas calmas. El
segundo tipo de depositacion se relaciona principalmente a procesos de traccion sin
decantacion, y se sintetiza en la idea de que para que ocurra depositacion, el volumen de
sedimento que entra, a una unidad de area dada, debe necesariamente ser mayor al que sale.
Una combinacion de ambos procesos de sedimentacion se verifica en los procesos de
traccion-decantacion, responsables de la acumulacion de las ondulitas escalonadas

("climbing ripples").

ESTRUCTURAS SEDIMENTARIAS PRODUCIDAS POR CORRIENTES
UNIDIRECCIONALES DILUIDAS

Es importante destacar de manera preliminar, que la existencia de formas de lecho que
generen algun tipo de estratificacion que nos permitan interpretar las condiciones
hidrodindmicas de un deposito dado dependen en gran medida del tipo de sedimento
disponible. De hecho, el rango textural entre arena fina y grava fina presenta
potencialmente la mayor capacidad de generar formas de lecho y por lo tanto, estructuras
sedimentarias. La grava gruesa, asi como el limo y la arcilla, corrientemente no generan
formas de lecho, ya sea por una excesiva influencia de la gravedad en el primer caso, o el
accionar de cargas eléctricas en el segundo (Fig 3.1).
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Figura 3.1. El diagrama basico de Hjulstrom, mostrando las relaciones entre erosion, transporte y
depositacion para distintos tamafios texturales. De Hjulstrom, 1939)
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La naturaleza de las formas de lecho generadas en equilibrio con la corriente dependen de
varios factores. De estos, la densidad del fluido y sedimento, y la gravedad, pueden
considerarse constantes para el caso de arena y agua. La viscosidad (para el caso del agua)
varia con la temperatura pudiendo tomarse como constante en la mayoria de los ambientes
sedimentarios. De esta manera, es posible analizar las formas de lecho y la estratificacion
resultante mediante ensayos de canaleta combinando tres variables, las que son la velocidad
del agua, el tamafio de grano y la profundidad.

Debido a que los graficos resultantes suelen ser complejos en su interpretacion, los
esquemas bidimensionales son los que han adquirido la mayor difusion, donde se
contrastan el tamafo textural y la velocidad de la corriente. En la Fig. 3.2 observamos uno
de estos diagramas para una temperatura del agua de 10° y una profundidad de 25-40 cm.
En el observamos que el campo de no-movimiento desciende abruptamente para
granulometrias menores a los 0.8 milimetros, indicando una mayor movilidad para las
granulometrias de arena fina. Para el caso de las granulometrias menores a 0,1 mm, al
incrementar la velocidad de la corriente pasaremos del no-movimiento al campo de los
ripples, y a su vez al lecho plano de alto régimen y antidunas. Notese que en este caso no se
generaran megarriples de cresta recta (2D) ni de cresta sinuosa (3D). Para el rango textural
entre los 0,1 y los 0,8 mm (aprox.), al incrementar la velocidad pasaremos del campo de no-
movimiento al de ripples, generandose a continuacion megarripples de cresta recta y de
cresta sinuosa, y culminando con lecho plano de alto régimen y antidunas. Para las
granulometrias superiores (0,8 - 2,0 mm), observamos una ausencia de los ripples en la
iniciacién del movimiento, comenzando este con una forma tractiva correspondiente al
lecho plano de bajo régimen (ausente para otras granulometrias). Al incrementar la
velocidad continllan megarriples de cresta recta y cresta sinuosa, lecho plano de alto
régimen y antidunas.

T 1Tl N L T T T TTTld \ T T TT]
+

+ Antidunes

Mean flow velocity (m s-')
(standardised to 10°C water temperature)

0.4 . No movement
o

x No movement on plane bed
Ripples N
o © & 5 ® Dunes
R < Lower stage plane bed
02+ & Upper stage plane bed -
+ Antidunes

L1l 1] ' I I I | | [

01 1.0

Median sediment size (mm)

Figura 3.2. Diagrama formas de lecho estables para distintas fracciones granulométricas localizadas
a la base de una corriente de agua libre en canales abiertos. De Southard 1991.
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Puntos a tener en cuenta:

1). Los ripples, megarriples de cresta recta (dunas 2D), megarriples de cresta sinuosa
(dunas 3D), y el lecho plano de bajo régimen, son formas de lecho de bajo régimen de flujo,
en tanto que el lecho plano de alto régimen y la antiduna son de alto régimen de flujo. La
denominacién de formas de lecho de bajo y alto régimen de flujo y sus correlativas
estructuras sedimentarias (de bajo y alto régimen de flujo) no tiene relacion con la
velocidad de la corriente, sino que se relaciona con la configuracion de la forma del lecho,
modo de transportar el sedimento, procesos de disipacién de energia y relacion de fases
entre el lecho y la superficie del agua (Simons et al., 1965; Allen, 1997).

2). Los ripples no se forman en granulometrias mayores a los 0,8 milimetros.

3). El lecho plano de alto régimen se diferencia del de bajo régimen por la
granulometria del mismo (recordar que el de bajo régimen se encuentra limitado a
granulometrias mayores a los 0,6 mm) y por la buena seleccion de la fabrica. La mala
seleccion generalmente presente en el lecho plano de bajo régimen se debe
fundamentalmente a que el proceso es principalmente tractivo, en tanto que las estructuras
de alto régimen de flujo se deben principalmente a procesos de traccidn-decantacion.

4) La altura que alcanzaran los megarriples (dunas) depende fundamentalmente de la
profundidad del agua, ya que obviamente nunca la estructura puede emerger. De esta
manera, en aguas muy someras, el lecho plano de alto régimen puede generarse a mucha
menor velocidad que la observada en el cuadro, e inclusive pueden estar ausentes los
ripples en el inicio del movimiento.

5) Los megarripples de cresta sinuosa son formas de lecho relacionadas generalmente
a una mayor velocidad de corriente que los megarriples de cresta recta, aunque en algunas
ocasiones la presencia de dunas de crestas sinuosas se relaciona mdas a la existencia de
encauzamiento.

6) Las dunas (siempre que exista una profundidad adecuada) tienden a alcanzar un
desarrollo mayor para las granulometrias finas. Los megarriples de arena gruesa son en
general de menores dimensiones.

7) Tener en cuenta siempre que estos diagramas de estabilidad aplican unicamente
para el movimiento de agua en canales abiertos, sobre sedimentos no consolidados. La
aplicacion de estos conceptos a flujos gravitativos de sedimentos (por ejemplo turbiditas)
no es necesariamente valido (Shanmugamm 2000) ya que la secuencia de estructuyras
sedimentarias generadas por un flujo desacelerante puede ser marcadamente distinta.
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Las formas de lecho y la estratificacion resultante
El ripple: una forma basica

En la Fig. 3.3 observamos un corte vertical, en la direccion paralela al flujo, de un
ripple de corriente. Esta estructura corresponde a una forma bdsica de transporte de
sedimento por traccion en corrientes unidireccionales diluidas, con una escala de tamafios
sumamente variable. Observamos asimismo las distintas partes y parametros de esta
estructura, como lo son el barlovento, sotavento, seno, cresta, longitud (L) y amplitud (H)
de onda.

Summitpont

8 mapornt

Figura 3.3. Partes basicas de un ripple. De Harms et al.1982.

Cada ripple individualmente se comporta como una cuenca sedimentaria y su area de
aporte, ya que muestra dos ambitos, (1) un ambito erosivo, correspondiente al barlovento, y
(2) un ambito netamente deposicional, correspondiente al sotavento. En el sotavento se
genera una zona de separacion de flujo, ya que se incrementa bruscamente la seccidn de la
corriente. La depositacion puede ocurrir tanto por avalanchamiento desde la cresta ("sand
flow" o flujo de arena), como por lluvia de granos ("grain fall"), o una combinacion de
ambos. Que ocurra erosion, "bypass" o depositacion durante la migracion de la estructura
dependera de la relacion entre el volumen de sedimento erosionado en el barlovento y el
volumen depositado en el sotavento.

Figura 3.4. Zonas de erosion y depositacion dentro de los ripples. De Harms et al. 1982.

Si no se incorpora ni sustrae sedimento, el drea erosionada en al barlovento seré igual
a la depositada en el sotavento (Figura 3.4), por lo que la altura generalizada de la
superficie deposicional no serd modificada con el tiempo, ni tampoco se preservara un
depdsito. Si en cambio se incorpora sedimento adicional al sistema, la erosion en el
barlovento (donde en el punto de maxima erosion se ubica el seno del ripple) no alcanzara a
erodar hasta la base del deposito de sotavento, por lo que se preservara un nivel
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correspondiente al tramo basal de las ldminas frontales. En este ultimo caso, y como
consecuencia del depdsito, se producird un incremento en la superficie generalizada igual al
espesor preservado.

Es importante notar a esta altura del analisis que cuando observamos en el campo una
estratificacion entrecruzada (tabular-planar o en artesa), el espesor observado es
corrientemente menor a 1/3 de la altura original de la forma de lecho que le dio origen,
correspondiendo al sector basal de las laminas frontales del sotavento.

Un parametro importante relacionado al volumen de sedimento incorporado al
sistema es el angulo de escalonamiento ("angle of climb") de los ripples. Este se define
como el angulo existente entre la linea que une las sucesivas posiciones de la cresta de un
ripple dado, y una linea paralela a la superficie deposicional generalizada en la direccion de
avance de la estructura (Fig. 3.5 de Harms et al. 1982).
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-~

at time T,

¢ {
of /o/
N
-

Generalized deposiiional surface

Figura 3.5. Definicion del angulo de escalonamiento para ripples de corriente. De Harms et al. 1982
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Figura 3.6. Relacion entre el angulo de escalonamiento y la tasa de decantacion. En B hay un
aumento progresivo de la decantacion. En C la tasa de decantacion es relativamente constante. En C
hay una disminucion de la decantacion a expensas de la traccion. De Harms et al., 1982.
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Notemos entonces que si este angulo es igual a cero, no quedard un depdsito
preservado, ya que la totalidad de lo acumulado en el sotavento sera erosionado al avanzar
el seno del barlovento subsiguiente. Si este dngulo alcanza la pendiente de barlovento del
ripple, la totalidad de la forma del ripple seréd preservada, y en el barlovento no ocurrird ni
erosion ni depositacion. Si este angulo supera la pendiente de barlovento, este pasara a ser
un ambito de depositacion. En casos extremos este dngulo puede tender a la vertical, en
cuyo caso el ripple puede perder su identidad.

Algunos autores (Hunter, 1977) han clasificado a los ripples de acuerdo a su angulo
de escalonamiento (Fig. 3.7). Si este es menor que la pendiente de barlovento, se
denominan ripples subcriticos, si es igual criticos, y si s mayor supercriticos.

(b) Critical T_.

(€) Supercritical
SN

SN O O =

Figura 3.7. Nomenclatura para clilmbing ripples de acuerdo a su angulo de escalonamiento. De
Hunter 1977.

El hecho de que el angulo de escalonamiento adquiera importancia nos indica
principalmente que existe un gran aporte de sedimento al sistema a través de la corriente
por decantacion, lo que en combinacién con el proceso tractivo hace de estas estructuras del
tipo traccion-decantacion. Son caracteristicas de corrientes unidireccionales diluidas
cargadas de sedimento (carga en suspension) que desaceleran, en condiciones de bajo
régimen de flujo. Generalmente se relacionan genéticamente, tanto en la vertical como
lateralmente con otras estructuras sedimentarias de traccién decantacidén, como laminacion
paralela, estratificacion entrecruzada de tipo hummocky y areniscas masivas.

Con la sola diferencia de las escalas, los ripples y megarripples tienen los mismos
componentes morfoldgicos. Si el espesor preservado de la estructura es menor a los 5
centimetros se los vincula a ripples, en tanto que cuando supera los 5 centimetros se los
relaciona con megarriples. En el campo, generalmente reconocemos dos tipos de
estratificacion entrecruzada producida por la migracion de megarriples: la estratificacion
entrecruzada tabular planar (Fig. 3.8 A, generada por la migracién de megarriples de crestas
rectas o "sand waves") y la estratificacion entrecruzada en artesa (Fig. 3.8B generada por la
migracion de megarriples de crestas sinuosas o "sand dunes"). En la Figura 3.8 podemos
observar la relacion entre la forma de lecho y la estratificacidon entrecruzada (tabular planar
0 en artesa).

Corrientemente los megarriples (como forma de lecho) muestran el barlovento
cubierto de ripples de menor dimension, los que producen la erosion y el transporte del
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sedimento hasta el frente de avalancha de la megaestructura. Estos pequefios ripples
obviamente no tienen potencial de preservacién, ya que se encuentran en un ambito
erosivo.

(@) Planar cross-stratification

Flow direction

7z < =
U

SN
SN

eSS e

(b) Trough cross-stratification

Flow direction

Figura 3.8. Megarriples de crestas rectas (A) y de crestas sinuosas (B). En los cortes se observa la
relacion entre la forma de lecho y la estratificacion resultante, tabular planar y en artesa
respectivamente (de Allen, 1997).

Los megarriples se vinculan a corrientes unidireccionales diluidas esencialmente
tractivas en bajo régimen de flujo. El angulo de escalonamiento rara vez alcanza la
pendiente de barlovento, siendo lo mds comun que la erosion preserve solo el tercio inferior
del depdsito del frente de avalancha.

Formas de Lecho Plano y Laminacion Paralela

La laminacion es una estructura sedimentaria reconocible en tamafios texturales desde
arcilla a arena gruesa. Aparentemente los tamafios finos, hasta el limo grueso o arena muy
fina, se generarian principalmente por decantacion, en tanto en las texturas medias a
gruesas, se deberia a procesos tractivos y de traccion-decantacion en alto y bajo régimen de
flujo. La laminacion de alto régimen puede relacionarse tanto a corrientes unidireccionales
como bidireccionales (oscilatorias) por lo que siempre es aconsejable tratar de utilizar a
estas estructuras en combinacidn con otras para la diagnosis de las condiciones
hidrodindmicas de depositacién. No esta claro cual es el origen de la laminacion
relacionada a corrientes unidireccionales, pero esta parece vinculada a la estructura del
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flujo cerca del lecho, o variaciones areales en el empaquetamiento y seleccidon. La
distincion entre alto y bajo régimen de flujo en granulometrias arenosas superiores a los 0,6
mm es a menudo complicada. Puede apelarse a observaciones respecto de la seleccion, pero
lo mas indicativo es la distincion de la lineacion "parting" (Fig. 3.9). Este tipo de lineacion
aparece como surcos elongados con un relieve frecuentemente menor a 1 mm, son
diagnosticas del alto régimen de flujo, y son indicativas de la direccién (pero no del
sentido) de la paleocorriente. Otros tipos de lineaciones de corriente asociadas al alto
régimen de flujo se reconocen en el caso de existir minerales pesados, los que tienden a
ubicarse elongados en la direccidn de la corriente.

Figura 3.9. Laminacidn paralela. En los planos se indican lineaciones de pesados y lineacion
parting

Finalmente es importante resaltar la observacion de Sanders (1965) en el sentido de
que no toda la laminacidn originada por corrientes unidireccionales se genera del modo
observado en los canales abiertos (Fig. 3.2) sino que existe una variedad originada por
traccion-decantacion, muy comun en turbiditas. Este origen es deducible ademas por su
transicion lateral a c/imbing ripples (Fig. 3.10)

Figura 3.10. Transicion lateral entre lamina paralela y climbing ripples, lo cual sugiere un origen
para la estructura relacionado a procesos de traccion-decantacion. Direccion de paleocorriente de
derecha a izquierda. De Sanders (1965).
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Estratificacion entrecruzada tipo "hummocky"

La estratificacion entrecruzada de tipo “hummocky” (HCS) es una estructura muy comun
en la mayoria de los ambientes silicocldsticos marino someros y continentales. Se
caracteriza por la presencia de laminaciones ondulosas de bajo angulo, y ocasionalmente
“domos” acrecionales (Fig. 3.11). Estas formas de domos (o “hummocks™) generalmente
tienen longitudes de onda del orden de 1 metro o superiores, aunque han sido descriptas
variedades de menor escala (decimétricas). Si bien en la descripcion original (Harms, 1975)
se reconoce como desarrollada principalmente en areniscas finas a medias, no es extrafio
encontrar esta estructura asociada a areniscas gruesas y areniscas conglomeradicas.
Asimismo, no resultan claras las diferencias entre estas estructuras y los denominados
“depositos de antiduna”, los que se relacionarian a corrientes unidireccionales de alto
régimen de flujo, con velocidades superiores a las del lecho plano.

HUMMOCKY CROSS STRATIFICATION-HCS

LONG WAVELENGTH, I=-5 M
LOW HEIGHT, FEW 10'S OF CM
HUMMOCKS AND SWALES CIRCULAR TO ELLIPTICAL IN PLAN VIEW

LAMINATIONSE DRAPE
HUMMOCKY SURFACE

INDIVIDUAL S5TS. AVERAGE
SEVERAL 10'S OF CM,

SHARP BASE; IN PLACES, =
DIRECTIONAL SOLE MARKS

= LOW ANGLE CURVED
i * LAMINA INTERSECTIONS,
¥ AS HUMMOCKS AND SWALES
$5TS. COMMONLY INTERBEDDED MIGRATE SLIGHTLY
WITH BIOTURBATED MSTS.

HCS CHARACTERIZED BY—
I, UPWARD CURVATURE OF L AMINATIONS
2, LOW ANGLE, CURVED LAM!NA INTERSECTIONS
3, VERY LONG WAVELEMGTHS, LOW HEIGHTS;
LAMINA DIPS NORMALLY LESS THAN I0*

Figura 3.11.Estratificacion entrecruzada de tipo hummocky isotropo. De Harms ef al. 1975, Walker
1982.

En la Fig. 3.11 se observa un esquema de esta estructura. Basicamente los sets de ldminas
presentan bases erosivas e inclinan con pendientes menores a los 10°. Las laminas
subsiguientes a esas superficies erosivas se encuentran dispuestas paralelas a subparalelas.
Las laminas corrientemente divergen lateralmente en el ser. Existen dos tipos de
estratificacion entrecruzada de tipo hAummocky, denominadas como isétropos y anisétropos.
En las estructuras isétropas (Fig. 3.11) las direcciones de inclinacion de las laminas y las
superficies erosivas son aleatorias y no indicativas de paleocorrientes.

En el caso de los hummocky anisotropos se reconocen laminas que inclinan con bajo angulo
con una direccion predominante. En la Fig. 3.12 (de Mutti et al., 1994) observamos las
principales caracteristicas distintivas entre los Aummocky istropicos y anisotropicos.
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Hummocky anisétropo
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Figura 3.12. Desde la base hacia el techo, la figura muestra la transicion desde estratificacion
entrecruzada de tipo hummocky isétropo a anisotropo. Esta transicion ocurre frecuentemente en
direccion corriente arriba a lo largo del mismo fract de facies. Modificado de Mutti et al. 1994.

El origen de esta estructura es bastante controvertido (Harms 1975; 1982; Dott y
Bourgeois 1982; Rust y Gibling 1990; Duke et al. 1991), ya que no ha podido ser generada
en laboratorio. Si bien existe un consenso en que esta estructura se relacionaria con
corrientes unidireccionales de alto régimen de flujo con un flujo orbital combinado
(corrientes oscilatorias) algunos autores la consideran diagnostica de capas de tormenta en

el shoreface (Fig. 3.13).

MAJOR S5TORM

/%: L @)C'(\,/\%:\' COASTAL SET-UP

SEA LEVEL —
FAIRWEATHER ) 1
WAVE BASE - “SUBSTRATE
~~LIQUEFIED BY
CYCLIC WAVE LOADING
STORM )
WAVE BASE ) =i

““TURBIDITY CURRENT e

HCS Sandstone
% Turbidite

Figura 3.13. El origen de la estratificacion entrecruzada de tipo hummocky ha sido clasicamente

vinculado a depositos de tempestivas en la zona del shoreface (de Walker 1984).
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No obstante, la presencia de esta estructura en un amplio rango de ambientes
sedimentarios (Fig. 3.14) sugiere que su presencia no seria diagnostica del shoreface, sino
mas bien que su origen estaria ligado al de las avenidas fluviales.

Occurrence of HCS
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Figura 3.14. Sistemas deposicionales en los cuales ha sido reconocida la presencia de
estratificacion entrecruzada de tipo hummocky (de Mutti et al. 1996)

De modo adicional, uno de los problemas de interpretar a estas estructuras como
relacionadas a tormentas o tempestitas que los HCS corrientemente se relacionan a bancos
de mas de 0,5 metros de espesor. Estudios recientes sobre el espesor de capas de tormenta
relacionadas al huracan Carla (ocurrido en septiembre de 1961 en el Golfo de México)
indican que estas capas comunmente no superan los 10 centimetros de espesor (Snedden &
Numedal, 1991). En la Fig 3.15 se indican los espesores de dicho evento.

Esto resulta asimismo 16gico si pensamos que el volumen de sedimentos disponibles
para ser erosionados por una tormenta en la zona litoral es bastante limitado, por lo que
para explicar el origen de capas mas espesas debemos acudir a otros mecanismos.

La posible relacion de esta estructura con avenidas fluviales catastrdficas ha sido sugerida
por Mutti et al. (1994 ; 1996) debido a hecho de que capas con HCS en numerosos sistemas
se relacionan lateralmente con sistemas fluviales. La existencia de la componente
oscilatoria ha sido explicada como originada por la puesta en movimiento del agua en
cuencas receptoras someras, y de volumen reducido en relacion al volumen de las avenidas
fluviales entrantes. Debido a lo anteriormente expuesto, debemos expresar que en este
curso no consideraremos a esta estructura como diagndstica de un ambiente o subambiente
sedimentario particular, aunque se destaca que su presencia es sumamente comun es
sistemas dominados por avenidas fluviales catastroficas en distintos contextos.
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Figura 3.15. a) Batimetria de la costa de Texas-Louisiana en el Golfo de Mexico con la traza de 4
huracanes recientes. b) distribucion y espesor de la capa de tormenta depositada por el huracan

Carla (1961). De Snedden & Nummedal 1991.
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4. Principales estructuras sedimentarias relacionadas a flujos de alta
densidad y su interpretacion hidrodinimica

Algunos conceptos basicos sobre fluidos y su relacion con los procesos de
transporte de sedimentos

Los materiales de la corteza terrestre, como las rocas, sedimentos, hielo y agua se
deforman en respuesta a la aplicacion de un sistema de fuerzas. A los fines de
comprender los procesos resultantes en el movimiento de los sedimentos (o sus
mezclas) es necesario conocer algo de la respuesta de los materiales naturales a la
aplicacién de un sistema de fuerzas. En otras palabras, existe un estilo de deformacion
caracteristico para cada material como consecuencia de la aplicacion de una fuerza. El
termino fluido se refiere a un particular estado de la materia, aunque de dificil
definicion. Los fluidos se deforman o fluyen bajo la accion de fuerzas relativamente
pequefias, tienden a tomar la forma del recipiente en donde se los introduce. Los fluidos
se dividen en liquidos y gaseosos, de acuerdo a la capacidad o no de formar una
superficie horizontal al techo de la superficie que los contiene. Ademas de los fluidos
naturales como el agua y el aire, se consideran fluidos todas las posibles mezclas de los
mismos con sedimentos. Existen en la naturaleza distintos tipos de respuesta de los
materiales a la aplicacion de un esfuerzo:

Materiales elasticos lineares (solidos): Son aquellos que se deforman
proporcionalmente a la fuerza aplicada (Fig. 4.1). La deformacion (o “strain”) se
recupera al cesar en la aplicacion de la fuerza. Este comportamiento es caracteristico de
la parte superior de la litosfera, pero carece de importancia en el estudio de los procesos
de transporte superficiales.

esfuerzo
tangencial

T

Elastic Plastic
deformacion &

-

Figura 4.1. Relaciones esquematicas entre el esfuerzo aplicado y la deformacion para
materiales eldsticos — plasticos y plasticos ideales. De allen 1997.

Materiales Plasticos : Estos materiales poseen una resistencia inicial (“yield strength”
y

que hace que al aplicar un esfuerzo de corte (“shear stress”) no se produzca movimiento

hasta que dicho umbral es superado (Fig. 4.1). Una vez alcanzado el mismo el material

se deforma de manera permanente sin necesidad de aplicar un esfuerzo adicional. Si la

deformacion guarda una relacion lineal con el esfuerzo aplicado se denomina como

“Bingham plastic”.
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Sustancias Viscosas: Idealmente muestran una relacion lineal entre el esfuerzo aplicado
y la tasa de deformacion, pero a diferencia de los solidos elasticos, la deformacion es
irreversible y permanente (Fig 4.2). Se diferencian asimismo de los materiales plasticos
en que la deformacién comienza con la aplicacion del esfuerzo, ya que no presentan
cohesidn interna inicial.

esfuerzo A
tangencial

T

>
velocidad de deformacion de/d/

Figura 4.2: Relacion entre el esfuerzo aplicado y la velocidad de deformacion para distintos
tipos de fluidos. t: esfuerzo de corte; K: resistencia al movimiento; u: viscosidad dinamica;
de/dt: velocidad de deformacion.

El medio viscoso es el mas importante en el transporte superficial de sedimentos
mediante fluidos diluidos. Los fluidos viscosos se pueden deformar por cortes en
laminas internas entre distintos niveles sin una mezcla sustancial entre ellos (flujo
laminar) o por una mezcla tridimensional entre los mismos (flujo turbulento). Existen en
la realidad desviaciones importantes entre los modelos ideales. La tasa de deformacion
es en realidad un gradiente de velocidad. Los flujos que muestran una relacion lineal
entre el esfuerzo aplicado por unidad de éarea y la tasa de deformacion (velocidad) se
denominan como flujos Newtonianos ya que responden a la ecuacion de Viscosidad de
Newton.

Moving plate

Film of fluid

Stationary plate

Figura 4.3. La viscosidad medida como la resistencia a la deformacion de un delgado nivel de
fluido comprendido entre dos laminas paralelas. La lamina superior se mueve con una velocidad
U, mientras que la lamina inferior se mantiene fija.
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En la Fig. 4.2, la pendiente del flujo newtoniano estd dada por un coeficiente que se
denomina viscosidad dinamica (p). La viscosidad dinamica (como se verd mas adelante)
es la resistencia que ofrece un fluido a la deformacion. Existen fluidos cuya viscosidad
no es constante y depende de otros factores, denominindose como flujos no-
Newtonianos. Uno de estos factores puede ser la velocidad en que el material es
deformado. Por ejemplo un fluido pseudoplastico es aquel donde la viscosidad
dindmica disminuye a medida que se incrementa el esfuerzo aplicado y por ende la
velocidad (es el caso de flujos de barro). Por otro lado, un fluido dilatante es aquel que
incrementa su viscosidad al aumentar el esfuerzo aplicado (por ejemplo para fluidos
altamente concentrados en arenas). En este ultimo caso el aumento de la resistencia al
movimiento se relaciona con una mayor disipacion de energia relacionada a un
incremento en la colision intergranular.

Flujo laminar y turbulento

El flujo laminar y flujo turbulento representan dos diferentes estados de flujo
reconocibles en la naturaleza para flujos viscosos. Las lineas de corriente en un flujo
laminar aparecen siempre paralelas o suavemente curvadas, no observandose
interaccion entre ellas (Fig. 4.4).

Figura 4.4. El flujo laminar esta dominado por el efecto de la viscosidad: el mismo puede ser
visualizado en un flujo de agua inyectado de tinta, moviéndose a 1 mm/s por entre dos ldminas
de vidrio separadas 1 mm una de otra, en este caso pasando sobre un objeto circular.

En el caso del flujo turbulento, las lineas de corriente se cruzan entre ellas dando una
trama sumamente complicada de vortices o remolinos que disipan el momento en forma
tridimensional (Fig. 4.5).
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Figura 4.5. En el flujo turbulento las fuerzas inerciales predominan sobre la viscosidad, por lo
que las lineas de flujo se entremezclan de modo sumamente complejo.

El pardmetro conocido como nimero de Reynolds es utilizado para diferenciar flujos
laminares y turbulentos, asi como el numero de Froude se utiliza para los flujos
supercriticos y subcriticos. El nimero de Reynolds fue introducido en 1883-1894 por el
matematico y fisico inglés Osborne Reynolds. Reynolds realizd varios experimentos
utilizando un tanque de agua estanca en el cual inyectd agua con colorante (dye). El
agua del tanque junto con aquella con colorante fluian por un tubo de seccién D fuera
del tanque, a una velocidad U controlada por el caudal regulado por una valvula. La
temperatura del agua permitia variar la viscosidad. De la misma manera podian variarse
el diametro del tubo y la velocidad de salida. Reynolds observo que el nivel de agua con
colorante dentro del tubo cambiaba desde una linea recta a una masa de remolinos (Fig.
4.6) a un determinado valor adimensional, conocido ahora como niimero de Reynolds

Dye

Tank

Pipe diametes
Mean velooty ?
e e e

e J—
Bell-mouth tube

@ Mhuid density
p fiued viscosity

Reynolds number
fe = P20 vaie T, O

Figura 4.6. El Experimento de Reynolds consistia en observar las lineas de flujo dentro del tubo
ayudandose mediante la inyeccién de tinta, y variando la velocidad del flujo mediante la
apertura de la valvula. A velocidades bajas el flujo es laminar, mientras que a altas velocidades
el flujo se hace turbulento.
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Figura 4.7. El experimento de Reynolds. Fotografias del tubo de vidrio a distintas velocidades
de flujo. En la foto superior la velocidad es baja y la tinta no se mezcla con el agua. A medida
que aumentamos la velocidad aparece la turbulencia, la cual entremezcla las lineas de flujo.

En su forma mas general, el nimero de Reynolds puede expresarse como:

pUL UL

Re-F=_2=
n A"

donde p es la densidad del fluido; U es la velocidad; L es una longitud caracteristica (diametro etc.), 1 es
la viscosidad dindmica y v es la viscosidad cinematica.

En realidad esta ecuacion describe el balance entre las fuerzas inerciales del flujo
(numerador) y la viscosidad (denominador). El nimero de Reynolds es adimensional, y
debe ser calculado para cada tipo de flujo, por ejemplo en un rio parcialmente
confinado, basta con considerar la velocidad y la profundidad media. Cuando el ntimero
de Reynolds es pequefio, las viscosidad domina el movimiento produciendo un flujo
laminar (Fig. 4.7). Por otro lado para un nimero de Reynolds elevado, existe un
predominio de las fuerzas inerciales, resultando un flujo turbulento.

En el caso de un flujo que pasa a través de un cuerpo esférico, estudios experimentales
muestran que el flujo es laminar y no se separa de la superficie de la esfera hasta un
numero de Reynolds de 24. Por encima de este nlimero comienza a aparecer una estela
turbulenta por detras de la particula Fig. 4.8.
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(a)

Figura 4.8. Comportamiento de las lineas de flujo al pasar por una esfera para distintos valores
de numero de Reynolds.

Transporte y sedimentacion a partir de flujos laminares y turbulentos

Los desarrollos teodricos y experimentales discutidos precedentemente se refieren
fundamentalmente al caso de fluidos naturales diluidos (por ejemplo agua) con una
viscosidad dinamica relativamente baja. No obstante, en la naturaleza, resulta mucho
mas interesante su aplicacion al andlisis del transporte y sedimentacidon a partir de
mezclas de agua y sedimento de comportamiento fluido. Estos flujos presentan una
viscosidad aparente mucho mayor a la del fluido hospedante (viscosidad dinamica),
dada por la elevada concentracidon de solidos. Las caracteristicas hidrodinamicas de
estos flujos son mucho mas complejas y dificiles de evaluar.

Conocemos por ejemplo que en flujos con altas concentraciones de sedimentos
(mayores al 20 % en volumen) el efecto de la turbulencia tiende a ser inhibido por la
colisiéon entre las particulas, favoreciéndose el flujo laminar. En la Fig. 4.9 vemos que
en las suspensiones mds concentradas en sedimento tiende a predominar el flujo
laminar, en tanto que aquellas mas diluidas se caracterizan por un flujo turbulento.



Sedimentologia Predictiva Pagina 34
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Figura 4.9. Sintesis de los principales mecanismos de sedimentacion para los flujos gravitativos
de sedimentos. De Lowe 1982.

De acuerdo a la ecuacién de Reynolds sabemos que el desarrollo de un flujo
turbulento se ve favorecido por una alta velocidad y alta densidad total (bulkdensity ),
en tanto que los flujos laminares predominan en el caso de altas viscosidades dindmicas
(o en este caso aparentes). En el caso de una suspension granular, un aumento en la
concentracion incrementa la viscosidad aparente, y como consecuencia la turbulencia
deberia ser inhibida. Debido a que la densidad total también es una funcién de la
concentracion de sedimento, la pregunta es si la viscosidad o la densidad toman
precedencia en controlar la presencia de flujo laminar o turbulento. La respuesta podria
estar en que un aumento en la concentracién puede llevar a la densidad a lo sumo al
doble de la del agua, en tanto que la viscosidad aparente se incrementa en varios
ordenes de magnitud, favoreciendo los flujos laminares.

De la observacion de la naturaleza conocemos que existen flujos turbulentos en
gran escala (mayormente confinados) que son capaces de transportar por turbulencia
gravas de hasta 10 mm. De acuerdo a la Ley de Impacto sabemos que para mantener en
suspension por turbulencia particulas de estas dimensiones necesitariamos corrientes
ascendentes de hasta 1 m/s, condiciones dificiles de igualar en laboratorio. En este caso,
una disminucién en la velocidad hace que este flujo turbulento segregue a la base un
nivel mas viscoso caracterizado por un flujo laminar en un proceso que se conoce como
biparticion de flujo. En realidad el pasaje de flujo laminar a flujo turbulento (o
viceversa) se conoce como transformacion de flujo (ver mas adelante), y es un proceso
que se puede repetir varias veces en la evolucion corriente abajo de un flujo, y cuya
respuesta es un depodsito caracteristico.
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5. Depositacion y transformaciones de flujo (flujos episodicos)

De manera general, la depositacidn a partir de corrientes de densidad episddicas se
relaciona a la progresiva dilucidon corriente abajo del flujo original. Estas progresivas
diluciones llevan implicito un cambio en los mecanismos de sustentacion del sedimento. En
la Fig 5.1 (tomada de Mutti et al., 1996) se muestran los principales tipos de flujo y sus
reologias. A modo de ejemplo, para un flujo gravitativo cohesivo el mecanismo de
sustentacion del sedimento es la cohesion de la matriz, lo que le permite en transporte de
bloques de grandes dimensiones (Fig. 5.2). Si este flujo por dilucion se transforma en un
flujo hiperconcentrado, los bloques de grandes dimensiones serdan segregados a la base
conformando un depdsito residual, en tanto que el resto del flujo continuard su viaje.

Flow types Flow = Sediment Suppﬂl‘t Depositional 2
(present paper) rheology mechanisms * mechanisms
Cohesive debris flow Plastc Madrix sirenghi Cohesive freazing
Matrix strenghi
Plastic {ransitional Large-scala harbulance Caohesive frpazing
Hyperconcentrated flow W fluid] Busyancy Frictional feezing
Dispersive pressure
: Tirbulence Tracticn
Sediment-laden stream-flow Fhuid Hindored seiting i AR
. . ) Large-scale hrbulence Traction
High-density furbidity current Flid Hindered setting Traction camen]
Dispersiva pressure "En-miassa” deposiion
Low-density turbidity current Fluid Turbulence Traction + fall-out

*
From Lowe, 1379; 1962, Nardin ef af, 1979; Mutti, 15822,

Figura 5.1. Principales categorias de flujos episddicos reconocidos en la naturaleza y sus reologias,
estrategias de sustentacion del sedimento y modo de depositacion. De Mutti et al., 1996
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Figura 5.2. Principales estrategias para la sustentacion de las particulas dentro del flujo. Redibujado
de Middleton & Hampton 1976.
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Los cambios en los mecanismos de sustentacion del sedimento se relacionan a saltos
hidraulicos o transformaciones de flujo (flow transformations). En la Fig. 5.3 observamos
un ejemplo de salto hidraulico (hydraulic jmp ) en la transformacion de una corriente
supercritica (Fr>1) en una subcritica (Fr<1), como ocurre cuando abrimos una canilla de
agua sobre una superficie plana. Algo similar ocurre en la transformaciéon de un flujo
laminar (dominado por la viscosidad) en uno turbulento (dominado por inercia, Re >>).

Conservation

of discharge
hy _ u | ‘
hy  u I
| 1
Subcritical I'l Hydraulic
U MNIca
Fre . Supercrtical | | JUTI‘.J
: Fr=1 | | hl 4 l
.-'M-._-._,{‘_'\ |
\::n‘_ S { '_ _Uj .'Ouz L h?

Figura 5.3. Ejemplo de un salto hidraulico, correspondiente al pasaje abrupto entre un flujo
supercritico y subcritico. El mismo corresponde a la descarga de una canilla sobre una superficie

plana. Luego de un corto trayecto se reconoce una expansion en el espesor del flujo, relacionado al
pasaje entre un flujo dominado por la inercia a otro dominado por los efectos de la gravedad.

En la Fig. 5.3 observamos que el agua se mueve inicialmente como una fina ldmina,
pero luego su espesor se incrementa bruscamente a cierta distancia del centro. Agregando
algunas gotas de tinta en diferentes posiciones, resulta sencillo observar que el agua tiene
altas velocidades donde es poco espesa, y velocidades menores donde su espesor se
incrementa. Para la misma descarga de agua hay, por lo tanto, dos tipos de corrientes, una
subcritica y otra supercritica. Entre las dos, donde el espesor del agua se incrementa
repentinamente, se registra un salto hidraulico. Si recordamos, el numero de Froude
relaciona fuerzas inerciales (velocidad) con fuerzas gravitacionales para un flujo
determinado. Consecuentemente, el significado de un salto hidraulico es que un flujo
dominado por la inercia comienza a ser controlado por la fuerza de la gravedad. Otro
ejemplo seria cuando lanzamos un chorro de agua por una manguera verticalmente hacia
arriba. En determinado momento, dependiendo de la velocidad de salida del agua, se
produce un “rulo” después del cual el agua cae por gravedad.

De manera similar, una transformacion de flujo se produce cuando dentro de una
corriente de densidad se produce el pasaje entre un flujo laminar y uno turbulento (o
viceversa, Fig. 5.4). Fisher (1983) indica que las transformaciones de flujo ocurren de
cuatro modos principales : (a) Transformaciones en el cuerpo (body transformation)
ocurren cuando el flujo cambia de laminar a turbulento sin una perdida o adicion
significativa de fluido instersticial. (b) Transformacidn gravitativa (gravity transformation)
ocurre cuando un flujo inicialmente turbulento, cargado de particulas, segrega un flujo
laminar inferior de mayor concentracion, conservando por encima un flujo turbulento mas
diluido. (c¢) Transformacion de superficie (surface transformation) ocurre cuando un flujo
laminar mds denso se transforma en un flujo turbulento por dilucién con el fluido ambiente.
(d) Transformacion por segregacion (elutriation transformation) ocurre cuando el escape de
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fluidos desde un flujo de alta concentracién produce una fase turbulenta mas diluida por
encima.

Type Example

1. Body Transformation Internal Turbulence
- (Middleton, 1970)

Gravity Segregation
(Middleton, 1967,
Postma et al.,, 1988)

Stripping of Sediment
(Hampton, 1972)

Upward-moving fines
in pyroclastic flows
(Fisher, 1979)

Turbulent Flow
3
Laminar Flow

(Modified after Fisher, 1983) @ Elutriation

Figura 5.4. Tipos de transformaciones de flujo de acuerdo a Fisher (1983). Las transformaciones de
flujo implican el pasaje de un flujo laminar a turbulento o viceversa.

Como dijimos anteriormente, las transformaciones de flujo que ocurren durante el
movimiento de un flujo episdédico dado hacia la cuenca, son las que van a posibilitar que
ciertas fracciones granulométricas sean segregadas por el camino dando como resultado
depdsitos mejor seleccionados. Las facies generadas, en su conjunto, por un flujo individual
constituyen un cortejo de facies o un facies tract. El andlisis de los cortejos de facies
relacionados a flujos de avenidas fluviales es muy importante por que este estudio puede
facilitar la prediccion de los tipos de facies (por ejemplo prediccién de la geometria,
espesor, composicion y seleccion de los cuerpos arenosos relacionados). El esquema no es
rigido sino que mas se refiere a un modo de razonar a los depdsitos. Es necesario aclarar
que cada sistema deposicional desarrollara sus propios cortejos de facies dependiendo entre
otras cosas del tipo de material original, del tipo de sedimento presente sobre el fondo de
cuenca, de la fisiografia de la cuenca y de la frecuencia y volumen de los flujos
individuales (relacionado mayormente con la historia tectonica y el clima).

Basicamente, los cortejos de facies son mas faciles de analizar en los flujos de
pequefio volumen y duracion, en donde las facies relacionadas a las distintas
transformaciones de flujo se encuentran en contacto fisico entre si. En flujos de mayor
volumen, las facies integrantes de los cortejos de facies de hallan desvinculadas en el
espacio, haciendo mas dificil su estudio e interpretacion. El concepto de eficiencia de flujo
(flow efficiency) se refiere a la capacidad de los flujos transportar su carga de sedimentos
cuenca adentro (Mutti, et al., 1994, Fig. 5.5). Recientemente (Mutti, et al, 1999), el
concepto de eficiencia ha sido ampliado para incorporar ademas la capacidad de un flujo de
segregar sus poblaciones granulométricas a lo largo de su viaje cuenca adentro, generando
de esta manera facies caracteristicas. Los flujos de baja eficiencia producen un limitado
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nimero de facies inmaduras de limitada extension lateral. Los flujos de alta eficiencia estan
afectados por una serie de saltos hidraulicos y transformaciones de flujo, los que permiten
generar una mayor diversidad de facies (desde las mas gruesas a las mas finas) con buena
seleccion y distribuidas por una extension considerable. De modo general, los flujos que
tienen un alto porcentaje de finos (limo y arcilla) producen cortejos de facies mas
eficientes. Esto se debe probablemente a que un alto contenido de arcillas favorece el
desarrollo de la turbulencia. Como vimos en las secciones anteriores, las corrientes
hiperpicnicas interactuan con el fondo produciendo erosién y/o depositacion, por lo que si
un flujo se mueve sobre un fondo arcilloso no consolidado, la erosiéon e incorporacion de un
volumen importante de finos favorece la aparicion de una fase turbulenta mas diluida y por
lo tanto las transformaciones de flujo. Ademas del tipo de sedimento, la eficiencia de un
flujo depende de otros factores como son la fisiografia de la cuenca receptora y el volumen
y concentracion inicial del flujo original.

En la Fig. 5.5 vemos un esquema de la relacion entre la eficiencia de las corrientes
originarias y el tipo de cortejo de facies resultante (tomado de Mutti ef al., 1994).

ZONADE  ZONA DE TRANSFERENCIA | ZONA DE DEPOSITACION

>
Proximal ~ / Distal Proximal Distal

Erosién ,-'j. : ;
. Arsriticss v Cortejo de facies

desconectado

entrecruzadas -
F& .~ o

(. F

F7-F9 ——

Flujo turbiditico
de baja densidad

INCREMENTO EN LA
EFICIENCIA DEL FLUJO

SIM ESCALAS

Figura 5.5. La eficiencia de un flujo episodico se refiere a la capacidad del mismo para 1) segregar
sus fracciones granulométricas en un mayor numero de facies mejor seleccionadas y 2) a su
capacidad para transportar arena cuenca adentro. Modificado de Mutti et al. 1994.
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ALGUNOS CRITERIOS PARA LA IDENTIFICACION DE LOS PRINCIPALES
DEPOSITOS RELACIONADOS A FLUJOS GRAVITATIVOS EPISODICOS

Depositos de flujos gravitativos cohesivos (cohesive debris flow)

Este tipo de depdsito corresponde a las facies méas inmaduras presentes en la naturaleza.
(fotos 1 y 2). El mecanismo de sustentacion del sedimento en un flujo gravitativo cohesivo
es la cohesion interna de la matriz, por lo que los clastos se mueven como una masa
coherente, y no tienen la capacidad de desplazarse uno respecto del otro. La depositacion
ocurre por congelamiento cohesivo (cohesive freezing) cuando la componente de la
gravedad es inferior al coeficiente de friccion interna del flujo (reologia plastica). El
deposito relacionado muestra una mezcla de todas las fracciones granulométricas, las que
“flotan” en una matriz arcillosa (matrix sostén). Como un dato caracteristico podemos
encontrar bloques de grandes dimensiones que se encuentran con el eje mayor en posicion
vertical, los que a menudo se ubican en la parte superior del depdsito o proyectados por
sobre la superficie. Esto ultimo nos indica que estos bloques no pudieron moverse
libremente para acomodarse con su eje mayor paralelo a la superficie, como seria esperable
por la accion de la gravedad. Otra caracteristica es la ausencia de erosion en la base.

Depésitos de flujos hiperconcentrados (hyperconcentrated flow deposits)

Estos flujos representan una transicion entre una reologia plastica y fluida. Los depositos
son tipicamente matriz sostén, pero al contrario de los depdsitos anteriores la matriz se
compone principalmente de arena gruesa con poca cantidad de finos. Los clastos flotantes
rara vez superan los 15 centimetros de diametro (fotos 3, 4 y 5) y se disponen a menudo
con su eje mayor paralelo a la estratificacion, indicando que los mismos se mueven
independientemente dentro del flujo. Estos depdsitos presentan un aspecto masivo, sin
gradacion o con gradacion normal. La base comunmente es muy erosiva. En la Fig. 5.6
observamos un esquema de la transicion entre un flujo gravitativo cohesivo (A), un flujo
hiperconcentrado (B-C) y una corriente turbiditica de alta densidad gravosa (D).

F3 RESTING ON A RIP-UP
MUDSTONE BRECCIA

——> FLOW DIRECTION

a AMOURED

MUDSTONE CLAST

INJECTION

Figura 5.6. Diagrama ilustrando las diferencias fundamentales entre depositos de flujos gravitativos
cohesivos (A), flujos hiperconcentrados (B y C) y flujos turbiditicos gravosos de alta densidad. La
vinculacidn genética entre los mismos se basa en observaciones de campo. De Mutti 1992.
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Depésitos de corrientes de turbidez de alta densidad gravosas y arenosas (flujos
concentrados)

Los depositos incluyen una gran variedad de facies de arenas medias a gruesas con
estructuras sedimentarias como una laminacion cruda (carpetas de traccion), o estructuras
hummocky isotropicas y anisotrdpicas (fotos 11 y 12), las que se presentan como capas
gradadas con bases erosivas. Los depdsitos de corrientes de turbidez de alta densidad
gravosas (GHDTC) incluyen clastos liticos de hasta 1 cm que flotan en la matriz (fotos 7 y
8). Los depdsitos de corrientes de turbidez de alta densidad arenosos son comunmente
masivos, y presentan clastos de arcilla flotando en una matriz arenosa, con una virtual
ausencia de clastos liticos (fotos 9 y 10). En la Fig. 5.7 observamos un esquema de la
génesis de las carpetas de traccion (de Lowe 1982), en donde la presion dispersiva produce
laminas con gradacion inversa.

Figura 5.7. Esquema para el origen de carpetas de traccion a la base de un flujo turbulento de alta
densidad (de Lowe 1982).

Es importante destacar que recientemente una gran proporcion de estas facies han sido
reinterpretadas como carga de lecho asociada a flujos hiperpicnicos de larga duracion.
Consecuentemente, es posible que gran parte de las facies interpretadas como carpetas de
traccidon, o distintos tipos de dunas (HCS anisétropo y climbing dunes) pertenezcan en
realidad a esta categoria, dotando al modelo de un especial poder predictivo. Estos tipos de
facies seran discutidos mas en detalle a lo largo del curso.

Depositos de corrientes de turbidez de baja densidad
Comunmente se componen por capas gradadas de arenas medias a finas, dispuestas con
base neta levemente erosiva, con marcas de flujo a la base. Las arenas pueden aparecer



Sedimentologia Predictiva Padgina 4

masivas, o presentar estructuras sedimentarias incluyen hummock isotropico, laminacidn
paralela de alto régimen y climbing ripples. En el techo de las capas es comun reconocer
una modificacion por ripples de ola (sobre todo en depositos someros). Las arenas
presentan buena seleccion, pudiendo presentar clastos de arcilla en la base.

En la Fig. 5.8 se presenta una sintesis de las principales caracteristicas (velocidad,
concentracion, tipo de sustentacion y relacion espesor de flujo/deposito) correspondientes a flujos
hiperconcentrados, concentrados y turbiditicos (de Mulder & Alexander 2001). Puede notarse como
mientras que para los flujos hiperconcentrados resulta fundamental el efecto de la matriz y la
colisién intergranular, los flujos concentrados estdn dominados por la colisidn intergranular.
Asimismo, los flujos turbiditicos se inician cuando la turbulencia toma un rol preponderante.
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Figura 5.8. Velocidad, concentracion, tipo de sustentacion y relacion espesor de flujo/depdsito para
flujos hiperconcentrados, concentrados y turbiditicos (de Mulder & Alexander 2001).
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6. Algunos conceptos basicos sobre el movimiento de flujos turbulentos
episodicos

El tomar en cuenta a las corrientes subacueas de alta concentracion que se
mueven en contacto con el fondo nos permite entender de alguna manera la erosidon
submarina y algunos de sus efectos que veremos mas adelante como son la carga de
sedimento (bulking) y la ignicidn (ignition). El movimiento de estas corrientes de
densidad es similar a las corrientes turbiditicas de aguas profundas, conformada por un
flujo en el que se reconocen tres secciones: cabeza (head), cuerpo (body) y cola (tail)
Fig. 6.1.

{€) Coarse load
f?’ Fine load

Figura 6.1. Elementos basicos constituyentes de un flujo turbiditico de tipo episddico (De
Pickering et al., 1989).

De modo general, la cabeza representa la zona de interaccion entre el fluido en
movimiento (en el cuerpo) y el agua de la cuenca, el que da como consecuencia una
intensa turbulencia con “vortices” de corriente mas diluida que se mueven hacia atras
por encima del cuerpo y lo retroalimentan (por lluvia de finos). Una condicidon
indispensable en todo flujo turbulento episddico es que todo el material en la cabeza
debe ser puesto en suspension y volcado sobre el cuerpo. Esto limita el tamafio textural
de los materiales, los que rara vez superan a las pequefias gravas.

En la Fig. 6.2 vemos un esquema de un cuerpo (turbidita) de densidad 81 que se
desplaza en un medio de densidad 82. Cualquiera que intente moverse dentro del agua
notard que existe una resistencia que se relaciona a la mayor presion que se genera en el
frente del movimiento. Esta alta presién tiene dos modos de resolverse, uno seria
desplazando la columna de agua hacia arriba, aunque esto es solo posible en pequefios
volumenes de agua. La segunda manera es produciendo una corriente de retorno desde
la zona de la cabeza (con mayor presidon) hacia la zona de menor presién que se genera
en la cola (flecha blanca). La existencia de esta corriente permite que los finos puestos
en movimiento por la turbulencia en la cabeza lluevan constantemente sobre el cuerpo
manteniendo la densidad de la corriente de turbidez. Para que una corriente de turbidez
pueda seguir su viaje por grandes distancias es necesario que la cabeza sea
constantemente alimentada por el cuerpo, para ello el cuerpo debe moverse con mayor
velocidad que la cabeza. Estudios experimentales muestran que la relacion de velocidad
entre el cuerpo y la cabeza de las corrientes de turbidez es aproximadamente de 1.16
(Kneller & Buckee, 2001).
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Figura 6.2. Esquema conceptual para el movimiento de un flujo turbiditico episddico. El avance
de la turbidita hace que el agua deba ser desplazada hacia atrds, por lo que se origina una
corriente de retorno. Los materiales puestos en suspension en la cabeza llueven sobre el cuerpo
y contribuyen a mantener la densidad del flujo.

La cola del flujo turbiditico se integra por el material mas diluido que partiendo
de la cabeza no consiguid ser reincorporado por el cuerpo. Existe una situacion ideal
que permitiria explicar de que manera las corrientes turbiditicas consiguen viajar
grandes distancias (hasta varios cientos de kilometros, en el caso de la turbidita del
Grand Banks, en noviembre de 1929 en Terranova, mas de 400 km) sin producir una
marcada erosion ni depositacion. Esta situacion se denomina autosuspension (Bagnol,
1962), que corresponde a una situacion de equilibrio entre la energia gravitacional que
produce el movimiento del flujo y la energia disipada por la friccion con el medio. En
otras palabras, (1) el exceso de densidad dado por el sedimento en suspencion mueve el
flujo (2) el flujo produce friccion y turbulencia, y (3) la turbulencia mantiene el
sedimento en suspension, y asi sucesivamente.
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Figura 6.3. La autosuspension constituye un delicado balance energético entre la pérdida de
energia sufrida por friccion con el fondo y la energia gravitacional obtenida de la incorporacidon
de materiales erosionados en el fondo. De Middleton 1976.
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En la Fig. 6.4 vemos un esquema de la cabeza y el cuerpo de una corriente de
turbidez, con su correspondiente perfil de velocidad. Dado que la corriente subacuea
sufre friccion tanto en su base como en el techo, el perfil de velocidad debe mostrar un
maximo en algin punto dentro del flujo. La fuerza que mueve la corriente de turbidez
estd dada por hAdg sen o donde h es la altura del flujo, A4S es la diferencia de densidad
entre el flujo y el medio, g es la gravedad, y « es la pendiente del fondo.
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Figura 6.4. Esquema de la cabeza de una corriente de turbidez, donde se observan los vortices
de articulacion entre la corriente principal y la reversa.

En realidad la situacion de autosuspension constituye un caso particular de un
numero de distintas posibilidades. La autosuspension constituye en realidad un umbral,
debajo del cual la corriente se disipa y deposita. Por encima del umbral de la
autosuspension la corriente entra en un estado de ignicion (ignition) (Parker, 1982),
aumentando su volumen y concentracién. Para explicarlo en otras palabras,
consideremos una corriente turbiditica continua de longitud infinita, fluyendo sobre un
fondo con una pendiente &, la que es uniforme en el espacio pero libre para variar en el
tiempo. Asumimos para esta corriente una velocidad y concentracion inicial igual a Vo y
d¢ la que se mueve sobre un substrato no consolidado compuesto por materiales de un
grosor Ds, similar al transportado por la turbidita. Que va a ocurrir entonces con esta
corriente 7. Como vimos anteriormente el material puesto en suspensiéon por la
turbulencia en la cabeza llueve continuamente (decanta) sobre el cuerpo, manteniendo la
concentracion del flujo. Si la corriente no es lo suficientemente rapida, puede que la tasa
de sedimento puesto en suspension por turbulencia en la cabeza sea menor que la tasa
de decantacidn en el cuerpo, generdndose un deposito. Esto hace que la corriente pierda
sedimento y como consecuencia concentracion, haciendo que la fuerza propulsora por la
gravedad (dada por hAdg sen a) disminuya sensiblemente (y por ende la turbulencia
generada) en una corriente que tiende a desaparecer.

Supongamos ahora que la tasa de material puesto en suspension en la cabeza por
turbulencia es mayor que la tasa de decantacién en el cuerpo. La corriente incorpora
mas y mas sedimento por lo que la concentracion 8 y la fuerza propulsora (hAdg sen )
aumentan. Esto hace que la corriente acelere incorporando mas sedimento en un ciclo
retroalimentado, permitiendo el desarrollo de corrientes altamente erosivas (por carga
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de sedimento o bulking) de alta velocidad. La expresion de campo mds clara de la
ignicion es probablemente la presencia de clay chips y de organismos de ambiente
litoral removilizados hacia aguas profundas. Otros indicios lo proveen la presencia de
capas con poblaciones granulométricas ausentes, como puede ser por ejemplo una capa
de arena fina con restos de moluscos que contienen “flotando” rodados fluviales. Esto
ultimo sugiere una corriente de origen fluvial de alta densidad que cargd gran cantidad
de sedimentos arenosos durante su pasaje por la zona litoral.
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7. EL ANALISIS DE FACIES

FACIES, SECUENCIAS Y ASOCIACIONES DE FACIES: DEFINICIONES

El termino Facies fue introducido a la literatura geologica por N. Steno en 1669
para designar al aspecto global de una parte de la superficie de la tierra durante un
cierto intervalo de tiempo geologico. En este concepto no solo se incluian los
sedimentos depositados en el intervalo, sino que se incluian ademas los periodos y areas
de denudacion.

El uso moderno de este término se debe al gedlogo suizo Gressly, quien en 1838
publico la primera parte de su trabajo en los montes Jura de Suiza. Gressly desarroll6 el
concepto siguiendo lateralmente cada unidad estratigrafica por toda la extension que le
fue posible, con el objeto de estudiar todos sus cambios. En este sentido, descubrid
importantes variaciones dentro de las unidades en el sentido horizontal, tanto en la
litologia como en el contenido paleontologico. Gressly expresa en dos hechos las
modificaciones que denomina facies o aspectos de una unidad estratigrafica: (1)
determinado aspecto litoldgico (facies) de una unidad estratigrafica se encuentra
vinculado en todo lugar con la misma asociacion paleontologica, y (2) las asociaciones
de géneros y especies fosiles comunes en otras facies son invariablemente excluidas.
Gressly interpreta a estos cambios de facies como causados por cambios en el ambiente
deposicional, como los observados en los océanos actuales.

El gedlogo francés Prevost (1838) arribd paralelamente a conceptos similares,
apuntando que, asi como hoy se depositan diferentes tipos de sedimentos al mismo
tiempo, es posible distinguir en el registro geoldgico distintas "formaciones" (facies)
para la misma "época", e idénticas "formaciones" (facies) en distintas "épocas".

Resulta evidente que la idea original de facies vinculaba estrechamente a los
elementos litologicos y faunisticos, sin que se estableciera una clara diferencia entre los
conceptos lito y bioestratigrafico. Oppel (1856-1858) descubrio que no todos los fosiles
tenian el mismo valor para las correlaciones estratigraficas, elaborando el concepto de
Biozona y fosil guia. Esta es la primera distincion efectuada entre una facies y una
biozona.

Mojsisovics (1879) denomina como isOpicas a las facies idénticas desarrolladas
en tiempos distintos y heterdpicas a las facies distintas generadas al mismo tiempo.

Tal vez uno de los mas importantes avances al concepto de facies es el brindado
por J. Walther en 1894, quien defini6 a una facies como "la suma de todas las
caracteristicas primarias de una roca sedimentaria". Walther introdujo ademas el
concepto de cortejo de facies ("facies tract"), definiéndolo como un sistema de facies
distintas (heteropicas) interconectadas y genéticamente relacionadas, donde se incluyen
ademads las areas de erosion de donde estas facies provienen. El mas conocido de los
aportes de Walther a la concepcion moderna de facies es la interpretacion de los
cambios verticales. A este respecto expresaba que las facies localizadas en una sucesion
vertical concordante fueron depositadas por la migracion de ambientes geograficos
adyacentes. Esta ultima concepcion representa un avance hacia el concepto moderno de
la secuencia y el modelo de facies de Walker (1979; 1984).
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Moore (1949) definia a una facies sedimentaria como a "una parte arealmente res-
tringida de una determinada unidad estratigrafica, la que muestra caracteristicas
significativamente distintas de aquellas de otra parte de la unidad". Es de destacar la
introduccion del termino "facies sedimentaria" como una manera de limitar el uso del
término "facies", el que se habia utilizado reiteradamente en otras disciplinas de las
geociencias, principalmente hacia fines del siglo IXX y principio del XX. En esta
definicion no queda absolutamente clara la diferencia entre una facies y una unidad
estratigrafica.

En 1958 C. Teichert publica una importante sintesis del desarrollo del concepto,
definiendo a una facies como "la suma de todas las caracteristicas primarias de una roca
sedimentaria a partir de las cuales se puede inducir su ambiente de depositacion",
agregando que una facies no es un tipo de roca, sino algo que la roca tiene. Teichert
puntualizaba ademds que "El termino facies debe ser usado como un término es-
trictamente descriptivo, referido a las caracteristicas primarias litoldgicas y/o
paleontoldgicas de una roca sedimentaria. La interpretacion ambiental es el fin altimo
del estudio de facies, pero un ambiente no es una facies. El produce facies. Las
interpretaciones siempre estan sujetas a cambios, y las facies que indican un ambiente
litoral para un observador pueden sugerir a otro un ambiente continental (eodlico). De
esta manera, términos como facies litorales y facies eolicas no tienen sentido, o al me-
nos resultan ambiguos y sujetos a interpretaciones erroneas..." (Teichert, 1958; pp.
2739-2740).

Teichert clarifica el concepto en dos aspectos (1) una facies, segun su criterio, no
es un cuerpo de roca, sino el conjunto de sus caracteristicas primarias, y (2) el caracter
de herramienta de la facies para las determinaciones paleoambientales, si bien es
erroneo que una sola facies nos pueda indicar el ambiente deposicional.

Mas recientemente Walker (1984; pp 1) expresaba "La subdivision de un cuerpo
de roca en sus facies constituyentes (o unidades de aspecto similar) es esencialmente un
procedimiento de clasificacion, y el grado de esta subdivision debe estar dado
fundamentalmente por los objetivos del estudio" "
depende solo del objetivo del estudio, sino ademas del tiempo disponible y de la abun-
dancia en los cuerpos de rocas de estructuras fisicas y bioldgicas" "..las facies pueden
ser siempre recombinadas en el laboratorio, pero una grosera subdivision de campo no
podré ser redefinida en el laboratorio."

El principal aporte de Walker (1979; 1984) es sin lugar a dudas la instrumentacion
de un método de andlisis paleoambiental, basado principalmente en el establecimiento
de la secuencia de facies local, y su comparacion con modelos de facies, construidos de
acuerdo a generalizaciones de secuencias de facies de ambientes sedimentarios simi-
lares conocidos. Walker definia a un modelo de facies como "un resumen general de un
ambiente sedimentario especifico..." (pp 5). La base del razonamiento se basa en tres
postulados: (1) Existen hoy en la superficie de la tierra un niimero finito de ambientes
sedimentarios, (2) existe un nimero finito de facies sedimentarias recurrentes en el
tiempo y espacio a través del tiempo geoldgico, y (3) hay, y siempre hubo un nimero fi-
nito de ambientes sedimentarios, los que depositan facies sedimentarias caracteristicas,
las que pueden ser clasificadas en varios modelos ideales (Selley, 1978). La base para la

.. la escala de la subdivision no
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construccion de la secuencia local de facies es determinar la sucesion ideal de facies te-
niendo en cuenta que los contactos entre estas sean gradacionales.

Si bien esta metodologia de trabajo se ha utilizado reiteradamente en los ultimos
aflos, ha recibido criticas, principalmente respecto de (1) la gran cantidad de modelos
necesarios, tal vez tantos como los ambientes sedimentarios existentes y (2) la
necesidad de incorporar al analisis paleoambiental a pardmetros muy importantes, como
lo son la geometria de los cuerpos sedimentarios y la jerarquia de superficies de
contacto (Miall, 1980; 1987; 1988).

A los fines del andlisis de facies, se propone la definicion de facies de Teichert
(1958) modificada, considerando a una facies como a la suma de las caracteristicas
primarias de un cuerpo de roca sedimentaria, relevantes para analizar sus
condiciones hidrodindmicas de depositacion. Dentro de las caracteristicas primarias se
incluye la litologia, textura, estructuras sedimentarias, contactos, geometria, contenido
paleontoldgico, color, etc. El agrupamiento natural de las facies asi definidas en un
marco tridimensional constituyen las asociaciones de facies. De esta manera, una
asociacion de facies puede definirse como un agrupamiento tridimensional de facies
genéticamente relacionadas, las que pasan concordantemente de unas a otras, y ge-
nerada por la migracion del sistema deposicional. La expresion vertical de la aso-
ciacion de facies constituye una secuencia de facies, o una asociacidon vertical de
facies.
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La depositacion como un balance de masa

Las sucesiones sedimentarias se componen de unidades elementales de
sedimentacion o estratos. Del analisis detallado y objetivo de sus caracteristicas
depende una acertada aproximacién a los mecanismos de sedimentacion y sus
ambientes relacionados. La clave del éxito en el andlisis paleoambiental esta en una
lectura racional de la informacidn contenida en las rocas (con nuestras limitaciones en
el conocimiento) y de ver a las rocas como son y no como nosotros queremos que sean.
Debemos resaltar que los estudios sedimentologicos y estratigraficos efectuados en base
a afloramientos y coronas (nucleos) no pueden ser mejores que el analisis individual de
las capas, ya que estas constituyen la base de todo el modelo. El primer paso en el
analisis de un deposito estd en entender que el volumen depositado en una unidad de
espacio es igual a la diferencia entre el volumen de sedimento entrante mas el volumen
de roca erosionada en esta area menos el volumen saliente (Fig 7.1):

superficie previa al depésito
IIIlrlIIIIIIIIIIIIIIIIIIIIIIIIIII

Ve }

Vd = (Vi + Ve) - Vs

Vd : volumen depositado
Vi : volumen de sedimento en el flujo entrante

Figura 7.1: La depositacion como un balance de masa. El volumen depositado en un area dada
es igual al volumen entrante mas el volumen erosionado menos en volumen saliente.

De la Fig. 7.1 podemos entender que la depositacion puede coexistir con la
erosion, y que el volumen erosionado puede ser a veces mucho mayor que el depdsito
preservado. Situaciones particulares corresponden a :

Vi= Vs : Esta situacion se denomina “bypass”

Ve > Vd : Esta situacidn caracteriza a las zonas de aporte y transporte (ver mas
adelante). Note que como consecuencia Vs > Vi

Ve =0 : Esta situacion caracteriza a las zonas depositacionales (ver mas adelante).

El mismo razonamiento que con los volimenes puede aplicarse a la textura y
tipo de sedimento (Fig. 7.2).
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superficie previa al depésito
llllrllllllllllllllllllllllllllll

!
A,B, C S{e (B) Sd "A B,C,D
i ----../\/\J\.‘

Si : Sedimento entrante
Se : Sedimento erosionado
Sd : Sedimento depositado
Ss : Sedimento saliente

Figura 7.2: Ejemplo de interaccién del flujo sobrepasante con el sustrato. Note que el
flujo saliente se enriquece en la composicion de los materiales erosionados (D) mientras que se
empobrece de aquellos depositados en el area (A).

Esto es, si tenemos una corriente entrante con un volumen de sedimentos de
composicion X1 compuesto por las fracciones texturales A, B y C, este contenido en
sedimentos serd modificado durante su transito por nuestra area elemental en
composicion, textura y volumen dependiendo en la cantidad de sedimento erosionado y
depositado. Por ejemplo, consideremos un flujo entrante (Si) que transporta sedimentos
liticos compuestos por cantidades proporcionales de gravas (A), arenas (B) y arcillas
(C), el que irrumpe sobre un sustrato compuesto por fango calcareo (D). El volumen de
fango calcéreo erosionado (SeD) pasara a formar parte del flujo saliente (Ss) por lo que
este modificard parcialmente su contenido litologico. De la misma manera, si
depositamos un volumen de gravas (SdA), vemos que el flujo saliente saliente se
empobrecera progresivamente en las fracciones mas gruesas. Una de las consecuencias
de este proceso de intercambio entre el flujo originario y el sustrato puede ser que la
composicion y contenido fosilifero cambie regionalmente a lo largo de una misma capa.
En el Grupo de Santa Liestra en el Eoceno de los Pirineos (similar al ejemplo de
mostrado en la Fig. 7.2) una misma capa se compone en sus depositos proximales por
elementos fluviales, en tanto que en las zonas distales se compone por calizas gradadas
de grano fino. Teniendo en cuenta este hecho, las correlaciones y los estudios de
proveniencia basados en la petrografia de los depositos deben efectuarse con suma
precaucion.
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8. Aspectos generales de la sedimentacion en medios edlicos

De la misma manera que los procesos marinos “normales” (mareas, olas y

corrientes de fondo) modifican y redepositan los sedimentos acumulados por corrientes
gravitativas en el medio marino, los procesos edlicos en el medio subaéreo a menudo
modifican y redepositan grandes volumenes de sedimentos arenosos movilizados en un
principio por corrientes fluviales efimeras en zonas aridas y semidridas.
Corrientemente en numerosos libros de texto el capitulo sobre la sedimentacion edlica
comienza con una revision de la ubicacién de los grandes desiertos, y una descripcidon
de los tipos principales de megaestructuras edlicas (dunas barjanoides, en estrella, etc.)
tan importantes para la geomorfologia pero poco relevantes para el reconocimiento y el
estudio de los procesos edlicos en ambientes fosiles. A menudo en nuestras sucesiones
no tenemos grandes desiertos sino una intercalacion de procesos edlicos con otros
procesos (procesos fluviales y de decantaciéon en aguas calmas) los que suelen ser
dificiles de reconocer. Otro problema se refiere a que la presencia de megaestructuras
no es diagnodstica de la sedimentacion edlica, sino comun ademds a otros ambientes
sedimentarios (depositos mareales, deltaicos y fluviales).

Es o no edlico ?

Las estructuras diagnosticas y el analisis de facies mdas util para el
reconocimiento de los procesos edlicos en el ambiente fosil provienen principalmente
de los trabajos de Hunter (1977) y Fryberger & Schenk (1988). Hunter (1977)
trabajando sobre depositos edlicos actuales, reconocid en el paisaje eolico la existencia
de tres tipos de superficies (Fig. 8.1).

Rippled surtace

<N \W\ .

[\\ SN Shptace with valanches
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[ Smooth surfoce
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Fig. 8.1: Block diagrama esquematico de parte de una duna transversal sinuosa, mostrando la
ubicacion de las superficies con ondulitas, lisas, y con avalanchas (de Hunter 1977)

1) superficies horizontales o inclinadas con formas de fondo o “ripples”
2) Superficies inclinadas con deslizamientos gravitativos u avalanchas
3) superficies lisas al pi¢ de las anteriores

Cada una de estas superficies responde a la acciéon de un proceso determinado. En
general, en el ambiente eolico se pueden reconocer:
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A) Procesos tractivos y de traccion-decantacion (traccion-grainfall). Caracterizados
principalmente por la presencia de “ripples” eolicos. El resultado son niveles
laminados con laminacidn traslacente subcritica.

B) Procesos gravitativos. Dado por el avalanchamiento de arena en el sotavento de las
dunas, proceso conocido como flujo de arena (“sandflow” o “grainflow”, segun los
autores). El resultado son niveles lenticulares y cadticos internamente masivos,
incluyendo la fraccion granulolmétrica mas gruesa

C) Procesos de decantacion (grainfall). Dado por la lluvia de arena (o “grainfall”) hacia
el frente de avance y pi€¢ de las dunas. Este proceso ocurre a menudo en asociacion
con el avalanchamiento en el frente de duna. El resultado son niveles arenosos
masivos.

Procesos tractivos y de traccion-decantacion

Como se expresara precedentemente, estos procesos dejan como consecuencia la
formacion de formas de fondo de “ripples”. Los “ripples” eolicos puramente tractivos
son a menudo erosivos o no deposicionales, por lo que para que ocurra depositacion, el
balance de masa debe ser positivo, y un cierto volumen de material debe ser provisto al
sistema, a menudo por decantacidén o grainfall. Los ripples generados de esta manera,
depositan durante su migracién un tipo de estructura sedimentaria caracteristica, la que
permite diagnosticar por si sola a los procesos edlicos. Si alguien observa
detenidamente la superficie de un “ripple” edlico actual, notard que el grano mas grueso
de la arena se ubica en la cresta, mientras que en los senos se dispone el grano mas fino.
Esto se debe a que el aire (en razén a su baja viscosidad, entre otros pardmetros) es uno
de los medios mas selectivos en la naturaleza. Otra caracteristica de los “ripples”
eolicos es que poseen una baja amplitud en relacion a su longitud de onda. Esta tltima
particularidad hace que las estructuras sedimentarias resultantes de la migracion de
estas formas de fondo carezcan a menudo de caras de avalancha, al contrario de los que
sucede en la mayoria de los “ripples” subacueos.

Como consecuencia, los “ripples” edlicos depositan durante su migracién ldminas
paralelas o subparalelas de bajo angulo, con espesores promedio de entre 0,1 y 5 cm,
las que internamente muestran gradacion inversa (Fig. 8.2). El espesor de estas laminas
a menudo depende de la tasa de adicion de material por grainfall.
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Fig. 8.2. Esquema de la relacidn entre las ondulitas edlicas y la laminacion traslacente subcritica
(Hunter 1977), caracterizadas por la presencia de ldminas con gradacidn inversa (de Fryberger
& Schenk, 1988).
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Esta estructura se conoce como laminacidn traslacente subcritica (subcritically climbing
translatent strata). Debido a sus reducidas dimensiones, esta estructura permite
reconocer el ambiente edlico inclusive en coronas. En los senos de los ripples edlicos se
acumulan corrientemente las fracciones de arena mas finas y limos. Estos limos poseen
cargas eléctricas lo que hace que este depdsito adquiera una diagénesis temprana. Estas
bandas mas limosas se reconocen en el contacto entre las distintas ldminas de la
laminacidn traslacente subcritica, conformado una estructura que se conoce como “pin
stripe lamination” (Fig. 94, Fryberger & Schenk, 1988).

Procesos gravitativos y de decantacion (grainfall)

Los procesos gravitativos se reconocen generalmente asociados a la migracion del
frente de las megaestructuras o dunas por efecto de la traccion (Fig 8.3). La arena mas
gruesa es transportada por traccidn (ripples erosivos o no deposicionales) a lo largo del
barlovento hasta alcanzar la cresta de la duna. A consecuencia de la zona de baja
velocidad o sombra hidrodinamica producida como resultado del encuentro entre los
vientos principales y aquellos relacionados a la separacion del flujo (Fig. 8.3), las
arenas son forzadas a acumularse inmediatamente por debajo de la cresta. Esto provoca
una situacion de inestabilidad gravitativa, ya que el sotavento de formas arenosas
subaéreas se vuelve altamente inestable cerca de los 34° de inclinacion. Como
consecuencia, el sotavento comienza a ser afectado por deslizamientos gravitacionales
de distinto tipo, los cuales tienden a rectificar el perfil de equilibrio. Los tipos de
deslizamientos mds comunes constituyen estructuras sedimentarias relacionadas a
“sandflow” o “grainflow”, las cuales se componen por conos lobulados hacia la base,
con su apice cerca de la cresta (Fig. 8.4).
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Fig. 8.3: Principales elementos que contribuyen a la generacion de avalanchas y lluvia de granos
en el frente de avance de una duna edlica tractiva, o duna de sandflow.

La geometria y caracteristicas del relleno de estos “conos” varian de acuerdo a su
posicion dentro del perfil del frente de la duna. Asi, en las zonas apicales se reconocen
cicatrices concavas hacia arriba. A medida que descendemos en el perfil de la duna
pasamos a geometrias biconvexas para terminar hacia el pi¢ con formas de base plana y
techo convexo. Estas estructuras de avalancha constituyen gran parte del frente de las
dunas (Fig 8.4).
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Figura 8.4: Principales caracteristicas internas de los depdsitos lobulados asociados a sandflow.
Note como la forma del deposito varia de acuerdo a su posicion en el frente de avalancha. Las
zonas blanquecinas que separan a los conos se integran por depositos de lluvia de granos o
grainfall. De Hunter, 1977.

Las estructuras de avalanchamiento internamente se integran por las arenas mas gruesas
presentes en el sistema, las cuales aparecen masivas. Estas arenas lobuladas se
encuentran separadas por depdsitos arenosos generalmente mas finos, de aspecto
masivo, relacionados a la lluvia de granos (“grainfall””) desde la cresta de la duna.

Procesos eolicos actuales y fosiles

El andlisis de facies de depdsitos eodlicos antiguos presenta algunos problemas derivados
de la inexistencia de cuencas sedimentaria que al presente estén siendo objeto de
acumulacién eodlica, al menos con los espesores reconocidos en los depdsitos fosiles
(Brookfield 1984). Mas atn, la mayoria de los depositos edlicos actuales se disponen
sobre depositos aluviales cuaternarios, y son de edad holocena (Wilson 1973).
Adicionalmente, pareciera que estos depositos y sus formas de fondo no estan en
equilibrio con los patrones de vientos actuales (Wilson 1973). Las formas de fondo y
estructuras sedimentarias relacionadas reconocidas por Hunter (1977), las cuales son
utilizadas para identificar procesos edlicos en ambiente fosil, surgieron del analisis de
pequetias dunas costeras actuales en Padre Island, Texas y en Tenmile Creek y Hunters
Cove en la costa de Oregon. Los cortes de dunas de McKee (1966) y McKee & Moiola
(1975), usados a menudo para interpretar sucesiones de dunas fosiles, fueron realizados
en trincheras en pequefias dunas de yeso recientes, estabilizadas por lluvias ocasionales.
Consecuentemente, los depdsitos eolicos fosiles suelen presentar caracteristicas y tipos
de facies que no son facilmente comparables a las acumulaciones actuales. Una de estas
diferencias se refiere al dngulo de inclinacion del frente de avalancha de las dunas
fosiles, las cuales en ocasiones suelen presentar angulos inferiores a los 20-24°
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(Fryberger et al., 1979; Irmen & Vondra, 2000), esto es, por debajo de la inclinacién
critica necesaria para producir el sandflow.

Depésitos edlicos de bajo angulo

Fryberger et al. (1979) describieron y analizaron en detalle el origen de depdsitos
arenosos de origen eolico, con inclinaciones maximas de 20°, denominados como
mantos de arena o sand sheets. En el caso estudiado, estos depdsitos constituyen
acumulaciones actuales de pocos metros de espesor, las cuales se extienden por unos
710 km2 sobre el fondo del San Luis Valley, Colorado, ubicandose por sobre mas de 9
km de depdsitos aluviales. La ausencia de dunas con superficies de avalanchamiento es
atribuida a una depositacion relacionada a cambios en la velocidad del viento asociadas
a una separacion del flujo. Estos autores reconocen dos tipos de depdsitos de bajo
angulo, denominados como sets de tipo a y b. Los sefs de tipo a integran laminas
depositadas por una Unica tormenta de arena, y presentan relativa buena seleccion. Los
sets de tipo b, por otra parte, son el resultado de periodos alternantes de erosion y
depositacion durante los cuales los materiales mas gruesos con concentrados hacia las
crestas de la ondulitas eolicas, constituyendo ondulitas granulares (granule ripples,
Bagnold 1941; Sharp 1963), los cuales presentan un aspecto acorazado (Fryberger et
al., 1992). Los depdsitos son tipicamente bimodales, no obstante, ambas fracciones
granulométricas muestran individualmente buena seleccion. Estos depodsitos de sand
sheets corresponden a zonas proximales de depdsitos edlicos de alto angulo (presentes
en el Great Sand Dunes National Monument), por lo que los autores interpretan que
corresponden a depositos marginales de dunas edlicas.

Dentro de los depdsitos de sandsheets, Nielson & Kocurek (1986) describen en el
campo de dunas actuales de los Algodones (California) las caracteristicas internas de
formas arenosas de bajo relieve, las cuales migran sin desarrollar caras de avalancha.
Estas formas de fondo, conocidas como zibars, muestran un espaciamiento de hasta
400 metros, y espesores maximos de 10 metros, y se conocen en los desiertos de Ténéré
(Nigeria), Great Eastern Erg y Erg Oriental (Argelia), Rub’ al Khali y Nefud es Sirr
(Arabia Saudita), Desierto de Sinai (Israel) y Skeleton coast (Namibia). Internamente se
componen por arenas laminadas, mas gruesas (0,1-1,0 mm) que las dunas
convencionales (0,1-0,3 mm), presentando asimismo una peor seleccion. Las
laminaciones presentan bajo dngulo, hasta un méaximo de 15°, y se relacionan a la
migracion de ondulitas edlicas. Estos autores reconocen asimismo depositos de zibar
(relacionados al frente de avance de las formas de fondo, con inclinaciones de entre 5 y
15°) e interzibar (ubicados hacia el pie de duna y en las interdunas, compuestos por
arenas laminadas subhorizontales). Nielson & Kocurek (1986) indican que los depdsitos
de interzibar poseen un grano mas grueso de los de zibar, y que normalmente,
relacionados a la migracion de estas formas, los sets muestran un apilamiento limitado
por superficies de truncacion de bajo angulo. Si el dngulo de escalonamiento es bajo,
estos autores sugieren un apilamiento de los depdsitos de interzibar conformando sets
amalgamados con laminaciéon de bajo angulo (inferior a 5°) e integrados por arenas
medias a gruesas. Los depdsitos de zibar, por su parte, tendrian menores posibildades de
preservacion. La ausencia en estas dunas de caras de avalancha es atribuida
tentativamente por los autores a una consecuencia de la mayor granulometria de las
arenas.
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Dunas de Grainfall

Los depdsitos analizados en afloramientos (y localmente coronas) de sucesiones edlicas
fosiles pertenecientes a las formaciones Tordillo, Mulichinco, Avilé, Troncoso
(Jurasico y Cretacico de la Cuenca Neuquina, Argentina) muestran marcadas
similitudes con los descriptos precedentemente, por lo que podrian interpretarse como
sand sheets. No obstante, estos depdsitos revelan la existencia de intervalos recurrentes
de areniscas laminadas con angulo y espesor creciente, separadas por superficies de
truncacion de bajo angulo. Tipicamente, estos intervalos muestran espesores de entre 2
y 8 metros, y se inician con un intervalo basal de hasta 2 metros constituido por
areniscas finamente laminadas (en general las laminas son inferiores a los 2mm) las
cuales aparecen subhorizontales a con una inclinacién inferior a los 5°. Sobre este
intervalo basal, las ldminas comienzan a incrementar rapidamente (a lo largo de hasta 1
metro de espesor) su angulo de inclinacidn y espesor individual hasta alcanzar los 20° y
hasta 3 cm de espesor. Este intervalo superior puede alcanzar, con pocas variaciones,
hasta 5 metros de potencia, donde es truncado y sucedido por arenas finalmente
laminadas del intervalo basal subsiguiente. Estas repeticiones ciclicas son aqui
interpretadas como el resultado de la migracidn lateral de dunas de lluvias de grano (o
grainfall dunes), retomando un término utilizado por Kocurek er al. (1992) para
protodunas dominadas por lluvia de granos relacionadas a expansion de flujo. Si bien
existen similitudes con los depodsitos de zibar descriptos con anterioridad, los cuerpos
de dunas de grainfall parecen ser de mayor extension y grano mas fino. En la Fig. 8.5 se
indican las principales caracteristicas de los depdsitos relacionados a la migracion de
dunas de sandflow, y su comparacion con aquellos relacionados a dunas de grainfall.
Conceptualmente, las dunas de sanflow se desarrollarian en un medio dominado por
procesos edlicos mayormente tractivos, en donde la decantacion (o grainfall) estaria
localizada inmediatamente hacia el frente y pie de duna, y relacionada a la erosion
desde la cresta de los materiales mas finos. Los materiales mas gruesos, reconcentrados
en la cresta, se moverian hacia la base a consecuencia de la gravedad (sandflow)
manteniendo la inclinacion critica. Las dunas de grainfall, por otra parte, indicarian la
existencia de procesos de grainfall regionales (vientos sucios).
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Figura 8.5. Comparacion de las principales caracteristicas de depdsitos asociados a dunas de
sandflow y de grainfall en vistas paralela (A) y perpendicular (B) a la direccion de los
paleovientos. Note como en los depdsitos del frente de avance de las dunas de sandflow
(izquierda) predominan las estructuras gravitacionales, mientras que en las dunas de grainfall
(derecha) predominan los depositos relacionados a la migracion de ondulitas eolicas.
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Al contrario de las dunas de sandflow, donde los materiales son transportados por
traccion hacia la cresta, en estas dunas existe una importante acumulacién hacia el
frente de avance y pie de duna, relacionada fundamentalmente a la lluvia de material
transportado en suspension por el viento. Dicha lluvia de granos se ve favorecida por la
disminucion de velocidad existente a expensas de la expansion del flujo registrada a
sotavento de las dunas de grainfall. Consecuentemente, la interaccion entre traccidon y
decantacion (grainfall) hace que las dunas de grainfall constituyan formas de fondo de
bajo relieve, tapizadas casi totalmente por ondulitas eodlicas. Los depositos asociados a
estas ultimas constituyen laminas (laminacion traslacente subcritica) con espesores e
inclinacién dependiente de su ubicacion dentro del perfil de la duna. La relevancia de
los procesos deposicionales en el frente de avance de la duna a expensas de la traccion
hacia la cresta, hace que el perfil de equilibrio no crezca hasta los valores criticos
necesarios para producir avalanchamientos gravitacionales o de sandflow.
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Figura 8.6: Diagrama evolutivo esquematico entre dunas de grainfall (dominadas por expansion
de flujo) y dunas de sandflow (relacionadas a separacion de flujo. Note la existencia de una zona
de baja velocidad, la cual podria explicar el grainfall sin traccidén, y por lo tanto a las facies de
arenas masivas. A la derecha, las flechas indican la incidencia de la tracciéon y la decantacion
(lluvia de granos) para cada caso considerado.
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En la Fig. 8.6 se muestra una posible transicion entre dunas de grainfall y sandflow, y
sus posibles consecuencias en el registro. En el segundo de los esquemas (desde arriba
hacia abajo), realizado para una pendiente cercana a los 20°, se indica una zona de baja
velocidad. Esta zona de baja velocidad se relaciona a la transicidon durante el cambio de
direccién de las velocidades superficiales en el frente de avance, en el pasaje entre
expansion y separacion de flujo. De acuerdo a Kocurek et al. (1992), la transicion entre
expansion y separacion de flujo en el frente de duna ocurre a un angulo de
aproximadamente 22°.

Una de las consecuencias de la predominancia de la lluvia de granos en el avance de las
dunas de grainfall es que los depdsitos en el frente de avance (zona de mayor aporte de
materiales finos) tienden a mostrar calidades de reservorio inferiores respecto de
aquellas del pie de duna, ya que los materiales mas finos, transportados por el viento en
suspension desde grandes distancias, tienden a ocupar los pequefios intersticios.
Consecuentemente, y al contrario de lo que sucede en depositos edlicos dominados por
sandflow, las mejores condiciones petrofisicas son esperables en las facies de pie de
duna. En estas posiciones, la predominancia de los procesos tractivos en desmedro de la
decantacion de finos (grainfall de largo alcance), hace que los depdsitos adquieran una
fina laminacidn (conteniendo inclusive ondulitas granulares), compuesta principalmente
por una concentracion de las fracciones granulométricas mas gruesas (Fig. 8.7).
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Figura 8.7: Diagrama esquematizando las principales caracteristicas internas de una duna de
grainfall. Note que a consecuencia del efecto combinado de la lluvia de granos (grainfall)
regional y la presencia de ondulitas sobre toda la superficie, estas dunas muestran un bajo
angulo en el frente de avance, inferior al angulo critico. Los tres block diagrama y ejemplos en
la parte inferior muestran tres tipo de ondulitas, relacionadas a erosion, moderado grainfall y
alto grainfall. Se indican asimismo las zonas de erosion, bypass y depositacion dentro de las
dunas. Note asimismo como la capa resultante muestra un aumento gradual en el angulo y
espesor de las laminas. Sin escalas.

En este sentido, dado que las facies de pie de duna son las que mas facilmente se
preservan en las sucesiones fosiles, las mejores condiciones de reservorio tenderian a
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producirse en aquellos casos en que un bajo angulo de escalonamiento de los distintos
sets de duna produzca la superposicion de sucesivos depositos de pie de duna. Esto
ultimo, se ve favorecido notablemente cuando el sistema tiene a su disposicion
materiales relativamente gruesos (arenas medias a gruesas)

Modo de transporte de las particulas sedimentarias por efecto del viento

Dependiendo del tamafio de grano de las particulas, existen en la naturaleza tres modos
principales de transporte por efecto del viento (Bagnold 1941). Las particulas mas
pequefias (60-70um) son transportadas en suspensién, a menudo por grandes distancias
(centenares a miles de km), mediante remolinos de turbulencia. Las particulas
relativamente mas grandes (60-1000pm) se mueven mediante una serie de saltos, en un
proceso conocido como saltacion. Las particulas mas grandes (>500um), por su parte,
son arrastradas e impulsadas en parte por el impacto de las demads particulas en saltacion
en un proceso conocido como arrastre superficial (surface creep). No existe una
transicion definida entre la saltacion y la suspension pura, por lo que algunas
contribuciones reconocen la saltacion modificada (Hunt & Nalpanis, 1985; Nalpanis
1985), suspension de corto alcance y suspension de largo alcance (Tsoar & Pye, 1987,
Fig. 8.8)
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Figura 8.8: Modo de transporte de las particulas sedimentarias por el viento. Se muestran los
tamafios mas comunes observados durante tormentas de arena moderadas (redibujado de Pye,
1987).

En el diagrama de la Fig. 8.9 (de Tsoar & Pye, 1987) se muestra de un modo mas
detallado la relacion existente entre el tamafio de las particulas, la velocidad del viento y
el modo de transporte, para el caso de esferas de cuarzo. En el diagrama podemos
observar que las particulas mas finas, de tamafio limo y arena muy finas, son
transportadas preferentemente por suspension. La distancia final de transporte de estas
particulas finas en gran medida dependera del tamafio de las mismas, de la velocidad del
viento, y del coeficiente de turbulencia (Fig 8.10).
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Figura 8.9: Modo de transporte para esferas de cuarzo de distinto diametro en relacion a la
velocidad del viento(de Tsoar & Pye, 1987)
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Figura 8.10: Distancias maximas de transporte para esferas de cuarzo de distintos diametros,
para vientos de 15 m/s, y coeficientes de turbulencia de entre 10° y 10”. De Tsoar & Pye, 1987.

Dependiendo de su posicion geografica y ubicacion dentro de la secuencia, los
depdsitos edlicos fosiles suelen presentar caracteristicas granulométricas unimodales,
bimodales y hasta trimodales. En este contexto, la presencia de modas multiples implica
no solo una diversidad en el mecanismo de transporte, sino principalmente la existencia
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de zonas de aporte locales y regionales. Esta ultima aseveracidn se hace asimismo
evidente por la textura y composicion de las modas mas gruesas. En los depositos
trimodales (Fig. 8.11) podemos reconocer una moda mas gruesa (1) de entre 1 y 2 mm,
los cuales se encuentran dispersos en un material grisiceo compuesto por arenas finas
(moda intermedia).

Figura 8.11: Detalle de los depdsitos eolicos trimodales comunes en numerosos sistemas eolicos
fosiles.. Los materiales més gruesos, rojizos, son transportados por arrastre y saltacion, desde
antiguas areas expuestas locales. Los materiales grises, por su parte, corresponden al aporte
regional, y se integran por componentes liticos y volcanicos.

La tercer moda no es visible macroscopicamente, y se compone por materiales finos de
tamaifio /oess y menores, los cuales se ubican rellenando los intersticios. De acuerdo a lo
expresado anteriormente, la moda mas gruesa habria sido transportada por arrastre y
saltacion desde zonas aledafias. La moda intermedia posiblemente involucre un
transporte algo maés regional, mediante suspension de corto alcance y saltacidén
modificada. La tercer moda, por su parte, corresponde a un aporte regional, integrado
por materiales transportados por suspension de largo alcance. De este modo, resulta
evidente que la existencia de la moda mds gruesa queda supeditada a existencia de un
marco paleogeografico caracterizado por la presencia de relieves expuestos de rocas
mas antiguas, los cuales constituyen la fuente de aporte del material. De no mediar
retrabajo y/o redeposicion, estos depdsitos trimodales tienen un aspecto inmaduro, con
una fabrica bastante compacta y consecuentemente pobres propiedades petrofisicas. Por
consiguiente, la existencia de condiciones petrofisicas aceptables dependera no solo de
la ubicacion paleogeografica del deposito, sino de la hidrodindmica del sistema, sobre
todo en lo referente a su capacidad de segregar y reconcentrar las fracciones
granulométricas mas gruesas. En este sentido, las zonas de pie de duna de las dunas de
grainfall, y su apilamiento asociado a bajos angulos de escalonamiento (Fig. 8.12), y
los depositos asociados a deflacion y reconcentracidn, aparecen como los niveles con
mayores posibilidades prospectivas.
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Figura 8.12: Generacion de sets de areniscas entrecruzadas por la migracion de dunas con un
angulo de escalonamiento igual a 6. Note que este angulo serda menor si la diferencia entre el
volumen entrante (qi) y saliente (qo) de arena es poco significativa, indicando condiciones
cercanas al bypass, y la consiguiente preservacion preferencial de facies de pie de duna. De
Kocurek & Havholm 1993.

Asimismo, las zonas con mas chances de mostrar campos de dunas con bajo angulo de
escalonamiento (y por ende con una concentracidon de las mejores facies) son aquellas
depositadas en areas con menor subsidencia relativa respecto del entorno, y por ende
con mayor tendencia al bypass de las arenas mas finas.

Dunas e interdunas

Los campos de dunas eolicas se encuentran generalmente agrupados, y separados por
extensas zonas de interduna. Estas ultimas basicamente pueden ser de dos tipos :
interduna seca e interduna himeda, las que en realidad constituyen dos puntos extremos
de toda una gama de posibilidades.

Las interdunas secas se caracterizan por areas relativamente bajas en las que predomina
la acumulacién a partir de “ripples” eolicos y ldmina paralela de alto régimen.

Las interdunas humedas se constituyen principalmente por lagunas someras
intermedanosas, en las que predomina la decantacion de materiales finos. Estas lagunas
tienen generalmente su zona de recarga en las zonas de dunas, desde donde el agua
fluye por un drenaje subsuperficial. Asociadas a estas lagunas no es raro encontrar
depositos fluviales efimeros y niveles de “sabkha”, dado que a menudo son zonas
sujetas a una fuerte evaporacion. En la Fig. 8.13 (de Langford & Chan, 1989) se
muestra un ejemplo de las relaciones laterales entre dunas e interdunas
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Figura 8.13: Esquema de la relaciones laterales entre depdsitos de duna e interduna (de
Langford & Chan, 1989

Estratigrafia secuencial de sistemas eolicos

Estudios recientes sobre sedimentacion eolica han enfatizado el rol de los controles
alociclicos en el desarrollo de unidades genéticas de acumulacion (Havholm et al.,
1993; Langford & Chan, 1993; Havholm & Kocurek, 1994; Kocurek, 1996). La
expresion mas caracteristica de estos controles alociclicos es la alternancia repetida de
periodos de hiatus, y periodos de acumulacion generalizada en toda una gama de
subambientes eolicos, y no-edlicos relacionados (Fig. 8.14).
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Fig. 8.14. Diagrama conceptual del arreglo secuencial interno de sucesiones edlicas fosiles. Los
limites de secuencia, o supersuperficies, representan periodos de erosion generalizada, de
caracter regional (de Havholm & Kocurek, 1994).

El reconocimiento de superficies de erosion o no depositacion con elevada continuidad
lateral (o “super surfaces”, Talbot, 1985 ; Kocurek, 1988) ha sido de esta manera
considerado como una herramienta fundamental para las correlaciones regionales y el
analisis de sucesiones eolicas, debido a que estas superficies en todo lugar separan
depositos genéticamente relacionados (secuencias eolicas) ubicadas en diferentes
posiciones dentro de la cuenca (Kocurek & Havholm, 1993).
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No obstante, no se conocen en la actualidad las relaciones precisas de estas secuencias
eodlicas con sus equivalentes cldsicos en sistemas deposicionales marinos, ni la
importancia relativa de los distintos factores de control (tectonica, clima y cambios en el
nivel del mar (Havholm ez al., 1993 ; Reading, 1996).

La falta de estudios detallados en este campo podria estar en parte relacionada a la
relativa escasez de afloramientos adecuados. Recientemente Zavala & Freije (2001)
propusieron un nuevo esquema para la evolucion estratigrafica secuencial de sistemas
eolicos, basado en estudios de campo efectuados en unidades del Terciario superior en
el norte de la Patagonia (Formacién Rio Negro).

El block diagrama presentado en la Fig. 8.15 muestra los principales estadios evolutivos
conceptuales durante el desarrollo de una secuencia deposicional eolica, tal como surge
de los estudios de campo.
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Fig. 8.15. Principales estadios evolutivos y organizacion interna de secuencias eolicas.
Explicaciones ene. Texto. De Zavala & Freije 2001.

El primer estadio (1) comprende un periodo deflacionario generalizado,
caracterizado principalmente por erosidon / bypass afectando la secuencia precedente. La
unica acumulacion relacionada corresponde a bloques aislados de materiales finos,
generalmente de grandes dimensiones, derivados de la erosion de depdsitos precedentes.
Comunmente, estos bloques residuales se reconocen en donde la discordancia basal
muestra un marcado relieve, y no han sido reconocidos sobre superficies deflacionarias
llanas de gran extension lateral. El segundo estadio (2) se caracteriza por una
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depositacion eolica inicial, generalmente poco seleccionada, en las partes mas bajas del
relieve erosivo deflacionario. Estos depdsitos muchas veces aparecen asociados con los
bloques residuales del estadio 1. La discriminacion precisa entre depdsitos originados
en estos dos primeros estadios puede ser dificil, por lo que tentativamente se consideran
como depdsitos residuales. Una depositacion edlica generalizada tiene lugar durante el
tercer estadio (3), dentro de un sistema edlico no-estabilizado con dunas, interdunas
secas y, tipicamente, interdunas humedas. La presencia comun de extensas interdunas
hiimedas se relacionaria a niveles fredticos en ascenso, combinado con un aporte
sedimentario moderado. Durante el siguiente estadio (4), las interdunas humedas sufren
una importante restriccion, resultando en la proliferacién de dunas e interdunas secas.
En ciertas posiciones, estas interdunas desarrollan sabkhas continentales, lo que sugiere
la existencia de un nivel freatico cercano a la superficie. El ultimo estadio reconocido
(5) se caracteriza por la progresiva estabilizacién del sistema eolico, con un comun
desarrollo de paleosuelos.

Salvando las diferencias, estos estadios evolutivos previamente descriptos pueden ser en
gran medida pensados como los cortejos deposicionales (systems tract) reconocidos
dentro de secuencias deposicionales de vinculacion marina.

Con el fin de analizar la evolucidon interna de las secuencias eolicas, y sus
correspondientes factores de control, estos cinco estadios han sido tentativamente
agrupados dentro de periodos Degradacionales y Agradacionales. En la Fig. 8.16 se
muestra una secuencia eolica basica idealizada, con sus constituyentes basicos.
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Fig. 8.16. Secuencia eolica basica generalizada para los depodsitos de la Formacion Rio Neggro
(Plioceno). El origen de esta secuencia parece controlado fundamentalmente por la subsidencia,
superficie deposicional y cambios en el nivel freatico. Sin escalas. De Zavala & Freije 2001.

El primer estadio corresponde a periodos degradacionales, los que se caracterizan por
un episodio generalizado de erosién-no depositacion, resultando en la generacion de
extensas super superficies. El limite mas bajo que puede alcanzar la erosion edlica esta
controlado por la posicién del nivel fredtico. Consecuentemente, las superficies
deflacionarias mas bajas corrientemente muestran un relieve llano. Como fuera notado
por Havholm & Kocurek (1994), el intervalo de tiempo involucrado durante los
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periodos degradacionales a menudo es igual o mayor respecto del representado por la
depositacion durante los periodos agradacionales. Los periodos agradacionales estan
caracterizados por una depositacion relativamente continua, la que se encuentra
internamente organizada en secuencias eolicas basicas.

Los periodos agradacionales se dividen en subperiodos agradacionales tempranos (Early
Agradational) y agradacionales tardios (Late Agradational). Los sub-periodos
agradacionales tempranos comprenden los estadios 2 y 3, los que se relacionan con una
depositacion edlica asociada con un nivel freatico en un rapido ascenso relativo. La
inundacion rapida de extensas superficies deflacionarias asociada a un moderado aporte
sedimentario resulta en la proliferacion de cuerpos de agua someros en las interdunas.
Los subperiodos agradacionales tardios se integran por los estadios 4 y 5, los que
representan a un sistema edlico con una superficie deposicional que tiende a
distanciarse del nivel fredtico y su correspondiente control en la sedimentacidén. Durante
este sub periodo el sistema eodlico muestra una tendencia creciente a la estabilizacion,
con el desarrollo de suelos aridos. En la Fig. 8.17 se muestra un ejemplo del mapeo
regional de super superficies, secuencias y elementos constituyentes sobre fotos
oblicuas en la Formacion Rio Negro (dos personas en la parte inferior de escala).
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Fig. 8.17. Mapeo en el frente de afloramiento de las secuencias edlicas reconocidas en la
Formacién Rio Negro (Plioceno). Dos personas de escala.
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9. Procesos de difusion en el ambiente marino

En cuencas tectonicamente activas, los procesos de difusion comprenden todos aquellos
procesos actuantes en el medio marino que modifican parcial o totalmente los depdsitos
originados por las avenidas fluviales catastroficas. Mientras que el grueso del volumen
de la sedimentacion en estas cuencas proviene de eventos practicamente “instantdneos”
en el tiempo geologico, estos depositos se encuentran expuestos en la mayor parte del
tiempo a los efectos de la dindmica costera (principalmente olas y mareas) y a la accién
de organismos. Para el reconocimiento de los procesos de difusiéon contamos con
algunas estructuras diagnosticas que se discuten brevemente a continuacion.

Procesos de difusion por mareas

La accion de las mareas se relaciona al efecto de atraccion que el sistema luna-sol
(principalmente) ejercen sobre las masas de agua terrestres. Este efecto serd importante
para las cuencas relacionadas al mar abierto, dado que el volumen de agua es
relativamente importante. Para el caso de las cuencas total o parcialmente cerradas con
poco volumen de agua (por caso el Mediterraneo) el accionar de las mareas es poco
significativo para el transporte de los sedimentos. El hecho de que el sistema tierra-luna
se mueva alrededor de un centro de masa, hace que se produzcan dos deformaciones del
océano opuestas a ambos lados de la tierra, de magnitud similar, relacionadas a la
atraccion de la luna y la fuerza centrifuga respectivamente (Figura 9.1).
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Figura 9.1. La deformacion de las masas de agua es simétrica por la acciéon combinada de la
atraccion de los cuerpos celestes y la fuerza centrifuga.

La combinacion de estas dos deformaciones con la rotacién terrestre hace que un
observador situado en un punto dado sobre la superficie vea en el dia la evolucion de
dos ciclos de mareas (Figura 9.2).
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Figura 9.2. La combinacién de la rotacion terrestre con la deformacion simétrica de las masas de
agua hace que un observador vea dos mareas al dia.

Las corrientes de marea sufren dos tipos de variaciones principales 1) variaciones
diurnas producidas como consecuencia de la rotacion terrestre (24h 50°) y 2)
variaciones relacionadas al dia lunar (29.5 dias terrestres). Cada una de estas
variaciones deja improntas caracteristicas en los sedimentos. De acuerdo a la latitud del
punto de referencia (y debido a la inclinacion del eje terrestre), las variaciones diurnas
pueden ser semidiurnas (dos mareas por dia) o diurnas (una marea por dia). En la Fig.
9.3 se brindan algunos ejemplos.
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Figura 9.3. Las mareas cerca del ecuador son semidiurnas (dos mareas al dia). A medida que nos
acercamos al polo, por efecto de la inclinacion del eje, las mareas se hacen diurnas.
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Respecto a las variaciones durante el dia lunar, reconocemos variaciones en la amplitud

relacionadas a las fases de conjuncidén-oposicidn o cuadratura. Las mareas de
conjuncion-oposicion (luna nueva o llena) muestran mayor amplitud conocidas como
mareas de sisigia (o spring). Las mareas de cuadratura (cuarto menguante - cuarto
creciente) o neap, presentan la menor amplitud (Fig. 9.4).
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Figura 9.4. Las variaciones entre oposicidn-conjuncion y cuadratura del sistema sol-tierra-luna,
se traducen en una variacion cicllica de la energia de las mareas a lo largo de dia lunar (29,5
dias terrestres)

Los ambientes sedimentarios dominados por mareas se clasifican de acuerdo al rango de
accion de las mareas en micromareales (<2 m), mesomareales (2-4 m) y macromareales
(>4 m). Los ambientes micromareales son poco significativos para el transporte de
sedimentos y no seran aqui considerados.

Estructuras sedimentarias indicativas de la accion de mareas

La presencia de estructuras sedimentarias como flaser, lenticular bedding 'y
estratificacion entrecruzada herring-bone eran comunmente mencionadas en la
literatura clasica como diagnosticas del accionar mareal (Reineck y Wunderlich, 1968,
Zarauza et al., 1977), sin embargo el avance de los conocimientos demostrd que dichas
estructuras eran comunes en otros ambientes sedimentarios. Las estructuras flaser
aparecen frecuentemente en las bases de las mdas diversas barras de plataforma y
litorales, asi como también en planicies deltaicas y llanuras de inundacién fluviales.
Indican solamente el accionar de corrientes discontinuas que producen una depositacion
alternada de pelitas y areniscas. De la misma manera, la estratificacion entrecruzada
herring- bone se produce por la superposicion aleatoria de dos sets de estratificacion
entrecruzada tabular-planar desarrolladas en la misma direccidn pero con sentidos
opuestos. Esta combinacion aleatoria es posible encontrarla ademas en facies fluviales,
siendo ademas poco abundantes en depositos de demostrada dindmica mareal.

Otro criterio utilizado con frecuencia como elemento diagnostico de actividad mareal
era la presencia de superficies de reactivacion (Klein, 1970) relacionadas al accionar de
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corrientes reversas y grietas de desecacion, indicativas de inundacién y exposicion
alternadas. Las superficies de reactivacidon carecen de importancia diagnostica, ya que
pueden desarrollarse en ambientes diversos (Mowbray y Visser, 1984; Chackraborty,
1987) en tanto que la presencia de grietas de desecacion es comun en numerosos
ambientes fluviales y lacustres.

En la década anterior han surgido una serie de estructuras sedimentarias diagnosticas de
la actividad mareal, principalmente a partir de los trabajos de Nio (1979), Allen (1980),
Visser (1980), Terwindt (1981) Homewood y Allen (1981), Mutti et al., 1985, Kreisa y
Moiola (1986) y Williams (1989) entre otros. Las mismas tienen en cuenta, mas que la
evidencia o no del accionar de corrientes reversas y/o discontinuas, la presencia de
cuerpos sedimentarios que muestran ciclicidad dentro y a lo largo de su desarrollo.
Estas ciclicidades estan referidas principalmente a los cambios de velocidad operados
durante el desarrollo de una marea y la variacion en la energia mareal a lo largo del dia
lunar.

Estructuras producidas por mareas individuales :

Para el estudio de estas estructuras consideremos el diagrama de la Fig. 9.5, adonde
observamos las curvas de posicion y velocidad para una marea en un punto dado. Para
el caso de la velocidad (curva roja) consideraremos dos velocidades criticas, como son
donde se interrumpe la decantacién de pelitas (Vcl) y aquella a partir de la cual
comienza el movimiento de los sedimentos arenosos por traccion (Vc2).

Curva de velocidad Curva de posicain
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V2
Vel
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Figura 9.5. Curvas hipotéticas de posicion y velocidad para un ciclo completo de mareas entre
bajante y subiente. En amarillo se indica el campo de movimiento de las arenas, mientras que el
campo de decantacion de pelitas se indica en azul.

Consideremos en primera instancia la curva de velocidad (a) la que sintetiza un sistema
con mareas de bajante y subiente con velocidades equivalentes. Observamos que
partiendo de una alta marea, comenzamos a incrementar la velocidad de bajante hasta
que se supera el umbral de Vcl. En este punto se interrumpe la decantacion de pelitas y
se pasa a un campo de no-depositacion. La existencia de este campo de no depositacion
es el que hace que los contactos entre pelitas y arenas sean siempre una superficie neta,
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ya que existe una pequefia diastema. Al seguir incrementando la velocidad, y superando
el umbral de Vc2 se pasa al campo de movimiento de las arenas, por lo que si hay
sedimentos disponibles se generaran formas tractivas como ripples o megarripples de
distinto orden, en este caso dominados por bajante.

A medida que la marea se acerca al punto mas bajo la velocidad de bajante comienza a
disminuir, por lo que al superar nuevamente el umbral Vc2 las formas tractivas se
detendran, pero la decantacién arcillosa no comenzard hasta tanto no se supere el
umbral Vcl. Para el caso de la marea de subiente, si esta tiene velocidades similares, el
razonamiento es el mismo, solo que sobre el depdsito anterior tendremos formas
tractivas con paleocorrientes dominadas por subiente. El resultado podria ser una
estructura tipo herringbone , donde sets de estructuras tractivas con direcciones
opuestas se encuentran separados por delgadas intercalaciones arcillosas.
Corrientemente las estructuras tractivas se presentan amalgamadas, ya que las
intercalaciones arcillosas tienden a ser erosionadas por la corriente al superar la
velocidad Vc2. Un ejemplo de las estructuras posibles se observa en el esquema de la
Fig. 9.6 a.

Sand transport vector
-—————

Sand transport vector
Erosional
discontinuity

Mud drape

Figura 9.6. Las estructuras generadas por el accionar de las mareas pueden reflejar un
comportamiento bidireccional simétrico(a), 0 mas frecuentemente altamente asimétrico (b). En
este ultimo caso, la migracion de las arenas se da durante la marea dominante, mientras que la

marea subordinada se caracteriza por la decantacion de pelitas.

Si bien este andlisis parece bastante coherente, numerosos ejemplos de campo muestran
que en la mayoria de los casos las mareas tienen fuerte asimetria, es decir, una de las
mareas, ya sea bajante o subiente tiende a predominar. Esto se debe fundamentalmente a
que las corrientes de mareas no suben y bajan por el mismo lugar (ej : los canales de
marea generalmente estdn dominados por bajante, en tanto que las llanuras mareales por
subiente).

Consideremos ahora el caso de una marea con fuerte asimetria (curva roja “b”). Para el
caso de la bajante el razonamiento es andlogo al anterior, en tanto que para la subiente
vemos que la velocidad en el ejemplo dado no supera el umbral de la decantacion de
pelitas. Esto hace que las estructuras tractivas arenosas se encuentren dominadas por
bajante, y los sets separados por mantos de pelitas (o mud drapes). El depdsito generado
por una marea se denomina paquete mareal o tidal bundle, en tanto que la estructura
resultante (la que se esquematiza en la Fig. 9.6b) corresponde a la estratificacion
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entrecruzada sigmoidal. En la Fig. 9.7 (tomada de Mutti ef al., 1985) se muestra otro
esquema de la estructura.

GEOMETRY OF SIGMOIDAL CROSS-STRATIFICATION
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Figura 9.7. Estratificacion entrecruzada sigmoidal vinculada a mareas con una fuerte asimetria.
Los niveles de pelitas tienden a preservarse hacia la base de los sets, y a desaparecer
gradualmente hacia la cresta. De Mutti et al. 1985.

Si el accionar de las mareas es de considerable magnitud y duracién en el tiempo, el
resultado puede ser que los depodsitos relacionados a descargas hiperpicnicas sean
totalmente modificados, dando como resultado secuencias de facies grano y estrato
crecientes correspondientes a barras mareales de plataforma. En la Figura 9.8 (de
Mutti e/ al., 1985) se observa un esquema de la geometria de una barra mareal y su
correspondiente secuencia vertical de facies.
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Figura 9.8. Secuencia vertical esquematica para una barra mareal de plataforma. De Mutti et al.,
1985.

Los dos ejemplos discutidos en grafico de velocidad de las mareas (Fig. 9.5)
corresponden en realidad a dos casos puntuales de una serie continua de
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posibilidades. En la Fig 9.9 (de Allen, 1980) se esquematizan distintas curvas de
velocidad de mareas y la estratificacion resultante, desde una corriente
unidireccional pulsante a una bidireccional
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Figura 9.9. Modelo teodrico para explicar los distintos tipos de configuraciones internas de los
depositos mareales y su relacion con la asimetria en la velocidad de las mareas. De Allen 1980.

En sistemas macromareales los paquetes mareales (tidal bundles), generados por la
accion de una marea, suclen mostrar internamente tres intervalos, relacionados a las
etapas de aceleracion, méaxima velocidad y desaceleracion de las corrientes de mareas
(Fig. 9.10). La etapa de aceleracion se caracteriza por la presencia de una laminacion
irregular a la base de la capa, seguida por una laminacion cruzada de bajo angulo (=
10°). A medida que la intensidad de la corriente aumenta, la cara de avalancha de los
megarriples se hace mas inclinada, desarrolldndose una separacion de flujo y vortices.
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(i) ACCELERATION
(@ MAXIMUM VELOCITY
(3) DECELERATION

STAGES RECOGNIZED
DURING TIDAL CYCLE

Tracing of internal sedimentary structures 1 = a thin basal bed
plus overlying, gently dipping lamination; 2 = topset lamination passing over a brinkpoint to
foreset lamination; 3 = sigmoidally curved parallel lamination.

Figura 9.10. Configuracién interna del depdsito generado por la marea dominante (single eent ).
Se indican las etapas de aceleracion, maxima velocidad y desaceleracion. De Kreisa & Moiola
1987.

Durante la etapa siguiente (estadio de full vrtex de Boersma y Terwindt, 1981) los
megarriples desarrollan topset y caras de avalancha fuertemente inclinadas, como
consecuencia de la mayor velocidad de las corrientes. La ultima etapa (de
desaceleracion) se caracteriza por una rapida transicion a capas sigmoidales agradantes,
con una suave laminacion. Si existen periodos de pausa entre las sucesivas mareas
(mareas asimétricas) todo el conjunto sigmoidal es cubierto por una delgada capa de
finos (mud drape) la que se preserva generalmente hacia el pie de los sigmoides.

Estructuras producidas a lo largo del dia lunar (en el presente 29.5 dias
terrestres) :

Como se indicara al inicio del capitulo, las amplitudes y velocidades de las mareas son
sensibles a las distintas fases de la luna. Las mareas de menor magnitud corresponderan
a las fases de cuadratura (cuarto creciente - cuarto menguante) en tanto que las fases de
conjuncion - oposicion (luna nueva - luna llena) serdn las mas energéticas.

Figura 9.11. Ordenamiento ciclico de los depdsitos de marea relacionados a ciclos de sisigia —
cuadratura, al lo largo del dia lunar. De Mutti ef al. 1985.

En la Fig. 9.11 (de Mutti et al, 1985) podemos observar que corrientemente los
depositos modificados por mareas tienden a presentar un ordenamiento ciclico donde se
reconocen paquetes (tidal bundles) mareales amalgamados esencialmente arenosos
separados por otros donde predominan las pelitas. Estos agrupamientos ciclicos se
relacionan a ciclos de sicigia (spring) y cuadratura (neap). En sistemas con dos mareas
diarias, estos conjuntos de paquetes se componen por agrupamientos de 14 capas mas
arenosas del spring separadas por igual nimero de capas mads peliticas del neap. Esta
ciclicidad es a menudo mdas facil de reconocer hacia el pie de las estructuras
(representadas en la figura como Ny S).
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En las zonas intermareales, corrientemente los campos de dunas, de tipo progradante,
estan separadas por zonas de “interduna” caracterizadas por depositacion mas fina de
tipo agradante. En la Fig. 9.12 (de Deynoux et al., 1993) se esquematiza de que manera
los ciclos de sicigia y cuadratura se expresan en cada una de las areas consideradas.
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Figura 9.12. Organizacién interna de las barras mareales en relacion a ciclos de sisigia y

cuadratura. De Deynoux ef al., 1993.

En las fotos 16, 17 y 18 se observan ejemplos de las caracteristicas de facies afectadas
por procesos de difusion por mareas. Normalmente, el accionar de las mareas
corresponde a procesos de difusion normales en las cuencas marinas, los cuales a
menudo retrabajan depositos relacionados a flujos hiperpicnicos (Fig. 9.13)
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Figura 9.13. Interaccion entre depositos relacionados a flujos hiperpicnicos (flood eents )y el

accionar de las mareas. De Zavala, ms.
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Procesos de difusion por olas

De acuerdo a lo expresado anteriormente, en este curso no consideraremos a la
estratificacion entrecruzada de tipo “hummocky” como diagnostica de depositos de
tormenta en el shoreface. El accionar de procesos de difusidon por ola lo reconocemos
principalmente por la existencia generalizada de estructuras de ripples truncados de ola
de distintos 6rdenes y magnitudes. La existencia localizada en el techo de algunos
bancos arenosos de ripples de ola no es frecuentemente indicativa de este proceso de
difusion, sino mas bien consecuencia del retrabajo final de un depdsito de corriente de
densidad por la componente oscilatoria del flujo, la que en la mayoria de los casos
puede ser inducida en la cuenca receptora por el volumen del flujo entrante. De acuerdo
la magnitud de la incidencia del oleaje, los ambientes sedimentarios caracterizados por
procesos de difusion por olas muestran varios sectores caracteristicos (Fig. 9.14).
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Figura 9.14. Principales zonas reconocidas a lo largo de un perfil de playa

El foreshore, corresponde a la zona de rompiente, ubicada entre la zona de accion de las
mareas. El shoreface, o playa sumergida, se ubica entre la mas baja marea y la base de
accion de olas de buen tiempo. Esta zona se caracteriza por el accionar repetido de los
procesos de difusion por olas (Fig. 9.15)
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Figura 9.15. Caracteristicas principales de los depoésitos afectados por oleaje (de Allen 1997).
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Los depdsitos de shoreface incluyen niveles arenosos delgados con flaser, lenticular 'y
wae bedding, en donde la proporcién de finos depende de su posicion a lo largo del
perfil de playa del shoreface. Son asimismo comunes las estructuras de tipo hummock
de reducidas dimensiones. En las fotos 19 y 20 pueden observarse las caracteristicas del
retrabajo por ola de depositos de corrientes de densidad en la zona del shoreface. Las
facies de rompiente (o foreshore) son muy poco comunes en el registro geoldgico, y se
caracterizan por la presencia de estratificacion diagonal de tipo swash (Fig. 9.16). El
bajo potencial de preservacion de esta estructura posiblemente se deba a que esta zona
es frecuentemente canibalizada por las avenidas fluviales. La estratificacion
entrecruzada de tipo swash se compone por conjuntos de ldminas arenosas paralelas
separadas por superficies de truncacion de bajo angulo, las que corresponden a
sucesivas rectificaciones del perfil de playa entre perfiles de verano e invierno. Las
laminas paralelas inclinan generalmente hacia la cuenca con poco éangulo
(corrientemente entre 2 y 10°).
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Figura 9.16 Principales caracteristicas de la estratificacion diagonal de tipo swash. Note el
paralelismo entre las ldminas, conformando paquetes truncados a bajo angulo.
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10. Criterios de diferenciacion entre depdsitos de flujos subaéreos y
subacueos

Como se expresara precedentemente, los sistemas hiperpicnicos guardan marcadas
similitudes en muchos aspectos con sus parientes mas cercanos, los sistemas fluviales.
No obstante, existen caracteristicas que claramente permiten establecer una
diferenciacién entre ambos. Desde el punto de vista estricto del andlisis de facies, estas
diferencias se centran en la existencia o no de retrabajo por parte del movimiento de
agua limpia. En la Fig. 10.1 se muestran dos graficos de la evolucion historica de una
descarga hiperpicnica comparada con una descarga fluvial (concentracion vs. descarga).
En ambos diagrama se indica con “A” la concentracion de sedimentos minima necesaria
para producir un flujo hiperpicnico (en el caso de agua de mar 35/45 kg/m3). Podemos
notar que para el caso de un flujo hiperpicnico el nivel de concentracion tiene
necesariamente que ser mantenido por encima de este umbral, por lo que los depdsitos
estaran dominados por facies de traccidon decantacion. En el caso de las descargas
fluviales subaéreas (derecha), observamos que las mismas se inician con un flujo
diluido, el cual va incrementando progresivamente su concentracion. Hacia el final de la
crecida, la descarga nuevamente evoluciona a un curso de agua limpia, el cual a menudo
retrabaja los depositos precedentes.
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Figura 10.1: Graficos de concentracion vs. descarga para flujos hiperpicnicos y subaéreos. Note
que las descargas hiperpicnicas (izquierda) se caracterizan por un exceso de concentracion, el
cual se traduce en una dominancia de facies de tracciéon/decantacion. En el caso de los
streamflow (derecha) la descarga final de agua limpia (water flood) retrabaja los depdsitos.

Estas facies de retrabajo constituyen las evidencias mas claras del origen subaéreo de
los depositos (A en Fig. 10.2, ver también Figs. 10.3 y 10.4), méas que la existencia de
canales rellenos de facies gruesas. Dado que este retrabajo es mas caracteristico de los
sistemas fluviales permanentes o semipermanentes (con descargas frecuentes de agua
limpia) algunos sistemas aluviales subaéreos (sistemas efimeros o abanicos aluviales)
dominados por descargas densas episddicas pueden carecer de un sustancial retrabajo,



Sedimentologia Predictiva Pagina 83

dificultando su diferenciacion de los depdsitos subacueos. En estos casos es conveniente
acudir al andlisis de evidencias adicionales, como grietas de desecacion o paleosuelos.

Configuracion interna de una barra longitudinal. Sistemas fluviales entrelazados.
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Figura 10..2: Comparacién entre depositos gruesos relacionados a sistemas fluviales
(entrelazados gravosos o braided, A)y a flujos hiperpicnicos (B) con carga de lecho asociada.

Figura 10.3: Facies de conglomerados con gravas clasto sostén, libres de matriz (tefiidas por
manganeso, flechas). Esta fabrica abierta es atribuida al retrabajo ejercido por un flujo

sobrepasante de agua limpia (stream flow) dentro de un sistema fluvial entrelazado. Pleistoceno
de Buenos Aires.
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Figura 10.4: Conglomerados clasto sostén depositados en barras longitudinales de sistemas
fluviales de rios entrelazados. Note la estratificacion cruda de las facies de ntcleo de barra, y el

contacto neto erosivo con las facies de retrabajo por el agua sobrepasante. Pleistoceno de
Buenos Aires.
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11. Hacia un modelo de facies predictivo aplicable a sistemas
hiperpicnicos

Otra de las similitudes entre los sistemas fluviales subaéreos y algunos sistemas
hiperpicnicos es la presencia de carga de lecho. Esta carga de lecho es en gran medida
heredada de la descarga subaérea, y se relaciona al efecto de arrastre sobre el fondo
ejercido por el flujo turbulento sobrepasante. Las facies de carga de lecho son muy
importantes por que nos brindan informacion acerca de la posicion del sistema dentro
del tract de facies, magnitud y duracion del evento, y tipos de facies esperables tanto en
posiciones proximales como distales. En la Fig. 11.1 observamos las principales
estrategias del transporte por carga de lecho de distintas modas texturales. En este
diagrama se indican asimismo dos zonas: la zona superior (S), caracterizada por el
movimiento de materiales en suspension y la zona inferior (B) sometida al arrastre por
el flujo sobrepasante.
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Figura 11.1: Estrategias para el transporte por carga de lecho de distintas modas texturales
clasticas. Note que el arrastre es ejercido por el flujo turbulento sobrepasante.

Una de las diferencias fundamentales entre la carga de lecho relacionada al movimiento
de agua limpia (fluvial) con aquella relacionada a flujos hiperpicnicos es que parte de
los materiales transportados en suspension en el flujo sobrepasante son comtinmente
atrapados dentro de las facies de carga de lecho, por lo que los empaquetamientos
abiertos son casi imposibles. En la Fig. 11.2 se muestra el esquema conceptual basico
para el analisis de facies de sistemas hiperpicnicos con carga de lecho asociada.

s Carga en suspension

L e - o

[ = : T . B e

Fi = -
/ L .
Facies B, Facies S

Figura 11.2: Diagrama conceptual basico para el analisis de facies de depdsitos hiperpicnicos
con carga de lecho asociada. Las facies B se refieren a aquellas relacionadas a la carga de lecho
arrastrada a la base del flujo sobrepasante. Las facies S corresponden al colapso de los
materiales transportados en suspension dentro del flujo (facies arenosas).
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El andlisis de numerosas sucesiones fosiles de sistemas hiperpicnicos ha permitido
destilar un esquema de facies de aplicacion general, a los fines de poder prever los tipos
de facies esperables en distintos puntos del sistema considerado.

El esquema basico se muestra en la Fig. 11.3, y comprende dos grandes grupos de facies
B y S, relacionadas a carga de lecho y carga suspendida respectivamente.

Facies relacionadas a procesos de carga de lecho (facies B)

Comprende a distintos tipos de facies normalmente de grano grueso, originadas a
consecuencia del arrastre ejercido por el flujo turbulento sobre el fondo del cauce
fluvio-hiperpicnico. De modo caracteristico se reconocen tres tipos principales,
denominados como B1, B2 y B3.

Facies B1: Se compone por conglomerados masivos, con abundante matriz de arenas
gruesas a finas. Los clastos pueden aparecer dispersos (facies B1, Fig 14A) u orientados
siguiendo alineamientos subhorizontales groseros (facies B1/B3, Fig. 11.5A).
Normalmente el arreglo es matriz sostén, aunque existen variedades en las cuales los
clastos mayores conforman una textura clasto sostén (facies Blc, Figs. 11.4B y 11.5).

Figura 11.4. A) Facies B1 relacionada a carga de lecho gruesa. Note la abundante matriz de
arena gruesa. B) Facies de conglomerados clasto sostén Blc. El lente de la camara (circulo) de
escala.
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A diferencia de los depdsitos relacionados a flujos densos (flujos hiperconcentrados), en
estos conglomerados los clastos mayores se mueven libremente a la base del flujo
sobrepasante, por lo cual comunmente aparecen imbricados (Fig. 11.5A). Los clastos
mayores se vincularian al arrastre, rolido y saltacion, mientras que los materiales mas
finos de la matriz corresponderian a parte de la carga suspendida del flujo sobrepasante,
atrapada en la zona basal de baja velocidad. Relaciones de campo sugieren que una
evolucion vertical entre facies Blc, BI/B3 y Bl podria vincularse a una disminucion
progresiva en el esfuerzo de corte ejercido por el flujo sobrepasante (Fig. 11.5A).

Figura 11.5. A) Facies Blc, relacionada a carga de lecho gruesa, sucedida por facies B1/B3 y
finalmente B1, evidenciando una disminucion en la energia del flujo sobrepasante. Note la
imbricacidon de los clastos (hacia la izquierda). B) Conglomerados clasto sostén (facies Blc)
relacionados a carga de lecho gruesa, sucedidos por areniscas conglomeradicas con
estratificacion diagonal asintdtica (facies B2).

Facies B2: Se integra por conglomerados finos a medios y areniscas conglomeradicas
con estratificacion diagonal asintética (Figs. 11.5B y 11.6). En esta facies los clastos
mayores aparecen flotando en una matriz de arenas medias a gruesas. Los sets de
estratificacion diagonal muestran comunmente potencias de entre 0,3 y 1 metro, y



Sedimentologia Predictiva Padgina 89

suelen mostrar relaciones asintdticas hacia la base y hacia el techo. La inclinacidn de las
laminas frontales en general es inferior a los 15-20°.

Dependiendo de la tasa de sedimentacion desde el flujo turbulento sobrepasante, las
superficies de superposicion de sets pueden ser netas-erosivas (similares a un HCS
anisotropico), o mostrar un pasaje gradual vinculado a un alto dngulo de escalonamiento
(conformando formas de tipo climbing dunes, Fig. 11.6).

Figura 11.6. Facies de conglomerados clasto sostén (Blc) sucedidos por areniscas
conglomeradicas con estratificacion diagonal asintdtica (facies B2). Note la disposicion
“escalante” de las dunas, la cual sugiere altas tasas de sedimentacion desde el flujo turbulento
sobrepasante

Observaciones de campo sugieren una estrecha asociacion de esta facies con el relleno
de zonas canalizadas. En algunos sistemas libres de gravas se reconocen facies con
caracteristicas similares, pero a diferencia de la interior integrada por areniscas medias a
gruesas (Fig. 11.7), con clastos de arcillas dispersos (facies B2s, Fig 11.8). Al igual que
la anterior, esta facies se vincularia a la migracién de formas de lecho de crestas rectas o
sinuosas, localizadas a la base de un flujo turbulento de larga duracién con elevada
carga en suspension.

Figura 11.7. Facies de areniscas medias a gruesas con estratificacion diagonal asintética (B2s),
relacionada a la migracién de formas de lecho a la base de un flujo turbulento.
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Figura 11.8. Facies de areniscas medias a gruesas con estratificacion diagonal asintotica (B2s),
relacionada a la migracion de formas de lecho a la base de un flujo turbulento. Note la presencia
de abundantes clastos de arcilla (c/ay chips flecha). Paleocorriente hacia la izquierda.

Facies B3: Integran esta facies areniscas gruesas a conglomeradicas con laminacion
horizontal a subhorizontal difusa, las cuales presentan niveles de pequefias gravas
alineadas siguiendo la laminacién principal (Figs 11.9 y 11.10). Las gravas en general
no superan los 10 mm de diametro, y se encuentran dispersas en una matriz de arenas
gruesas. La variedad arenosa de esta facies (facies B3s) suele presentar clastos de
arcillas y fragmentos vegetales alineados. Conforman cuerpos tabulares a lenticulares,
los cuales pueden rellenar depresiones erosivas. Se interpreta que esta facies
corresponde a una acumulacién conjunta de materiales transportados por carga de lecho
a la base de un flujo turbulento, y de materiales arenosos colapsados de la carga
suspendida del propio flujo sobrepasante.

Figura 11.9. Areniscas medias a gruesas con estratificacion subhorizontal grosera (B3),
relacionada al accionar conjunto de la carga de lecho y el colapso de los materiales mas gruesos
transportados en suspension por el flujo turbulento sobrepasante. Estas facies junto con las B2
son las que muestran las mejores propiedades petrofisicas.
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Figura 11.10. Facies de areniscas medias a gruesas con estratificacion subhorizontal grosera
(B3). Note la presencia de clastos alineados.

Facies relacionada a colapso de carga suspendida (facies S)

Se integran por facies de grano fino, las cuales corresponden a materiales transportados
originalmente como carga suspendida dentro del flujo, y colapsados de modo gradual
sobre el fondo, interactuando de modo diverso con la componente tractiva.

Facies S1: Esta facies es tal vez una de las méds comunes dentro de los cortejos de facies
de sistemas hiperpicnicos. Se compone tipicamente por bancos tabulares de arenas finas
a medias, mds raramente arenas gruesas, de aspecto masivo. Las arenas suelen aparecer
bastante mondtonas y mostrando variaciones granulométricas graduales (Fig 11.12B),
pudiendo contener clastos de arcilla (clay chips) flotantes. Estos clastos de arcilla
pueden estar tanto dispersos dentro del cuerpo de la capa como agrupados hacia el techo
de la misma (Figs 11.11 y 11.12A), en el contacto con facies relacionadas a flujos mas
diluidos (facies S2).

nivel de Rotackan
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C: concentracion; u: velocidad

Figura 11.11: Diagrama mostrando los perfiles de concentracién (C) y velocidad (u) durante la
acumulacion de arenas masivas. Note que entre el deposito y el flujo existe una zona
transicional, la cual inhibe la formacidn de estructuras sedimentarias primarias. La equivalencia
hidraulica de los clay chips hace que los mismos “floten” sobre esta zona de transicion, y
tiendan a concentrarse hacia el techo del intervalo masivo. Modificado de Kneller & Branney
1995.
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Figura 11.12. A) Vista de dos niveles amalgamados de areniscas finas a medias masivas
(facies S1) Note la posicion de los clastos de arcilla (flecha) cerca del techo de la capa inferior.
Los puntos oscuros son restos carbonosos. B) Areniscas finas a medias masivas (facies S1) con
recurrencia gradual de facies a areniscas laminadas (facies S2) indicando variaciones en la tasa
de decantacion de arenas.

Adicionalmente, son comunes en estas arenas los restos carbonosos (Fig. 22A), a
menudo conteniendo fragmentos de hojas con excepcional preservacion. El origen de
esta facies se relacionaria a la agradacion progresiva desde el fondo a partir de flujos de
larga duracidon con alta carga suspendida (Sanders 1965, Kneller & Branney 1995,
Camacho et al. 2002). Esta agradacion progresiva ha sido propuesta como un
mecanismo que inhibe la formacion de estructuras sedimentarias, ya que no existiria un
contraste definido entre el flujo y el depdsito sino mas bien una zona de transicion
agradante, caracterizada por una alta concentracion de sedimentos asociado a escape de
agua (Fig. 21). Estudios experimentales (Arnott & Hand 1989) indican que esta facies
se originaria a partir de un flujo turbulento con una tasa de decantacidén arenosa superior
a los 6 cm/min. A menores tasas de decantacion con velocidades equivalentes, el
resultado son arenas laminadas, similares a la facies S2 (Fig. 11.12). Los espesores de
las capas individuales suelen ser importantes (Fig. 11.13)
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Figura 11.13: Vista de una capa de areniscas masivas (facies S1) de espesor andmalo. En esta
localidad del Jurasico de las cuenca Neuquina, las capas individuales alcanzan los 45 metros de
espesor. Una persona (circulo) de escala.

Facies S2: Componen esta facies cuerpos tabulares de areniscas finas a medias con
laminacion paralela (facies S2, Figs. 11.12B, 11.14 y 11.15A) o de bajo angulo (facies
S2h, Fig. 11.7), las cuales se disponen sobre base neta o transicional. Las laminas
muestran espesores de pocos milimetros, y se encuentran separadas a menudo por
niveles con abundantes restos micdceos y carbonosos. A la fractura estas areniscas
muestran frecuentemente en los planos lineacion parting y de minerales pesados. De
modo corriente, el origen de esta facies es relacionado a corrientes diluidas
unidireccionales de alto régimen de flujo (Simons ef al. 1961). No obstante, Sanders
(1965) considera que la laminacién paralela, a menudo asociadas a capas masivas (Fig.
11.12B), se relacionaria a procesos traccion decantacion. Esta ultima aseveracion es
consistente con los resultados de Arnott & Hand (1989) y con el hecho de que esta
facies a menudo intercala con areniscas masivas de la facies S1, constituyendo
sucesiones ritmicas de considerable espesor. La variedad de bajo angulo (facies S2h) es
menos comun en los sistemas hiperpicnicos, y a menudo presenta caracteristicas
similares a la estratificacion entrecruzada de tipo hummocky isétropo, atribuida al
accionar de flujos combinados (Harms 1975, Southard 1991).

Figura 11.14: Areniscas finas laminadas (facies S2) alternando con areniscas con climbing
ripples (facies S3). La recurrencia gradual de facies es interpretada como una evidencia de
fluctuaciones en la velocidad del flujo turbulento.
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Facies S3: Esta facies se integra por cuerpos tabulares a irregulares de areniscas finas
con ondulitas de corriente, con moderado a alto dngulo de escalonamiento, por lo que
corresponderian a climbing ripples (Figs. 11.14 y 11.15). Esta facies se relacionaria a
procesos de traccion-decantacion a partir de flujos turbulentos con alta carga en
suspension (Jopling & Walker 1968; Mulder & Alexander 2001). Localmente esta
facies alterna en pasaje gradual (vertical y horizontalmente) con la facies S2,
evidenciando un origen similar para ambas (Figs. 11.14 y 11.15A) y controlado por
fluctuaciones en la velocidad del flujo sobrepasante.

Figura 11.15: Facies de areniscas finas, relacionadas a procesos de traccion-decantacion a partir
del flujo turbulento. A) Facies de areniscas con climbing ripples (facies S3) alternando de modo
recurrente con areniscas finas laminadas (facies S2) evidenciando fluctuaciones en la velocidad
del flujo. B) Areniscas finas con climbing ripples (facies S3) una estructura diagnostica de carga
suspendida en el flujo originario.
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Las fluctuaciones graduales en la velocidad del flujo (en este caso pasaje gradual entre
facies S2 y S3) y en la tasa de decantacion (pasaje entre facies S1 y S2) son elementos
caracteristicos de flujos de larga duracidon con energia fluctuante. La ubicacion de estos
elementos en un medio subdcueo es diagndstico de la existencia de sistemas
hiperpicnicos Zavala et al. (2006). Como se muestra en la Fig. 11.3, las facies S3 solo
encuentran un buen desarrollo en medios hiperpicnicos lacustres, ya que en el
medio salobre a marino, el efecto de flotacidon ejercido por el agua dulce intersticial,
hace que el flujo “despegue” del fondo al alcanzar bajas velocidades.

Facies L: Integran esta facies niveles laminados de areniscas y limos de gran extension
lateral (Fig. 11.16), con abundantes intercalaciones de restos vegetales (Fig. 11.17) y
(eventualmente) micas. Estos niveles laminados pueden aparecer formando bancos
compuestos individuales (Fig. 11.16) de hasta 2 metros de potencia, o localizarse
alternando o hacia el techo de facies de tipo B o S, mas cominmente con facies de tipo
S1 (Fig. 11.18). Las laminas individuales a menudo presentan un espesor variable de
entre pocos milimetros hasta un centimetro, y se encuentran separadas por niveles con
abundante detrito vegetal (Fig. 11.17). El detrito vegetal evidencia una conexion directa
entre el sistema fluvial y el medio marino. La ausencia de ondulitas en las areniscas
finas sugiere que esta facies se habria acumulado por procesos de decantacién, a partir
de un flujo elevado sobre la superficie depositacional. A partir de los trabajos de Sparks
et al. (1993) y Hesse et al. (2004), se interpreta que estos materiales corresponderian a
la decantacidon de los materiales mas finos transportados por un flujo hiperpicnico, a
partir de una pluma de /ofting.

Figura 11.16: Facies de areniscas finas y limos laminados, con abundantes intercalaciones de
niveles oscuros compuestos por restos vegetales, pertenecientes a la facies F, relacionada a
procesos de decantacion desde plumas de /ofting. Note el espesor variable de las laminas. En
este ejemplo, los intervalos de lofting estan separados por niveles de arcilitas masivas (facies P)
los cuales permiten distinguir distintos eventos (flechas). Estas facies gradan lateralmente a
facies S1. Fm Los Molles, Jurasico de Neuquén.
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Figura 11.17: Detalle de la superficie de las laminas oscuras mostradas en la Fig. 11.16. Note la
abundancia de restos vegetales. Fm Los Molles, Jurasico de Neuquén.

Figura 11.18: Areniscas finas y limos laminados (facies L), localizados hacia el techo de capas
de arenas masivas (facies S1). La ausencia de ondulitas hacia el techo de las capas de arenas
masivas, junto con la presencia de facies L constituye un elemento diagndstico de depodsitos
hiperpicnicos en un medio marino.

Tal como se representa en la Fig. 11.3, la presencia de la facies L constituye un
elemento diagnostico y caracteristico de la sedimentacidon hiperpicnica en un medio
marino, ya que sugiere la existencia de un flujo turbulento con un fluido intersticial de
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menor densidad (agua dulce) que aquel del medio hospedante (agua de mar), derivado
de la descarga fluvial directa. Por otra parte, si a pesar de encontrarnos en un medio
marino tenemos depdsitos con un buen desarrollo de ondulitas de tipo c/imbing ripples
en arenas finas, estas podrian sugerir posiblemente procesos de resedimentacidon
(turbiditas convencionales episodicas) por inestabilidad de taludes. En este ultimo caso,
como el flujo se origina y deposita dentro del medio marino, el fluido intersticial seria
similar, por lo cual el efecto del lofting estaria inhibido. Las secuencias de facies
resultantes serian de esta manera similares a las de tipo Bouma (Ta-e).

Dado que las facies L son particularmente sensibles a la salinidad del medio hospedante,
a menudo desarrollan formas transicionales entre la facies L y la S3 (facies S3/L) las
cuales son mas caracteristicas de las cuencas salobres. Al igual que la facies L, la facies
S3/L se caracteriza por muy una bioturbacién muy baja o nula, ya que corresponden a
medios estresados sujetos a una depositacion casi continua. Estas facies se desarrollan
méas comunmente en zonas laterales de canales hiperpicnicos, y corresponderian a
tipicas facies de /evee u orla hiperpicnica. Las variaciones ciclicas entre las ondulitas y
los niveles de decantacion de arenas sugieren una “pulsacion” en la magnitud de la
descarga del flujo original.

Figura 11.19: Areniscas finas con climbing ripples, intercalando con areniscas finas y limos
laminados (facies B3/L). A menudo esta facies es confundida con depdsitos de mareas, a pesar
de presentar muy baja bioturbacion y una virtual ausencia de niveles peliticos (mud drapes), ya
que los niveles de decantacion (flechas) corersponde a areniscas finas. Fm Misoa, Eoceno de
Venezuela.
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12. La sedimentacion fluvio-deltaica. Deltas “normales” vs. Sistemas
Hiperpicnicos

Los deltas constituyen cuerpos sedimentarios clasticos constructivos,
desarrollados como consecuencia de una sedimentacion generalizada originada por la
entrada de una corriente fluvial en una zona no confinada de aguas calmas como puede
ser un lago o el mar. El tipo de depodsito resultante va a depender de la inercia de la
corriente entrante, de la friccion en la desembocadura, y de la diferencia de densidades
entre ambas corrientes (flotacion). En general, un sistema deltaico es un ambiente de
transicion entre el medio fluvial y el medio marino. Los deltas actuales relacionados a
rios muestran tres zonas (Fig. 12.1)
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Figura 12.1. Elementos morfologicos del delta (de Allen & Mercier, 1987)

(1) La planicie deltaica, la que presenta caracteristicas similares a una llanura
aluvial (con depdsitos de pantanos, desbordes, etc.) generalmente dividida en dos
partes, subaérea y subdcuea, cuyo limite se ubica en la mas alta marea. (2) El frente
deltaico, que es la zona en la cual se acumula el mayor volumen de clésticos gruesos
(generalmente con clinoformas de progradacion) formando barras de desembocadura.
(3) El prodelta, dominado por la sedimentacién pelitica. Como consecuencia de la
progradacion del sistema, estas tres areas se superponen verticalmente (Fig. 12.2) dando
secuencias negativas (granocrecientes).

Plaine deltaique

chenaux Front de delta
e S J Lt prnianl

R

!

! PRODELTA 20 - 100 m

Figura 12.2. Corte longitudinal a lo largo de una barra de desembocadura deltaica (de Allen &
Mercier, 1987)

En los libros de texto podemos encontrar varios modelos para la clasificacion de
los sistemas deltaicos, basados principalmente en el estudio de deltas actuales
relacionados a sistemas fluviales de gran magnitud (ver por ejemplo las sintesis de
Galloway,1975 ; Coleman y Wright, 1975 ; Postma, 1990 ; Elliott, 1986 ; Reading y
Collinson, 1996 ; etc.).
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Figura 12.3. Clasificacion ternaria de los tipos de delta de acuerdo a los tipos de procesos de
difusion en la desembocadura (Galloway 1975)

Estas clasificaciones toman en cuenta principalmente los efectos de la
interaccion entre los depositos de las corrientes fluviales y los procesos de difusion
marina como olas y mareas (principalmente en el frente deltaico y la planicie deltaica,
Fig. 12.3).

Para el caso del contraste de densidad entre las corrientes fluviales entrantes y la
del agua en la cuenca receptora, existen al menos 4 situaciones posibles (Bates 1953;
Mulder & Alexander 2001, Fig. 12.4). La primera situacidon corresponde al caso de que
los sistemas fluviales aporten corrientes de densidad similar a la de la cuenca receptora,
generando flujos homopicnicos (homopycnal flow).

I

|
/ S \ Homopycral Flow
L lPT. : "J-I Of= P
P
|
|
1
.."'\-—\.\__\_\_ L] =
ﬁi“'_“‘m, Mesopycnal flow
T _:j Py {Pwm
S pycnochne
.Iﬂ.,.,?
|
I
MR 0 =
‘“‘I-H Hypopyenal flow
?\"\ PPy
\\\ p‘l\'
\‘-“x..,_q___ ) Hyparpycnal flow
/ S ATy Ai=Pw
/ ; '
sediment-taden | fiow expanding into receiving water body
channelized flow |

Figura 12.4. Situaciones posibles en el encuentro de fluidos de distinta densidad (descarga
fluvial en un cuerpo de agua estacionario). De Mulder & Alexander 2001.



Sedimentologia Predictiva Pagina 101

Este caso es comun en algunos deltas lacustres conformando deltas de tipo “Gilbert”.

La segunda situacion corresponde al caso en que en la cuenca receptora exista
una estratificacion entre aguas de distinta temperatura o salinidad (mediante una
termoclina o pynoclina), Las corrientes entrantes que por su densidad se hunden por
debajo de las aguas superficiales para desplazarse por encima de la interface de
densidad se denominan como flujo mesopicnico (Mesopycnal flow o interflow)

La tercera situacion se origina por sistemas fluviales que aportan agua y
sedimentos con una densidad menor a la de la cuenca, correspondientes a flujos
hipopicnicas (hypopycnal flow o overflows). En esta situacion, caracteristica de los
grandes sistemas deltaicos donde el sistema fluvial aporta grandes volumenes de agua
dulce en cuencas marinas, los sedimentos gruesos tienden a ser acumulados en las zonas
proximales formando barras de desembocadura, en tanto que los sedimentos finos
“flotan” junto a una pluma de agua dulce mas liviana construyendo un extenso prodelta
que se puede extender muchos kilometros mar adentro. Dependiendo de la energia de
los procesos de difusion marina, las barra de desembocadura pueden conformar deltas
dominados por ola, mareas, o fluvio dominados.

La cuarta situacion corresponde a sistemas fluviales que aportan mezclas de
agua y sedimento con una densidad mayor a la de la cuenca receptora, generando flujos
hiperpicnicos (hyperpycnal flows o underflows). Debido a su mayor densidad, estas
corrientes se hunden cerca de la desembocadura y se mueven en contacto fisico con el
fondo de la cuenca, produciendo en muchos casos erosion subacuea. Los sistemas
deltaicos resultantes difieren notablemente de los modelos actualisticos, ya que el frente
deltaico (zona donde se acumula el mayor volumen de sedimentos clasticos) se
compone por capas tabulares gradadas (lobulos) que pueden extenderse por gran
distancia en la plataforma. En el caso de que estas corrientes contengan importantes
volimenes de agua dulce, al bajar la densidad del flujo por la depositacion, se produce
la flotacion del agua mas liviana junto con material fino, por lo que el flujo “despega”
progresivamente del fondo en lo que se conoce experimentalmente como /ofting (Fig
12.5).

Overflows (hypopycnal)

R, _ > i
s, Thermocline 1 = |nteﬂow5

P2

-~ Hempelagic fallout

Lofting \* /7' ynderflows

1 ¢ (hyperpycnal)

LRl &

Figura 12.5. Tipos de descargas (densidad) y su comportamiento en la cuenca receptora. El
lofting se produce por el efecto de flotacion del agua intersticial mas liviana. De Allen 1997.

Estudios recientes indican que en el caso de cuencas tectonicamente activas, los
sistemas fluviales de pequefia escala localizados en zonas montafiosas constituyen la
principal fuente de material clastico. Estos sistemas fluviales tienen caudales altamente
variables, ya que la mayoria se encuentran inactivos la mayor parte del tiempo. En los
periodos de actividad (relacionados a lluvias torrenciales, deshielo, vulcanismo, o la
rotura de diques naturales) el agua encuentra un gran volumen de sedimento disponible,
por lo que las descargas de estos sistemas son mezclas de agua y sedimento de alta
densidad (dirty rivers). En la tabla de la Fig. 12.6 se indican algunos de los tipos de
flujos mas comunes en la naturaleza y sus correspondientes densidades.



Sedimentologia Predictiva

Pagina 102

MAIN TYPES OF FLOW

Flow types CONCENTRATION Average densily | Sediment concentration | Flow velocity
{this paper) % weight | % volume (Kg/m3) (Kg/m3) {m/s)
Debris flow >90 >80 »2275 >2050 0.2
|
Hyperconcentrated flow §0-90 60-80 | 1990-2275 1600-2050 8-40
Sediment-laden stream-flow 15-40 6.2-20 1100-1330 165-530 ¥
High-density turbidity current ~ |5 g5 62-60 | 1100-1990 530-1600 48
23
Low-density turbidity current <15 <62 <] 100 <165 1-20

ASSUMPTIONS: (1) scdiment density: 2,65 glem3; (2) water density: | g'omd at 20 °C; (3) silt and clay content <10%%.
1: Partsally equivalent to "debris Nows" of Costa, 1988, and Beverage and Culbertson, 1964 1o "slurry lows" of Picrson and Costa, 1987,
and "lahar"of Pierson and Scon, 1983,

2: Based on "debris flow” dota from Wernich, 1989, and on "hyperconcentrated stream-flow™ data from Pierson and Costa, 1987; Beverage
and Culberison, 1964; Costa, 1988; Lowe and Smith, 1991; Smith, 1986; Pierson and Scor, 1985, Concentration limit between high and
low density turbidity currents from Middleton, 1970,

X: Low-density turbidity curmeni velocity data denived from Zeng et al., 1991; and Piper et al., 1988

Figura 12.6. Principales tipos de flujos densos reconocibles en la naturaleza y sus densidades
(de Mutti et al. 1996).

El exceso de densidad en la descarga fluvial, necesario para producir un flujo
hiperpicnico, puede ser asimismo alcanzado por los grandes rios en virtud de una alta
concentracion de materiales en suspension durante una crecida (avenida). En la Fig.
12.7 podemos ver las concentraciones de sedimento necesarias para que una corriente
de origen fluvial se comporte como un flujo hiperpicnico al entrar en un cuerpo de agua,
ya sea lacustre como marino. Vemos que en medio marino, una corriente con una
concentracion de sedimento de mds de 45 kg/m3 se comportard como un flujo
hiperpicnico. De la comparacion con la Fig. 12.6 vemos que inclusive los flujos
turbiditicos de baja densidad superan ampliamente dicho umbral.

FLOW CONCENTRATION | Average density = Sediment concentration
CHARACTERISTICS 9% weight % volume (Kg/m3) (Kg/m3)
Critical mnccntm!iu: seawaler | >36-47 | =1,3-1.7 > 1022-1027 > 3545
needed to produce a ! i
hyperpycnal plume | freshwater > 0,1 >0,04 > 10004 =1

Figura 12.7. Concentracion de sedimentos requerida para producir un flujo hiperpicnico en el
medio marino. Las diferencias de densidad se deben a variaciones latitudinales. De Mulder &
Syvitski 1995.

La consecuencia directa de la generacion de un flujo hiperpicnico durante las
crecidas de los grandes rios es que el mayor volumen de su carga sedimentaria (como
carga de lecho y suspendida) no se encontrard acumulada en las zonas deltaicas
convencionales, sino que conformara espesas sucesiones hiperpicnicas, localizadas
cuenca adentro. Dado que estos sistemas pueden extender su canalizacion por debajo
del cuerpo de agua, pueden potencialmente ser confundidos con sistemas fluviales
subaéreos, a pesar de contar con facies y geometrias marcadamente distintas.
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Es importante mencionar que corrientemente los grandes rios son considerados como
grandes transportadores de volimenes de agua limpia, ya que los materiales finos serian
secuestrados en las llanuras aluviales. No obstante, no existe una relacidn lineal entre la
magnitud de la descarga (caudal) y el contenido de materiales en suspension durante la
crecida de un rio. En la Fig. 12.8 observamos que la concentracidén de particulas tiene
un comportamiento logaritmico en relacion con la descarga, por lo que el mismo
incremento de caudal tendrd consecuencias sumamente distintas dependiendo la
magnitud de la crecida. En otras palabras, superado cierto limite de descarga, el sistema
fluvial tiene la capacidad literalmente de arrasar sus llanuras aluviales, transportando
los materiales hacia el interior de cuenca.

Suspended particle concentration
(Cs) or load (s}

A

e

0 Discharge

Figura 12.6 Relacion entre el incremento de la descarga y el incremento en el contenido de
materiales en suspension en una descarga fluvial. Note que el mismo incremento de caudal tiene
consecuencias marcadamente distintas en el incremento de los materiales en suspension,
dependiendo de la magnitud de la descarga. De Mulder et al., 2003
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13. El rol de las lluvias “catastroficas” en el control de las secuencias
deposicionales.

La incidencia de las precipitaciones “catastroficas” en el registro geologico no ha
sido adecuadamente valorada hasta el presente, por lo que serad seguramente uno de los
temas sobre los que se centrardn las investigaciones en los proximos afios.

Sobre el control de las secuencias deposicionales, pareciera que existe consenso de que
la distribucion de los sedimentos y la generaciéon de discontinuidades en Ia
sedimentacion depende de la interaccion de cuatro factores, como lo son las variaciones
eustaticas, la tectonica, el aporte sedimentario y el clima. A los fines de simplificar las
variables y poder modelizar mas adecuadamente a las secuencias se ha relativizado el
rol del clima, destacando solo su incidencia en el glacioeustatismo, y se ha considerado
al aporte sedimentario como constante. De esta manera, los modelos resultantes (Jervey,
1988) derivan del juego entre dos variables : la subsidencia y las variaciones eustaticas.
Lamentablemente los geologos olvidamos a menudo la importancia de la disponibilidad
del agua en la zona de aporte, y la influencia trascendental que puede tener en el
registro geoldgico. Sabemos de la existencia en el pasado de periodos glaciarios
dificiles de imaginar en nuestro tiempo gracias a un cimulo de evidencias irrefutables,
pero que sabemos de las Iluvias en el registro geologico?. Que sucede en una pequeiia
cuenca receptora (digamos de unos 10 km2) con buena disponibilidad de sedimento
cuando recibe en un lapso breve un volumen de agua importante?. Cudnto puede llover
en la naturaleza?. Existen variaciones ciclicas a escala geoldgica en el tipo y volumen
de las precipitaciones?. Son todas las capas gradadas espesas con HCS producidas por
tormentas?. Para responder a algunas de estas preguntas debemos acudir principalmente
a bibliografia de Hidrogeologia y Geomorfologia, ya que el tema no es tratado en los
libros de sedimentologia. Respecto a cuanto puede llover en la naturaleza, a
continuacion (Fig. 13.1) se citan algunos registros maximos puntuales en el mundo.

Profundidad

Duracion in. mm Localizacidn Fecha
| min 1,50 8 Raro1, Guadalupe [ Mow. 24, 1970
# min 4,56 126 Fimsen, Bavaris |Mayo 25, 1920
15 min TR0 198 Plumb Paim, Konaica Mayo 12, 1916
20 min 8,10 206 Curtea-de-Arges, Rumamia  [Julio 7, 1339
42 min 12,00 s Hali, Mo Junio 22, 147
2 h 10 mun [RRH] 483 Rockpor, W.Va. Julw 1K, |55
2 hr 45 min 2200 5549 D' Hanis, Tes. (17 mi MW} | Mayo 30, 1935
4 h 30 min WH+ | TE2 4 Smcthport, 1% Julio 1%, 1'42
g h 42,719 | ORT Belowve, Réunion |Feb, I8, 194
12h 52.Th 1.340 Bebouwe, Réunion |Feb. 28-29, 1964
18 h M) min i, 4% 1.689 Belouve, Réummon \Feb. 252, 1
Mh ! 1342 1.BT0 Cilans, Réunon |Mar. 15-16, 19532
2d | 9B.42 2,500 Cilaos, Réunion | Mar, 15-17, 1952
id | 12756 1.240 Cilaos, Réunion |Mar. 15-15. 1952
4d 117,95 1504 Cilama, Réunion Mar. 1418, 1952
5d 151,713 1554 Cilaos, Reéumon Mar. 13-18, 14952
oo 159,65 40585 Calaos, Héunpon Mar. 1319, |92
Td | 181,81 4110 Cilaos, Béunion Mar. 1214, 1952
Bd 162,59 4,110 Cilaos, Réunion Mar. 1119, 1952
15d | 1BE.HH 4.798 Cherrapuniy, India (Junio 24-JulioX, 1931
ild A6y, 14 G300 Cherrapung, India {Julio 1860
2 meses 502,63 11767 Cherrapunji, Incha | umin-Julis 1861
1 meses Gl 44 163649 Cherrapunji, India Mayo-Juliol B6|
4 meses 737,70 18,738 Cherrapuni, India {Abr -Tulio 13864
5 meses 803,62 412 Cherrapunii, India Abr.-Ag. 1861
& meses BR4.01 12454 | Cherrapunji, India _.-\h: -Sepl. 1EG]
11 meses 905,12 | 22,990 Cherrapungi, Inda Ii:TM! -Mov. 1HbI
1 ano 1041, 78 26.406] Cherrapung, India | Ag. 1860 -Julio ) B6]
2 anos

i

1 605,05

40 ThHR | Cherrapung, India VB | K]

Fig. 13.1 Registro mundial de lluvias puntuales méaximas.
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Si estos registros maximos se grafican en una escala logaritmica (Fig. 13.2) se obtiene
la siguiente tabla (en Petts and Foster, 1985).
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Figura 13.2. Curva de regresion para lluvias puntuales maximas

Observamos que registros de 40 mm por minuto no son raros (durante el Huracan
Mitch, en octubre de 1998, se registraron precipitaciones puntuales maximas en
Honduras de 90 mm por minuto). Las consecuencias de este tipo de precipitaciones
pueden ser muy importantes para la transferencia de sedimentos hacia la cuenca,
especialmente si las redes de drenaje son relativamente pequeflas y se encuentran en
zona elevadas con gran disponibilidad de materiales. Algunos ejemplos que podemos
encontrar en la bibliografia : en Lynmouth (Inglaterra), en 1952, como consecuencia de
una lluvia de 300 mm durante una tormenta en una red de drenaje de 10,15 km?, se
produjo un pico de crecida de 500m’/seg. (esto es mas de la mitad del caudal del rio
Negro, Argenina). El drenaje superficial se vio favorecido por que las capas
superficiales estaban saturadas por una lluvia total de 90 mm registrada a lo largo de las
dos semanas anteriores.

Fig. 13.3. La avenida de Lynmouth, en 1952
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Otro de los tantos ejemplos lo encontramos en la crecida del rio Bonea, en la costa de
Amalfi, Italia, ocurrida en octubre de 1954 (Fig. 13.4). Este rio drena un area de alto
gradiente, con una superficie de captacion de 25 km2. A consecuencia de 504 mm de
lluvias, registrados en menos de 16 hs, se produjo un pico de crecida que aumento el
nivel del rio en mas de 7 veces, causando la pérdida de 117 vidas. La descarga produjo
una programacion costera de unos 150 m, y la depositacién de un banco de arena de
espesor decimétrico reconocido a mas de 8 km de la costa, a una profundidad de entre
30 y 90 metros (Budillon et al. 2004).

Figura 13.4. La desembocadura del rio Bonea, en la costa amalfitana, luego de la
crecida de 1954. de Budillon et al. 2004.

De la misma manera que las lluvias, la rotura de diques naturales (Costa & Schuster,
1988) puede provocar avenidas fluviales importantes, principalmente respecto al
volumen de sedimentos que pueden movilizar. Entre estas, se destacan aquellas
ocurridas hacia fin del Pleistoceno, en ocasion de la rotura esporadica de grandes lagos
proglaciales. De estos eventos, uno de los mas conocidos se refiere al drenaje del lago
de Missoula, ocurrido entre los 16 y 12 ka BP (Baker & Bunker, 1985). Se estima que el
volumen original del lago superaba los 2000 km”. La descarga como consecuencia de la
rotura de un dique natural alcanz6 picos de 20.000.000 m*/s (esto es 100 veces el caudal
del Amazonas, 200.000 m’/s). Para imaginar de alguna manera las caracteristicas de
esta avenida fluvial debemos pensar en una ola de 200 metros de altura, en un valle de 7
km de ancho, viajando a mas de 120 km/h. En la Fig. 13.5 se muestra un diagrama de la
localizacion del paleolago y de la zona de encauzamiento de dicha corriente en su viaje
hacia la cuenca pacifica.
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Figura 13.5. Trazado de la descarga catastrofica ocasionada por la rotura de la morena frontal
del lago Missoula. De Baker & Bunker 1985.

Otro ejemplo lo encontramos en la rotura del dique natural del Lago Carri-Lauquén
(Neuquén, Argentina), ocurrido en la primavera de 1914. Este lago se encuentra en la
alta cordillera del norte de Neuquén - sur de Mendoza, en el curso del Rio Barrancas, el
cual junto con el Rio Grande forman el Rio Colorado. Groeber (1916) indica que el lago
se habria vaciado casi por completo en una sola noche, liberando unos 2.000 millones
de m’ (2 km® de agua). Este volumen surge de que la superficie del lago descendi6 95
m, reduciéndose en su extension de 21,5 km a unos 5,6 km. Si esto es cierto, el caudal
del Rio Colorado podria haber superado en algunos sectores los 25.000 m’/s, esto es
casi 100 veces su caudal habitual.

La ciclicidad climatica y el registro sedimentario

Si las caracteristicas de las precipitaciones, y por lo tanto la escorrentia superficial, se
encuentran ordenadas y jerarquizadas ciclicamente de acuerdo a los ciclos de
Milankovich de excentricidad (100.000 afios), oblicuidad (41.000 afios) y precesion
(19000-23000 afios), luego no seria extrafio que el aporte sedimentario a partir de estas
corrientes, en cuencas con alta produccién de sedimentos, se encuentre asimismo
ordenado en secuencias deposicionales climaticas. Estas secuencias se pueden generar
por variaciones ciclicas en el volumen de agua y sedimento aportado a la cuenca a lo
largo del tiempo, el que quedaria reflejado como cambios en la eficiencia de las
corrientes. El siguiente esquema, propuesto por Mutti et al. (1996) para los ciclos
Davisianos (ciclos de levantamiento y denudacion parcial) puede funcionar asimismo
para secuencias climaticas (note que en dicho esquema el nivel del mar no muestra
grandes variaciones). En la etapa inicial, la existencia de avenidas fluviales importantes
provoca corrientes hiperpicnicas altamente eficientes, las que dan lugar a l6bulos fluvio-
turbiditicos (hiperpicnicos) en la parte mas profunda de la cuenca. Posteriormente, la
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gradual disminucion en el volumen de los aportes provoca la progresiva regresion del
sistema hacia condiciones de tipo “normales”. De esta manera se puede producir una
migracion hacia la costa del onlap, en condiciones similares a las propuestas por los
modelos clasicos de la estratigrafia secuencial.

“Normal” tan-dalits Prodelta mudsiones Basmnal mudstones

Finod-dominated lan-delta Thin-bedded and fine-grained turbiditas
(slope fan)

-,
B Erosional unconiormity Basin-Nloor turbidile sandstones and
b conglomersies

Figura 13.6. Ciclos de levantamiento y denudacién y sus consecuencias en la generacion de
secuencias deposicionales. De Mutti et al. 1996.

Si observamos alglin ejemplo de la bibliografia probablemente el concepto pueda ser
clarificado de alguna manera. Uno de ellos se refiere al delta del Mississippi, el que ha
influenciado a generaciones de gedlogos en la interpretacion de facies deltaicas. El delta
actual es en realidad mucho mas pequeiio que el delta fosil, que se desarrollara hacia
fines del Pleistoceno (durante la transgresion del inicio del interglacial). En la Fig. 13.7
se reproduce la ubicacidn relativa de ambos sistemas. Perlmutter (1985) y Kolla &
Perlmutter (1993) estimaron que la descarga del Mississippi entre los 15 y 12 ka BP
alcanzo6 valores promedio de aprox. 100.000 m3/s, esto es, mas de 5 veces el caudal
actual. Esto habria resultado en una capacidad de transporte de sedimentos de mas de 5
veces la actual (Fig. 13.8).
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Figura 13.7. Comparacién entre las dimensiones del delta actual y el abanico submarino del

Mississippi. De Kolla & Perlmutter 1993.
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Figura 13.8. Capacidad de transporte de sedimentos (PT) y espacio de acomodacion (AS) para
la cuence del Mississippi durante los ultimos 27.000 afios. De Perlmutter 1985.



Sedimentologia Predictiva Pagina 110

14. Algunos conceptos sobre ignicion, uniformidad y estacionaridad de
las corrientes

Como se explicara brevemente en secciones anteriores, la ignicioén se refiere a

un estado del flujo en el cual la corriente de fondo incorpora por erosion mas energia
que la que pierde por la friccion. El termino ignicion ha sido propuesto por la analogia
con la combustidn en la necesidad de superar ciertos valores criticos (en el ultimo caso
oxigeno, concentraciéon de combustible y temperatura). El caso de la ignicion nos
sugiere que las corrientes tubiditicas pueden ser no-uniformes, o sea cambiar su
velocidad con el tiempo. Las corrientes no-uniformes que desaceleran se denominan
depletive (término que podria traducirse como “moribundas”), en tanto que aquellas que
aceleran con el tiempo acumulativas (o accumulative). El paradigma de las turbiditas ha
sido siempre el de considerar una corriente altamente discontinua (practicamente
instantanea) con un volumen original limitado que desacelera en el tiempo y espacio,
dando lugar al “colapso” de la corriente sobre el fondo, generando secuencias de tipo
Bouma (1962) o Lowe (1982).
A diferencia de la uniformidad, la estacionaridad de las corrientes se refiere a los
cambios que tienen lugar con el tiempo en un punto dado Fig. 14.1. Una corriente no
estacionaria es aquella que en un punto dado experimenta una aceleracion (waxing flow)
seguida por una desaceleracion (waning flow) (a). Muchas veces la etapa de aceleracion
no deja registro, por lo que solo tendremos una capa con gradacion normal dispuesta
sobre base erosiva. Estudios recientes (Kneller y Branney, 1995) indican que las
corrientes de turbidez pueden ser alimentadas por corrientes que perduran en el tiempo
(quasi-steady flow) o casi estacionarias (b) generando capas masivas de gran espesor
que no tienen relacion alguna con el espesor del flujo hiperpicnico relacionado. En el
esquema (c) vemos la trayectoria de una particula en un flujo no-uniforme (moribundo)
y casi-estacionario.

(a) Waxing flow Waning flow

Velocity/time/distance
/ field of flow

— Velocity/time/distance
history of particle

Figura 14.1. Diagramas velocidad/ tiempo para flujos no estacionarios o episddicos (a) y casi
estacionarios (b). En ¢ se grafica la trayectoria de una particula en un flujo no estacionario y
moribundo (depletive). De Kneller y Branney, 1995
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Un ejemplo de flujo estacionario seria el movimiento del aire contra el cuerpo de un
observador que se desplace en una motocicleta a velocidad constante. A diferencia de
los flujos estacionarios, los flujos casi-estacionarios reflejan pequefias variaciones en la
descarga, las cuales se traducen en cambios en la velocidad o en la tasa de decantacion
de los sedimentos. Consecuentemente, los flujos casi-estacionarios o pulsantes
producen cuerpos sedimentarios bastante complejos (Fig. 14.2).

Figura 14.2. Depositos de areniscas y areniscas conglomeradicas con variaciones texturales
graduales, interpretadas como originadas por flujos hiperpicnicos casi estacionarios (pulsantes).
Formacion Tordillo, Jurasico de la Cuenca Neuquina, Argentina.

A menudo puede observarse que el deposito relacionado a una tnica avenida fluvial se
compone por capas multiples, las que al interno pueden registrar aceleraciones y
desaceleraciones del flujo (Fig. 14.3, de Zavala et al., en prensa), asi como también
pasajes graduales entre arenas masivas y laminadas, evidenciando variaciones en la
velocidad de decantacidn de las arenas desde el flujo turbulento.

i

e

g duppEtion
i sale

Figura 14.3. Modelo conceptual para la acumulacion de areniscas relacionadas a flujos casi
estacionarios. De Zavala et al., en prensa.
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Volviendo a la ignicion, recientemente se han publicado algunos ejemplos que ilustran
bastante bien lo antedicho. Uno de ellos se refiere a la turbidita originada en los
alrededores de Niza, el 16 de octubre de 1979 (Fig. 14.4, Mulder et al., 1997). Este
evento se produjo como consecuencia del colapso de parte del prodelta del rio Var, a
raiz de las labores de ampliacion del aeropuerto. El material inicial que origind la
turbidita provino de un “slide” o falla listrica sedimentaria originada a unos 20 o 30
metros de profundidad afectando principalmente a depdsitos flivioglaciarios
pleistocenos. De acuerdo al tamafio de las cicatrices resultantes se ha calculado que el
volumen original de esta corriente fue de unos 8 millones de m’, con una densidad
original de unos 1900 kg/m’. La corriente de turbidez resultante, debido a la ignicién,
alcanzd un volumen final de depdsito de 150 millones de m’, con una erosién submarina
estimada en mas de 140 millones de m’, la que sucedié principalmente en los primeros
50 km. Respecto a las velocidades, estas han podido ser estimadas gracias a que la
corriente de turbidez durante su viaje cortd dos cables de comunicaciones, resultando en
valores maximos de entre 40 y 60 m/s (esto es entre 144 y 216 km/h). Luego de la
ignicidn, el mecanismo de autosuspension permitio a esta corriente de fondo viajar mas
de 200 kilémetros.
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Figura 14.4. Esquema de la evolucion de la turbidita de Niza. De Mulder ef al., 1997.

Otro ejemplo se refiere a la turbidita de Grand Banks, en Terranova, ocurrida el 18 de
noviembre de 1929 (Fig. 14.5, de Piper et al., 1999). Esta turbidita se origind por un
slide regresivo en el talud debido a un terremoto. De acuerdo a los célculos efectuados
se estima que el volumen original fue mucho menor que el volumen final, estimado en
150 km3. La turbidita originada alcanzé velocidades maximas de 19 m/s (aprox. 70
km/h) calculada por la rotura de un cable de comunicaciones. Se estima que la
autosuspension posibilitdo que la misma viajara mas de 400 km.
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Figura 14.5. Esquema de las transformaciones de flujo ocurridas en loe primeros 35 km de la
trayectoria de la turbidita del éand Bnk  , ocurrida en 1929. De Piper et al., 1999.
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15. Sobre el origen de los sistemas hiperpicnicos
“la frontera”

Estudios realizados en numerosos rios a lo largo de todo el mundo indican que la
mayoria de ellos producen periddicamente descargas hiperpicnicas (Milliman &
Syvitski 1992; Mulder & Syvitski 1995, Mulder ef al. 1998). A pesar que hasta el
presente importancia de la carga de lecho no ha sido considerada en estos flujos, datos
experimentales y estudios de campo revelan la necesidad de nuevos estudios. En el
punto 11 se ha propuesto un modelo predictivo de facies, el cual es consistente con
numerosas unidades fdsiles en estudio (Fig. 15.1).

carga de near-bad

lecho

Figura 15.1. Esquema conceptual del arreglo de facies clasticas relacionadas a flujos
hiperpicnicos, con carga de lecho asociada. De Zavala, en preparacion.

Un aspecto sumamente interesante que ocupara seguramente la atencion en lo proximos
afios se refiere a la iniciacién de los sistemas hiperpicnicos, fundamentalmente a
aquellos originados cuando la descarga fluvial en un sistema hipopicnico (o delta
“normal”) comienza a superar el umbral para la generacion de un flujo de fondo casi
estacionario. En el ultimo afio, a raiz de observaciones de campo efectuadas en sistemas
hiperpicnicos marinos de la Cuenca Neuquina (formaciones Los Molles y Lotena,
Jurasico) y en los andes fueguinos (Eoceno), se ha elaborado un modelo evolutivo, el
cual surge fundamentalmente de observaciones de depositos fosiles. Los depdsitos en
cuestion tienen como caracteristica la presencia fundamentalmente de capas masivas,
con clastos de arcilla, las que hacia el techo pasan a niveles con limos laminados (con
materiales carbonosos) y pelitas. Uno de los aspectos mas llamativos de estas capas es
la virtual ausencia de ondulitas de corriente al techo de las capas, mas si recordamos
que de acuerdo a la secuencia de Bouma, un flujo turbiditico afectado por una
desaceleracion normal culminaria con estas ondulitas.

El modelo evolutivo en cuestion se sustenta asimismo en datos experimentales (Rimoldi
et al.1996) y en observaciones de depdsitos recientes (Hesse 2003, Hesse et al. 2003).
Consideremos para el mismo una descarga fluvial con un contenido variable en
materiales en suspension (Fig. 15.2)
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Figura 15.2. Diagrama hipotético de concentracion versus tiempo para una descarga fluvial. El
valor de Ch se refiere a la concentracion de sedimentos requerida para producir un flujo
hiperpicnico. En 1, la baja concentracion de la descarga produce un flujo hipopicnico.

Al inicio de la descarga, el bajo contenido en materiales en suspension en el efluente
provoca que el mismo se comporte como un sistema hipopicnico (1 en Fig. 15.3). Al
aumentar progresivamente la descarga, la densidad del flujo entrante iguala a aquella
del agua de mar, por lo cual se transita a condiciones homopicnicas (2 en Fig. 15.3).

by art plume
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Figura 15.3. La baja densidad de la descarga provoca un flujo hipopicnico (1), con una pluma
flotante asociada. En 2, la densidad del flujo entrante iguala a la del agua de mar, generando
consecuentemente un flujo homopicnico. De Zavala, en preparacion.

Con la densidad del flujo entrante en constante aumento (Fig. 15.4), esta ha superado el
umbral para producir un flujo hiperpicnico, por lo cual el flujo de fondo comienza su
camino cuenca adentro. El hundimiento del flujo entrante tiene dos consecuencias
importantes. La primera de ellas es el efecto de succion y supresion de la pluma
hipopicnica precedente, por lo cual los materiales finos anteriormente en suspension
(incluyendo materiales carbonosos) son succionados y arrastrados hacia el interior de
cuenca, formando parte del flujo hiperpicnico. Una vez succionada la pluma, el efecto
de arrastre continua con las aguas superficiales, provocando un efecto de “upwelling”
inverso, por lo cual se genera un marcado contraste superficial entre el flujo sucio,
cargado de sedimentos, que se hunde, y las aguas limpias, arrastradas por el efecto de la
succion (Fig. 15.5). La segunda consecuencia es que el flujo hiperpicnico, con un
contenido de agua intersticial més liviana que el agua ambiente (marina) tiene una
tendencia a flotar sobre el fondo, una vez que la sedimentacion desde el flujo turbulento
hace bajar la densidad del flujo por debajo de aquella del agua salada. Este punto,
denominado aqui como punto de /ofting (o lofting point), marca el punto de despegue y
desaceleracion brusca del flujo, por lo cual el flujo denso en avance tiende a ubicarse
por debajo de esta nube de menor densidad. La pluma de /ofting, consecuentemente,
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incluye las fracciones granulométricas mas finas, y los restos carbonosos y micas si los
hubiere, los cuales se expanden de modo mucho mas regional y llueven sobre el fondo
de modo similar al que lo haria una pluma de prodelta.
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Figura 15.4. La densidad del flujo entrante ha superado a la del agua de mar, consecuentemente
el flujo entrante se hunde, arrastrando por succion a la pluma hipopicnica y las aguas
superficiales del reservorio. De Zavala, en preparacion.

Figure 8, The Ruzizi River deffa al the nonhem end
of Lake Tanganyika. Note fhe sharp demarcation
between open lake water and the descending Ruzizi
undearflow

Figura 15.5. Dos vistas de la desembocadura del rio Ruzizi, en el norte del lago Tanganyka. El
hundimiento del flujo hiperpicnico y la consecuente succion de las aguas superficiales produce
un marcado contraste con una demarcacion neta. De Mulder et al. 2003.

Una vez que la densidad del flujo entrante comienza a decaer, el punto de lofting
comienza a retraerse hacia el continente Figura 15.6. Esta retraccion puede ser simple, o
presentar recurrencias de avance-retroceso dentro de un flujo de larga duracion,
generando en consecuencia capas amalgamadas complejas (Fig. 15.7). Estas capas
carecen de estructuras tractivas en el techo (como es el caso de los ripples o rizaduras)
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debido a que el flujo literalmente “despega” del fondo antes de alcanzar la velocidad
critica para la formacién de las mismas.

Figura 15.6. La densidad del flujo entrante comienza a descender, por lo cual el punto de lofting
(LP) comienza a retraerse progresivamente. De Zavala, en preparacion.

Figura 15.7. A) Vista de capas arenosas masivas, depositadas a partir de flujos hiperpicnicos en
un medio marino profundo B) Detalle del contacto entre dos capas masivas (H1 y H2). Note al
techo de la capa H1, la presencia de restos carbonosos (C) y laminacién de limos (L),
acumulados a partir de la pluma de /ofting en retraccion. La base de H2 muestra estructuras de
carga, lo cual sugiere que el sistema avanzd nuevamente poco tiempo después, antes de la
perdida del agua intersticial. Este avance se interpreta como una nueva migracion cuenca
adentro del punto de /ofting, relacionado a fluctuaciones en la descarga del flujo hiperpicnico.
Consecuentemente, ambas capas pertenecerian al mismo evento. Terciario de los Andes
Australes. Tierra del Fuego, Argentina. De Zavala, en preparacion.
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En la Figura 15.8 se muestra un esquema de las capas arenosas masivas comunes en
varios sistemas hiperpicnicos de la Argentina. La presencia de plumas de /lofting
explicaria la ausencia de estructuras tractivas al techo de las capas gradadas, a la vez
que seria caracteristico de sistemas hiperpicnicos en medios marinos.
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Figura 15.8. Capas arenosas masivas gradadas. De modo caracteristico estas capas carecen de
estructuras tractivas en el techo (como rizaduras o ripples) y muestran de modo caracteristico
limos y areniscas finas laminadas con restos carbonosos y micaceos. De Zavala, en preparacion.

Finalmente, cuando la densidad del flujo entrante regresa a los valores (“normales”) el
sistema fluvial vuelve a conformar un flujo homopicnico (7) y finalmente, hipopicnico
(8) (Fig. 15.9).

HOMOPYCNAL FLOW

HYPOPYCHAL FLOW

Figura 15.9. La densidad del flujo entrante desciende por debajo de la del agua del reservorio,
por lo que la descarga evoluciona a un flujo homopicnico y finalmente hipopicnico. De Zavala,
en preparacion.

Finalmente, en la figura 15.10 se presenta un cuado de comparacidn entre depodsitos
relacionados a flujos episddicos (turbiditas clasicas) y casi estacionarios (hiperpicnitas),
adonde se marcan las principales similitudes y diferencias.
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Figura 15.10. Diagrama ejemplificando las relaciones laterales entre depositos de canal y de orla
0 levee. Note como a consecuencia de los cambios en la velocidad existentes entre el eje y los
bordes del canal, los cambios de facies tienden a mostrar en una corta distancia toda la familia
de facies esperable en el sistema a lo largo de distancias considerables. Una descripcion mas
detallada de estas facies se brinda en el capitulo 11. LP: punto de lofting.

Consecuentemente, el andlisis de facies entre el eje y los laterales de depodsitos
relacionados a canales hiperpicnicos es sumamente importante, ya que permite
reconocer y controlar toda la familia de facies clasticas esperables dentro del sistema a
lo largo de su extension longitudinal (Fig. 15.11). Asimismo, el reconocimiento en
nucleos de niveles de orla, con facies de tipo L o B3/L permite predecir la existencia de
cuerpos arenosos canalizados en las vecindades, a menudo conectados hidraulicamente.
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Figura 15.11. Ejemplo de los cambios laterales de facies entre el eje y los laterales de un canal
hiperpicnico. Los cambios graduales de facies son una consecuencia del gradiente de velocidad.
Terciario de Tierra del Fuego. Patagonia Argentina.

A modo de corolario, en la figura 15.10 se presenta un cuado de comparacion entre
depdsitos relacionados a flujos episddicos (turbiditas clasicas) y casi estacionarios
(hiperpicnitas), adonde se marcan las principales similitudes y diferencias.
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Turbidita (clasica) Hiperpicnita
duracion del corta larga
evento (minutos a horas) (horas a dias)
flujos supercriticos y subcriticos flujos subcriticos
reologia
fiujos laminares y turbulentos flujos turbulentos
erosion principalmente cabeza (cuerpo sub.) cuerpo (cabeza no erosiva)
depositacion principaimente en la cabeza principalmente en el cuerpo

carga de lecho

niveles
de erosion

deposito

gradacion
de facies
espesor de
capa

canales

incipiente (F3 y FG)
separan eventos distintos
grano y estrato decreciente
normal
relacionado al espesor del flujo

corte y relleno

importante
(climbing dunes, HCS anisot. y "CT")

no siempre separan eventos distintos

recurrencia de facies
(fluctuaciones de flujo)

normal a uniforme
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Figura 15.10. Cuadro comparativo de las principales caracteristicas de los depdsitos turbiditicos
episddicos y casi estacionarios (hiperpicnitas). Zavala en prep.
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Foto 1 : Deposito producido por un flujo gravitativo cohesivo. Note la presencia de clastos de
grandes dimensiones “flotando” hacia el techo de la capa. Se observa asimismo una base neta,
no erosiva. Pleistoceno de Neuquén. Fm Huarenchenque.

Foto 2 : Deposito relacionado a un flujo gravitativo cohesivo. Note la base neta no erosiva y
la presencia de clastos dispersos en una matrix de grano fino. Pleistoceno de Neuquén.
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Foto 4

Fotos 3 y 4 : Depositos de flujos hiperconcentrados. Note las caracteristicas masivas y la
presencia de clastos “flotando” en una matrix de arena gruesa. Fm. Lajas en la Sierra de la
Vaca Muerta, Cuenca Neuquina, Argentina.
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Foto 5 : Depdsito de flujos hiperconcentrados. Note la mala seleccion y la presencia de una
matriz de grano grueso.

Foto 6 : Como consecuencia de la dilucidon de un flujo hiperconcentrado y su transformacion
en un flujo de menor densidad, las fracciones mas gruesas son segregadas a la base como un
deposito residual clasto-sostén. Jurdsico de Neuquén.
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Foto 7 : Conglomerados clasto sostén (facies Blc) transportados como carga de lecho a la
base de un flujo turbulento de larga duracion Fm Mulichinco, Cretacico de la Cuenca
Neuquina.

Foto 8 : Areniscas conglomeradicas con estratificacion diagonal de bajo angulo (facies B2)
relacionadas a carga de lecho en flujos hiperpicnicos canalizados. Formacién Tordillo.
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Foto 10

Fotos 9 y 10: Areniscas finas masivas con clastos de arcilla (“clay chips”) dispuestos
“flotando” dentro del depodsito (facies S1). Estas facies se relacionan a flujos hiperpicnicos
casi estacionarios, acumulados mediante una agradacion progresiva del fondo. Formaciones
Los Molles y Lotena, Cuenca Neuquina, Argentina.
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Foto 11 : Estratificacion entrecruzada “hummocky” isotrépica de gran escala. Aunque
algunos autores asocian esta estructura a depdsitos de tormenta en el “shoreface”, resulta
asimismo comun a otros ambientes sedimentarios. Depositos continentales de la Fm Tordillo,

Cuenca Neuquina, Argentina.

Foto 12 : Areniscas gruesas con estratificacion diagonal vinculada a la migracion de dunas
asintoticas (facies B2s), relacionada a carga de lecho a la base de un flujo turbulento
sobrepasante. Note los abundantes clay chips en las ldminas frontales. Cretacico de Neuquén.



Sedimentologia Predictiva Pagina 128

Foto 13 : Areniscas conglomeradicas con climbing dunes (facies B2) relacionadas a carga de
lecho a la base de un flujo turbulento cargado de sedimentos en suspension. Pleistoceno de
Neuquén.

Foto 14 : “climbing dunes” (facies B2) generadas por carga de lecho a la base de un flujo
turbulento canalizado. Fm Tordillo. Neuquén..
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Foto 15 : Clzmbmg dunes” en un contexto 51m11ar al mostrada en la foto 14. Probablemente
muchas de estas estructuras, comunes en zonas canalizadas de ambientes fluviales fosiles, han
sido errdbneamente interpretadas como estratificacion entrecruzada en artesa.

Foto 16 : Procesos de d1fus1on marina por mareas. La capa mferlor se compone por arenas
gruesas gradadas con clastos de arcilla interpretadas como depositadas por flujos
hiperpicnicos (facies S1). Hacia la parte media de la foto se reconoce con base erosiva
areniscas con estratificacién entrecruzada sigmoidal, diagndsticas de la actividad de las
mareas. Formacion Mulichinco, Cretacico de Neuquén.
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Foto 17

Foto 18
Fotos 17 y 18 : Al igual que en la foto 16, estas fotografias muestran capas arenosas donde
intercalan depdsitos relacionados a flujos hiperpicnicos con niveles que evidencian actividad
de mareas. Estos depositos se interpretan como 1dbulos arenosos de plataforma modificados

por procesos de difusion de mareas, durante periodos de baja actividad del sistema fluvial.
Formaciones Mulichinco (17) y Lajas (18).
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Foto 20

Fotos 19 y 20 : En las mismas se observan depositos hiperpicnicos modifiados por procesos
de difusion por olas. Las capas depositadas por flujos hiperpicnicos (facies S1) se reconocen
por la presencia de clastos de arcilla y de pequefios clastos flotando en un depdsito masivo
predominantemente arenoso. Formaciones Mulichinco (19) y Agrio (20).
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ABsTrRACT: Hyperpycnal flows originate when sediment-laden fluvial discharges enter standing, lower-density water. Because
of their excess density, the flows plunge near the river mouth and continue to travel basinward as a quasi-steady and fully
turbulent underflow. The related deposits are hyperpycnites, and constitute a particular type of turbidite with poorly known
facies and facies tracts. Although hyperpycnal flows seem to be quite common in present times, their occurrence in fossil strata
is poorly documented. This paper addresses the characteristics and depositional processes of shallow lacustrine sandy
hyperpycnites, on the basis of the field analysis of well-exposed Lower Cretaceous strata (Rayoso Formation) in the Neuquén
Basin of west-central Argentina. The Rayoso Formation is composed of clastic (and minor evaporitic) red beds up to 1200 m
thick, deposited in a shallow perennial lake of variable salinity affected by long-lived hyperpycnal flows. Main clastic facies are
composed of fine-grained sandstones with climbing ripples and plane beds. Other common sandstone facies include massive beds
and low-angle cross stratification. Most sandstone facies are related to traction plus fallout processes, and often show a vertical
fluctuation between sedimentary facies originated under different traction-plus-fallout conditions within single beds. These
fluctuations are interpreted to be evidence of deposition from flow fluctuations in sustained hyperpycnal flows. Most beds
internally show the existence of three depositional phases, acceleration (AP), erosion plus bypass (EP), and deceleration
(DP), which record the complete evolution of a single long-lived hyperpycnal flow at a fixed point. Additionally, the
depositional evolution of a single long-lived hyperpycnal flow with distance records initially the progressive basinward migration
of the AP and EP phases, and finally an overall deposition under the DP phase both in proximal and distal areas. This evolution
provides an adequate explanation for the basinward extension of channelized features, and for the occurrence of fine-grained
sandstones with climbing ripples both in proximal and distal positions within the same hyperpycnal system. Consequently, facies

analysis derived from application of the Bouma sequence is not valid for deposits of quasi-steady hyperpycnal flows.

INTRODUCTION

First recognized by Forel (1892) in Lake Geneva, sedimentation related
to hyperpycnal flows in lacustrine and shallow marine environments has
recently received increasing attention (Mulder and Syvitski 1995; Mutti et
al. 1996; Mulder et al. 1998; Mutti et al. 2000; Mulder and Alexander
2001a, 2001 b; Alexander and Mulder 2002; Mellere et al. 2002; Mulder et
al. 2003; Gani 2004; Plink-Bjorklund and Steel 2004). Hyperpycnal flows
are formed when a sediment-laden fluvial discharge enters a standing
body of water, mainly during a flood (Mulder and Syvitski 1995). If the
excess density provided by the suspended load results in a flow with a bulk
density greater than that of the reservoir, the flow will plunge (Bates 1953;
Mutti et al. 1996) generating a subaqueous extension of the fluvial
channel, and basinward delivery of a huge volume of sediment.
Although direct fluvial discharge has been proposed as a valid triggering
mechanism for surging (episodic) turbidity flows (Normark and Piper
1991; Mutti et al. 1996; Mutti et al. 1999; Stow and Mayall 2000),
hyperpycnal flows are often characterized by long-lived and sustained
discharges, with facies and facies associations which depart significantly
from classical models (Alexander and Mulder 2002). Even if hyperpycnal
flows seem to be quite common at the mouths of most contemporaneous

Copyright © 2006, SEPM (Society for Sedimentary Geology)

rivers (cf. Forel 1892; Mulder and Syvitski 1995; Kineke et al. 2000;
Johnson et al. 2001; Mulder et al. 2001), their occurrence in ancient
deposits has been poorly documented in literature (Alexander and
Mulder 2002; Mellere et al. 2002; Mutti et al. 2003; Plink-Bjérklund and
Steel 2004).

Hyperpycnal flows are fully turbulent flows, and their deposits are
a special kind of turbidite called hyperpycnites (Mulder et al. 2003). In the
present paper the term “turbidity bed” refers to a specific depositional
process, not always related to deep-marine turbidite systems.

A hyperpycnal system could be defined as the subaqueous extension of
the fluvial system originated by hyperpycnal fluvial discharges. Conse-
quently, their deposits and depositional features could resemble some
common characteristics of both fluvial and turbidite deposits.

Because the generation of a hyperpycnal flow is related to the density
contrast between the incoming flow and the receiving water body,
lacustrine systems seem to be the most susceptible to receive periodic
fluvial-derived underflows because of the relative lower density of fresh
water bodies (Bates 1953; Mulder and Alexander 2001a; Alexander and
Mulder 2002). For most geologists, the existence of deposits displaying
channelized clastic bodies (often filled with sandstone and conglomerate)

1527-1404/06/076-041/503.00



42 C. ZAVALA ET AL.

"

.."-"I"l\
L/

BRAZIL

Basement ["] Lower Cretaceous

. Lake

= Road =" Transfer fault

Upper Cretaceous [__| Tertiary / Quaternary

=== Basin margin
)/ Front of the thrust-fold belt

Fic. 1.—Simplified geologic map of the
Neuquén Basin in west-central Argentina. The
studied area is located close to the buried frontal
thrust belt, where the best exposures of the
Rayoso Formation are located. Modified after
Gulisano and Gutierrez Pleimling (1995).

associated with reddish mudstone suggests a subaerial fluvial origin.
Controversially, although both experimental studies and observations
from modern environments (Dott 1963; Giovanoli 1990; Twichell et al.
2005) support the common occurrence of channels in subaqueous
lacustrine systems, the related deposits have been poorly documented in
literature for ancient successions. It is possible that many ancient
hyperpycnites have been misinterpreted in the past as fluvial deposits
(Mutti et al. 1996; Mutti et al. 2000), thus requiring further studies.

This paper focuses on the analysis and discussion of sedimentary
structures, facies, and depositional features which are typical of
hyperpycnal deposits, with special reference to the Cretaceous Rayoso
Formation that crops out in west-central Argentina (Neuquén Basin).
The Rayoso Formation is composed of a mainly clastic succession up
to 1200 m thick with an areal distribution that exceeds 6 X 10* km?.
These strata are characterized mainly by fine- to medium-grained
sandstones, mudstones, and minor carbonates and evaporites deposited
in a shallow perennial lake. To the best of our knowledge, this paper
describes for the first time ancient lacustrine hyperpycnites from an
outcrop perspective.

In recent years, the increasing petroleum production from clastic bodies
of the Rayoso Formation provided new frontiers for hydrocarbon
exploration and development in the Neuquén Basin, because of the
relatively shallow occurrence of the reservoirs and overall good
petrophysical properties. Nevertheless, commercial production from
these strata requires the application of sophisticated production
strategies, which necessitate a comprehensive and precise understanding
of the three-dimensional characteristics of clastic bodies. This has recently
encouraged new efforts to develop geological models of the unit (Zavala
et al. 2001; Ponce et al. 2002), accompanied by a general revision of its
stratigraphy. The recent advances in the understanding of depositional
processes of clastic units affected by relatively long-lived hyperpycnal
flows provide new tools for the stratigraphic analysis and understanding
of facies changes and internal geometry of related depositional bodies.

GEOLOGICAL SETTING

Located in the Southern Andes, the Neuquén Basin is the main
oil-bearing basin of Argentina (Fig. 1). The Neuquén basin is a triangular-
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shaped basin covering more than 160,000 km?, and it corresponds to the
southern end of a series of marine sedimentary basins developed close to
the western margin of Gondwana during the Mesozoic (Fig. 1). The
origin of the Neuquén Basin is related to the convergence of the South
American lithospheric plate with the southern segment of the Nazca—
Pacific Plate (Hogg 1993). This basin has been interpreted as a back-arc
basin, with an origin related to the thermal-tectonic collapse of the
continental crust behind a stationary magmatic arc during the Late
Triassic (Mpodozis and Ramos 1989: Vergani et al. 1995). The basin fill
records at least 220 Ma of basin subsidence, and consists of an Upper
Triassic-Cenozoic siliciclastic (and minor carbonatic) succession that is at
least 7000 m thick (Fig. 2). Deposits are mostly shallow marine in origin,
and related to a prolonged connection with the Paleo-pacific Ocean.
Nevertheless, the marine influence was interrupted several times by short
periods according to sea-level variations (Mutti et al. 1994). These periods
of marine disconnection are usually characterized by regional unconfor-
mities that display in places some angularity evidencing also a tectonic
overprint. Accommodation space increased progressively above the basal
unconformity, resulting in the accumulation of a transgressive succession
consisting of continental and marine deposits. During the accumulation
of this succession, three main depositional stages can be recognized
(Zavala and Gonzalez 2001): The first stage (Late Triassic—Early Jurassic)
is syn-rift, characterized by deposition of volcanic and volcaniclastic
materials (Precuyo Group) along with half-graben depocenters (Gulisano
1981). The second stage (Early-Late Jurassic) is represented by a mainly
clastic prograding marine to continental succession (Cuyo and Lotena
groups), deposited over a tectonically induced irregular relief. The third
stage (Late Jurassic-Late Cretaceous) is a marine to continental
succession up to 6 km thick (Mendoza, Rayoso, and Neuquén groups).
These deposits have the most extensive geographical occurrence in the
basin, and their thickness changes regularly. Additional information on
the Neuquén Basin can be found in Hogg (1993) and Vergani et al. (1995).

The marine influence from the Pacific Ocean started in the Early
Jurassic, and extended more or less continuously until the late Early
Cretaceous, when the basin was definitively disconnected. As a conse-
quence, a thick succession of continental deposits accumulated, starting
with fine-grained red beds of the Rayoso Formation (Groeber 1946, 1953;
Herrero Ducloux 1946). This unit is composed of a succession, up to
1200 m thick, of fine sandstones, red mudstones, and minor evaporites,
distributed over 6 X 10* km? (Zollner and Amos 1973; Uliana et al.
1975a, 1975b; Legarreta 1985; Ramos 1981).

The Rayoso Formation sharply overlies the calcareous strata of the
Huitrin Formation, and it is unconformably covered by coarse-grained
continental red beds of the Neuquén Group (Fig. 2). Earlier works
suggested for the unit an origin related to ephemeral fluvial systems with
large associated floodplains (Uliana et al. 1975b), while others (Legarreta
1985) recognized high-sinuosity channels within tidally influenced
mudflats. More recently Zavala et al. (2001) and Ponce et al. (2002)
discussed the stratigraphy and depositional model of the Rayoso
Formation, and concluded that the unit most likely accumulated in
a shallow perennial lake of variable salinity affected by long-lived
hyperpycnal flows. Recent studies on paleontology and biostratigraphy
strongly support a lacustrine origin of the Rayoso Formation. The
succession displays an association of charophytes, nonmarine ostracods,
small dinoflagellates, and hypohaline foraminifers, which are indicative of
a lacustrine environment (Musacchio and Vallati 2000). In addition, the
widespread occurrence of stromatolites suggests shallow-water condi-
tions, with almost the entire water body being in the photic zone.

<«

Fic. 2.—Schematic stratigraphic column of the Neuquén Basin with indication
of the main hydrocarbon source and reservoir rocks. The stratigraphic position of
the Lower Cretaceous Rayoso Formation is indicated.
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FACIES ANALYSIS AND DEPOSITIONAL MODEL

The existence of excellent and laterally continuous exposures of the
Rayoso Formation allowed a detailed and extensive field investigation
aimed at the understanding of facies and stratigraphy. Nine detailed
stratigraphic sections of the whole succession were measured and
correlated (Fig. 3) using conventional and photostratigraphic tools. A
complete simplified section of the unit is shown in Figure 4A. Detailed
description of field exposures permitted the discrimination of 14 clastic
and evaporitic facies (outlined in Table 1). Clastic facies are dominantly
fine-grained (mostly finer than medium sandstone), with little variation
through the whole studied area. No coeval coarse-grained sandstone or
conglomerate facies have been identified. The main clastic facies is fine-
grained sandstone with climbing ripples (facies Scr, Figs. SE, 6B, C),
which is widely distributed as tabular and channelized bodies. Other
common facies include laminated (facies SI, 5D, E, 6C) and massive
sandstone beds (facies Sm, Figs. 5A, D). Laminated sandstones are
common in tabular and irregular bodies, while massive sandstones are
more frequent filling erosional depressions. Strata with low angle cross-
stratification (facies Scs, Fig. 5A, B) are common in channel fills often
displaying abundant mud clasts at the lower lee side. Isotropic hummocky
cross-stratification (HCS) facies (facies Shi, Fig. 5C) have a minor
significance and generally appear in tabular bodies.

Climbing ripples are depositional structures commonly developed in
subaqueous environments, and they are related to traction-plus-fallout
processes (Jopling and Walker 1968) generated by a turbulent flow with
high suspended load (Mulder and Alexander 2001a). Recently, this
structure has been considered as a major sedimentary feature in
hyperpycnal turbidites, because it represents the steady migration of
sedimentary bedforms while sediment supply is maintained and sedimen-

tation rate is significant (Mulder and Alexander 2001a; Mulder et al.
2003). As noted by Sanders (1965), climbing ripples often pass laterally
into laminated sandstones. Theoretical and experimental studies support
the existence of plane-bed conditions also related to traction-plus-fallout
processes (Banerjee 1977; Arnott and Hand 1989; Allen 1991; Baas 2004),
at flow velocities greater than those required for development of climbing
ripples. Additionally, these studies indicate that lamination can be
suppressed with high rates of sediment fallout, resulting in the deposition
of a massive interval analogous to the Bouma Ta division.

Sandstones with low-angle cross-stratification (facies Scs) compose
laminasets ranging from 0.5 to 2 m thick, and display tangentially
downlapping foresets. This facies occur filling shallow erosional scours
located proximal to the main channel axis, often having abundant clay
clasts in the lower foresets. Field relationships show that these facies grade
basinward into laminated to massive sandstones, thus suggesting condi-
tions of higher shear stress required for its origin. Facies Scs is interpreted
as deposited by the migration of low-relief dunes at the base of an
overpassing turbulent flow. The low-angle foreset dipping less than 15° and
its almost convex-up shape suggest deposition from a quasi-steady flow
with high suspended load (Midtgaard 1996). These dunes and the resulting
stratification resemble those generated by Leclair (2002) in a series of flume
experiments with an aggradation rate up to 0.014 mm s~ '. Leclair (2002)
states that flow conditions and sand content used during the experiments
allowed both bedload and suspended-load sediment transport. The
presence of rounded clay clasts in facies Scs is here related to bedload
transport at the base of a long-lived hyperpycnal flow.

Another group of clastic facies includes sandstones related to eolian
environments. Eolian facies constitute a minor component in the
succession, and generally occur at marginal paleogeographic positions in
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TABLE 1.— Main characteristics of clastic, carbonate, and evaporitic facies recognized in the Rayoso Formation. The relative abundance of each facies in
clastic and evaporitic intervals is indicated with C (common), R (rare), and A (absent).

Thickness Clastic  Evaporitic
Facies Lithology Sedimentary Structures Geometry Origin range (m) interval interval
Sm  Fine to medium grained Massive. Tabular to Traction plus fallout from 0.64 C A
sandstones with clay chips. lenticular bodies. quasi-steady turbulent flows.
Scs  Fine to medium grained Low-angle cross Tabular to Unidirectional confined flow  0.5-2 C A
sandstones with clay chips. stratification. lenticular bodies. with high suspended load.
Shi  Fine to medium grained Isotropic hummocky Tabular to Unidirectional current witha  0.3-1 R A
sandstones. cross stratification. lenticular bodies. sub-ordinate oscillatory
component.
Sl Fine to medium grained Planar lamination Tabular to Traction plus fallout from 0.4-0.8 C R
sandstones. with parting lineation. lenticular bodies. quasi-steady turbulent flows.
Scr  Fine to medium grained Critical to subcritical Tabular to Traction plus fallout from 0.3-1.5 C R
sandstones. climbing ripples. lenticular bodies. quasi-steady turbulent flows.
Sei  Well sorted fine to medium Subcritically climbing Tabular bodies. Traction in dry interdunes. 0.7-1 A R
grained sandstones. translatent strata.
Sed Well sorted fine to medium Large-scale Tabular bodies. Migration of eolian dunes. 0.6-1 A R
grained sandstones. cross-bedding.
Sem Fine grained sandstones. Massive. Tabular bodies. Subaqueous grainfall during 0.8-1 A R
eolian duststorms.
Pl Mudstones. Lamination. Tabular bodies. Precipitation from prodelta C C
plumes.
Pm  Mudstones. Massive. Tabular bodies. Decantation. R C
Cm Carbonate mudstone (micritic). Massive. Tabular bodies. Photosynthesis. <0.3 A C
Ce Carbonates. Rhythmic laminae. Tabular bodies. Algal metabolic activity. < 0.6 A C
Eh  Evaporite deposits (halite). Pseudomorphs, Tabular bodies, Precipitation from saturated <0.6-1.2 A C
skeletal crystals. individual aggregates.  water bodies.
Ey Evaporite deposits (gypsum). Laminar, nodular. Tabular bodies. Precipitation from saturated <03 A C

water bodies.

a well-defined situation within the succession (Table 1). These facies are
interpreted as follows: (1) laminated sandstones with subcritically climbing
translatent strata (facies Sei, Fig. 6A), related to migrating eolian ripples
(Hunter 1977); (2) asymptotic large-scale cross bedding (facies Sed)
associated with migrating eolian dunes; and (3) massive sandstone beds
(facies Sem) with transitional boundaries (Fig. 5F) probably formed by
subaqueous grainfall during eolian dust storms in adjacent areas.

The finest-grained facies are composed of laminated mudstones (facies
Pl, Fig. 5G) deposited by the fallout of silt, mica, and organic debris from
prodelta plumes, and massive mudstones (facies Pm, Fig. 6E).

Carbonates and evaporites also have a definite position within the
succession (Table 1 and Fig. 7). Carbonate facies are composed of
decimeter-thick highly continuous massive micritic limestone beds (facies
Cm), and stromatolitic limestone beds (facies Ce) related to algal and
microbial activity (Fig. 8).

Evaporitic facies include laminated and nodular gypsum (anhydrite)
(facies Ey) and halite (facies Eh), the last composed of both individual
aggregates (crust) and intra-sediment-grown skeletal crystals. These
evaporitic facies record precipitation from brines in a supersaturated
water body.

Regionally, facies and stratigraphic analysis show the existence of
cyclically stacked evaporitic and clastic intervals (Zavala et al. 2001;
Ponce et al. 2002), each one hundreds of meters thick (Figs. 3, 4, 7). Field
and subsurface studies (Marteau 2002) indicate that these evaporitic and
clastic intervals have a regional significance, thus suggesting an allocyclic

control on their origin and internal cyclicity. Consequently, these
intervals could correspond to specific (paleoclimatic or paleoenviron-
mental) conditions during the evolution of the Rayoso Formation
(Zavala et al. 2001; Ponce et al. 2002). Figure 7 summarizes the
characteristics of both clastic and evaporitic intervals.

Clastic intervals are characterized by a thick succession of siliciclastic
deposits composed of fine- to medium-grained sandstone beds, inter-
bedded with grayish to reddish mudstone of variable thickness. Sandstone
bodies have tabular to lenticular (channelized) geometries, and internally
display clay chips and a complete suite of traction-plus-fallout
sedimentary structures (facies Scr, Sl, Sm, Scs, and Shi, Table 1).
Mudstone intercalations are usually thin, and typically appear deeply
truncated by major sandstone bodies. These mudstones could be massive
or laminated. No paleosols or rooted horizons were recognized along the
entire study area.

Evaporitic intervals, on the other hand, are characterized by a thick
succession of cyclically stacked fine-grained deposits, both clastic and
evaporitic, with subordinate sandstone beds. Evaporitic intervals
probably accumulated in a standing and closed shallow water body,
developed under overall arid climatic conditions, with minor peripheral
and localized fluvial discharges supplying a small volume of muds and
sands (also composing small Gilbert-type deltaic bodies).

Salts were probably incorporated into the water body by groundwater
supply (mainly from the dissolution of evaporites from the underlying
Huitrin Formation) and then concentrated by intense evaporation. The

—

Fic. 5.—Examples of main clastic facies of the Rayoso Formation. A) Fine- to medium-grained sandstone facies with low-angle cross-stratification (Scs) and abundant
clay chips grading upward into massive sandstone facies (Sm). In circle a rock pick for scale. B) Scs facies. Note the overall climbing and the convex-upward features near
the top. 1.8 cm coin in circle stands for scale. C) Isotropic hummocky cross-stratification facies (Shi). D) Massive sandstones alternating with laminated facies suggesting
fluctuations in the fallout rate from the parent flow. E) Facies Scr alternating with laminated sandstone facies (SI) suggesting a fluctuating parent flow. Lighter for scale
(7 cm). F) Massive sandstone facies of eolian origin (Sem) accumulated by grainfall in a lacustrine body of water. Note that sandstone levels have transitional lower and
upper boundaries. A 1.7 cm coin for scale. G) Laminated mudstone facies (P1) deposited by prodelta plumes, 1.7 cm coin for scale.
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Fic. 6.—Examples of main clastic facies and facies associations of the Rayoso Formation (cont.). A) Laminated sandstones of eolian origin (Sei). Note the inverse
grading, which is typical of climbing translatent strata; 1.7 cm coin for scale. B) Fine-grained sandstones with climbing ripples (facies Scr); 1.7 cm coin for scale. C)
Alternation of Scr and Sl facies suggesting a progressive deposition from a quasi-steady low-density flow, of fluctuating velocity; 1.7 cm coin for scale. D) Detail of the
lateral evolution of shallow channelized sandstone bodies. Note how the basal erosional surfaces (e) in the channel axis pass laterally into a concordance in the zone of the
subaqueous levee. E) Particular view of lacustrine sandstone lobes in more distal positions. Note the overall tabular geometry.

common and cyclical occurrence of stromatolites (Fig. 8) suggests periods
of clear waters (with minor content of suspended sediments) of moderate
salinity. These organisms probably developed during times characterized
by limited clastic supply, and they tend to be absent when minor fluvial
systems introduce limited volumes of mudstones to the lacustrine body.
Regional distribution of stromatolites also suggests shallow-water
conditions for the entire basin, because modern lacustrine stromatolites

were reported at a water depth of 15-50 m in lake Tanganyika (Cohen
and Thouin 1987) and could extend up to 100 m in lake Van, Turkey
(Kempe et al. 1991).

Mudstones in evaporitic intervals contain an association of charophytes,
ostracods, small dinoflagellates, palynomorphs, and hypohaline foramini-
fers characteristic of a lacustrine continental environment (Musacchio and
Vallati 2000). These mudstones are often massive or laminated, occasionally
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FiG. 7.—Idealized column of the Rayoso Formation (modified after Zavala et al. 2001; Ponce et al. 2002). Note the recurrence of evaporitic and clastic intervals.
Paleontologic content and dating inferences are based on biostratigraphic studies by Musacchio and Vallati (2000).

with mudcracks. Mudcracks were recognized only at marginal positions
located close to the margin of the paleo-lake, and they were often associated
with thin sandstone levels with wave ripples and eolian deposits.

The water body was probably surrounded by large and extended eolian
systems, with dunes and associated interdunes of limited preservation

Fic. 8.—Stromatolitic limestone bed interbedded in red mudstones within the
third evaporitic interval at the Agrio del Medio section (Fig. 4).

(Fig. 9). The existence of these coeval eolian systems are of fundamental
importance to justify the nature of the main clastic supply, because they
can store a huge volume of fine- to medium-grained sand to be
transferred to the basin during the next clastic interval. Consequently,
extremely arid periods during evaporitic intervals, with their associated
eolian systems, were probably the main “factory” of well-sorted sand
constituting present sandstone reservoirs.

Clastic intervals involved more humid periods, where a great volume of
sands previously matured in eolian systems during evaporitic intervals
were eroded and progressively transferred to the adjacent lacustrine basin
by low-gradient fluvial systems. Once reaching the coast, these sediment-
laden fluvial discharges would not have produced “normal”-type deltaic
systems. According to the relatively high density of these discharges, the
flows sank below the lake surface, generating long-lived hyperpycnal
flows capable of transporting sand basinward. Additionally, the
associated volume of freshwater supply during clastic intervals resulted
in a dilution and relative rise of the water body. This dilution and the
ensuing transition to a brackish to freshwater lake are also supported by
the absence of carbonates and evaporite levels in clastic intervals. The
resulting lower density of the receiving water body could favor the
generation of hyperpycnal flows also during fluvial discharges having low
sediment concentration, and possibly partially suppress the effect of
lofting. Flow fluctuations recognized from the analysis of many
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Fi16. 9.—Scheme showing main facies associations during both clastic (shallow lake affected by hyperpycnal flows) and evaporitic (shallow and restricted saline lake)

intervals. Modified after Zavala et al. (2001) and Ponce et al. (2002).

sedimentary structures within major sandstone beds strongly suggest
long-duration flows originated by nearly continuous sustained discharges.
These long-sustained discharges (resulting in quasi-steady hyperpycnal
flows) allowed these currents to travel tens of kilometers basinward also
with very low gradients (i.e., less than 1 m/S km; Dott 1963). Field and
subsurface data support that hyperpycnal flows in the Rayoso Formation
have traveled more than 150 km along the bottom of a shallow lake, with
no significant textural changes in their associated deposits. Although high
velocities can be achieved locally in the body of a hyperpycnal flow,
a single hyperpycnal discharge could not travel faster than its related
leading head. Because the leading head is characterized by accumulation
under traction-plus-fallout conditions (mostly sandy-silty deposits
with lamination and climbing ripples), flow velocities are in the order
of few centimeters per second. Consequently, to reach a distance of
about 150 km, a hyperpycnal flow advancing at an averaged speed of
20 cm s~ ! requires a discharge maintained during at least 8.7 days.
Although these values are highly speculative, they suggest the existence of
hyperpycnal discharges lasting for days or weeks for the Rayoso
Formation.

River-derived hyperpycnal flows are thought to be the main mechanism
responsible for the sand transfer into the basin. Because these deposits
often contain large hydrocarbon accumulations (Marteau 2002), the

analysis and understanding of the main characteristics of these sandstone
bodies (textural and facies changes, extension, geometry, and continuity)
are of fundamental importance for the development of present and future
petroleum reservoirs on this and other similar depositional units.
Although the hydrodynamic evolution of these long-duration hyper-
pycnal flows are at present poorly understood (Mulder and Alexander
2001a; Gani 2004), the excellent field exposures of the Rayoso Formation
allow us to explore some new concepts based on the analysis of facies
relationships observed in the field. The theoretical framework discussed
below proposes a mechanism to explain how poorly channelized
sandstone bodies could extend tens of kilometers basinward without
displaying significant textural changes in their associated deposits.

TRACTION AND TRACTION-PLUS-FALLOUT STRUCTURES

Numerous flume experiments carried out during the past four decades
(e.g., Simons et al. 1965; Southard 1991) have documented the direct
association between tractional sedimentary structures and sediment-free
water flows in alluvial channels. Results show that a water stream,
moving over an unconsolidated sand substrate, generates different kinds
of bedforms on the lower interface, which are stable forms that mainly
depend on the grain size, depth, and velocity of the water flow (among
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other parameters such as fluid density, temperature, etc.). As an example,
water moving over fine-grained sand generates ripples, dunes, plane bed,
and finally antidunes as velocity increases (Simons et al. 1965; Southard
1991). Although these papers clearly stated that the bedform succession
generated during these flume experiments apply only for open channels,
their related succession of sedimentary structures were often used to
analyze turbidites. Arnott and Hand (1989) and Shanmugam (2000)
noted that the succession of sedimentary structures generated by a waning
clear-water flow moving above fine-grained sand in flume experiments
(open channels) differs from those of the Bouma sequence, and concluded
that they may not accurately represent conditions beneath turbidity
currents characterized by abundant rain of sand-size sediment from
suspension.

To analyze the deposition from sediment-laden hyperpycnal flows it is
necessary to discuss the accumulation under traction-plus-fallout condi-
tions. Water flows in open channels are fluid gravity flows, and the
bedforms generated over a sandy substrate are mainly a consequence of
drag and frictional forces. In contrast, hyperpycnal flows are sediment
gravity flows composed of different mixtures of water and sediments, and
deposition occurs mostly under traction-plus-fallout conditions. These
traction-plus-fallout conditions generate a complete suite of sedimentary
structures, which are often confused with those produced by sediment-
free water flows. A particular case of this confusion has been noted early
by Sanders (1965), who compared the origin of parallel laminae
originated in a flume experiment with clear water, with that related to
traction-plus-fallout processes in natural turbidity currents.

In recent years, flume studies were conducted to deeply analyze
deposition and sedimentary structures generated in aggrading beds with
different amounts of sediment fallout (Banerjee 1977; Arnott and Hand
1989; Storms et al. 1999; Alexander et al. 2001; Leclair 2002),
complemented also by numerical approaches (Baas 2004). These studies
indicate that most facies originated under traction-plus-fallout conditions
are structureless, or display low-angle cross-stratification, parallel
lamination, and/or climbing ripples. Nevertheless, flume studies must be
applied with caution to the analysis of natural environments, where water
depth and outer flow thickness are very much greater. Additionally, flume
runs have by now technical limitations in maintaining high aggradation
rates for time periods greater than several minutes (Arnott and Hand
1989; Leclair 2002).

Field studies carried out on sandstone bodies of the Rayoso
Formation, mostly analyzing lateral (downcurrent) facies evolution along
certain levels, indicate that a decelerating hyperpycnal flow under
conditions of traction-plus-fallout generated a sequence of sedimentary
structures starting with low-angle cross-stratification, followed by
massive and/or laminated sandstones, and ending with climbing ripples.
This succession seems to apply to an idealized simple waning flow. More
commonly, individual sandstone beds in the Rayoso Formation display
some departures in the vertical succession of structures. For example,
many beds start with transitional or sharp (non-erosional) bases, and
internally show a cyclical recurrence of different sedimentary structures
(Fig. 4B), suggesting fluctuations in the velocity and/or fallout rates from
the parent flow during deposition. Figure 10 shows an example of a single
bed thought to be deposited from a fluctuating turbulent and long-
duration hyperpycnal flow. In the figure, transitional and repeated
passages between sandstones with climbing ripples (facies Scr) and
parallel lamination (facies Sl) are related to the progressive growth of the
deposit surface during the passage of a relatively long-lived fluctuating
flow (for additional examples see also Figs. SE, 6C).

Deposition under traction-plus-fallout conditions is limited by an
erosional velocity threshold, because velocity increase stimulates erosion
and higher capacity of the flow to transport suspended sediments (van
den Berg and van Gelder 1993). Consequently, once this threshold is
achieved, the flow is capable of incorporating previously accumulated

FiG. 10.—Close-up of a sandstone bed interpreted to have been deposited by
a fluctuating hyperpycnal flow. The gradual passages between Scr and Sl facies is
related to velocity fluctuations affecting the overpassing turbulent flow.

material through substantial erosion of its substrate. The value of this
erosional threshold is highly variable and depends on the volume of
suspended sediment and the type and consolidation of the substrate
(among other variables).

AN ACCUMULATION MODEL FOR HYPERPYCNAL FLOWS

Recent experimental studies coupled with some outcrop examples have
allowed an outline of some characteristics of deposition by long-lived
quasi-steady underflows (or hyperpycnal flows), which in turn provides
useful tools to differentiate these deposits from those accumulated by
surge-like (or episodic) flows. On slopes of less than 1°, episodic turbidity
flows such as those generated from slumps have a tendency to come to
rest rapidly, because the short-lived source inhibits the continuous
sediment supply of the head, thus enhancing the frictional effect (Kersey
and Hsu 1976; Britter and Linden 1980). On the other hand, sustained
turbidity flows, generated by hyperpycnal flows at river mouths, tend to
be maintained as long as the high-density fluvial discharge continues
(Prior et al. 1987). Consequently, the distance reached by hyperpycnal
flows is dependent more on the duration of the flood event than on the
slope of the system considered. The last explains how river-related
hyperpycnal flows could travel across the entire length of Lake Mead
(more than 150 km) with a regional slope of less than 20 cm/km (Dott
1963). Other substantial differences can be recognized in the way and
position where each flow deposited its load. In surge-like flows deposition
is dominated by the head, whereas in hyperpycnal flows deposition is
dominated by the body (de Rooij and Dalziel 2001; Peakall et al. 2001).
This allows the preservation in the hyperpycnal deposit of evidence of
flow fluctuations that occurred during discharge. Finally, flume studies
show that episodic flows display a reduced depositional area located
immediately downstream of the source area. Conversely, long lived
hyperpycnal flows tend to develop a more extensive deposit, with more
subtle textural changes (de Rooij and Dalziel 2001).

As expressed above, many sandstone beds of the Rayoso Formation
show internal evidence of fluctuations in the velocity and fallout rates
from the parent flow indicated by gradual facies changes, which suggest
the existence of quasi-steady currents. Figure 11 illustrates a hypothetical
velocity curve for a quasi-steady hyperpycnal flow, which is introduced
with the purpose of discussing sedimentation from a long-lived underflow
at a fixed point. In Figure 11, the upper curve shows the evolution of flow
velocity (vertical) with time (horizontal). On the left, a series of critical
velocities are indicated. From bottom to top, these velocities are: (1) the
interruption of clay settling and passage into the nondepositional field
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Fic. 11.—Hypothetical diagram showing a curve of fluctuating velocity related to a quasi-steady underflow and its consequences for sedimentation at a fixed point in
the basin. Three main phases are recognized: Acceleration phase (AP): accumulation of intervals 1 to 7 by an accelerating and fluctuating flow. Erosion-plus-bypass phase
(EP): erosion of some of the preceding deposits. Deceleration phase (DP): accumulation of intervals 9 to 15 from a decelerating and fluctuating flow.

(natural gap), (2) the beginning of deposition under traction-plus-fallout
conditions with their corresponding sedimentary structures, and (3) the
erosional thresholds (e) for unconsolidated sand and consolidated mud,
from which erosion plus transport started. From the analysis of this
hypothetical curve for quasi-steady underflows, three main phases can be
recognized: acceleration, erosion plus bypass, and deceleration, each one
characterized by a distinctive facies succession. For the following
discussion of the internal evolution of these phases, refer to the intervals
indicated with numbers (1 to 17) both on the hypothetical curve and on
the schematic sections (Fig. 11).

Acceleration Phase (AP)

The acceleration phase (AP) starts over basal mud deposits accumu-
lated during previous events (1). As a consequence of the arrival of
a hyperpycnal flow (leading head), velocity progressively increases. Once
the natural gap is exceeded (2), this flow in constant acceleration starts to
generate traction-plus-fallout bedforms and related sedimentary structures.
Under these conditions, a vertical facies succession is generated and
composed of climbing ripples (3) followed by planar lamination (4) as the
bed shear stress rises. If the underflow velocity fluctuates (flow pulsing),
deposition could alternate between climbing ripples and planar lamination

(5-6), ending with low-angle cross-stratification (7), thus characterizing
currents with velocities located close to the erosional threshold for sands (e).

Erosion-Plus-Bypass Phase (EP)

Once the underflow velocity achieves the threshold for sand erosion, the
flow starts to entrain the sand deposits (8) accumulated during the
preceding AP phase. The magnitude of this erosion depends on the time
that the flow remains in the erosion-plus-bypass phase (EP). If the duration
of the EP phase is brief, then the deposits accumulated during the AP phase
is partially preserved (as indicated in Fig. 11). On the other hand, if the
velocity of the flow is maintained above the erosional threshold for a long
time, then the preceding deposits could be totally eroded and redeposited at
more distal locations. Finally, if the velocity of the hyperpycnal flow
exceeds the threshold for the erosion of consolidated mud, the flow is
capable of incorporating clay chips from the pre-event bed. According to
its erosive characteristics, the existence of this phase is fundamental for the
generation of channelized bodies. Although in the example shown in
Figure 11 a simple EP phase is illustrated (with a single erosional surface),
in field examples the existence of multiple erosional surfaces within
individual event deposits is very common, suggesting velocity fluctuations
above and below the erosional threshold.
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Deceleration Phase (DP)

The deceleration phase (DP) is caused by a decrease (or fluctuating
waning) of flow velocity within the traction-plus-fallout deposition zone,
until it is completely deactivated (zero velocity). Sedimentary structures
during the DP often record minor fluctuation in the decelerating flow (9
to 15). These deposits often include clay chips, which are indicative that
flow velocities in the upcurrent direction have exceeded the erosional
threshold of consolidated mud (especially during EP phase). In the final
stages of deceleration, the flow velocity falls into the natural gap area (16)
characterized by no sand deposition, and finally ends with the
accumulation of mud, suggesting the complete deactivation of the flow.

BASINWARD EVOLUTION OF HYPERPYCNAL SYSTEMS

The model discussed above applies to a hypothetical hyperpycnal flow
evolution at a fixed position within the basin. The analysis of
contemporaneous flow evolution at different basin locations provides
a further understanding of some distinctive characteristics of hyperpyc-
nal-flow sedimentation. Figure 12 depicts this relationship from
a hypothetical example, relating velocity with time. The three curves
shown in Figure 12A represent the variation of one flow with time at
different basin positions. The black curve corresponds to proximal
positions (I), the gray curve to intermediate ones (II), and the dashed
curve to distal sites (IIT). The case discussed here involves the downslope
temporal evolution of a fluctuating hyperpycnal flow and the con-
sequences for sedimentation, not only in the nature and geometry of the
related deposits but also in the generation of erosional surfaces. The plan
scheme in Figure 12B shows the relative position of the river mouth
(heavy lines on the left) and the location of zones I, II, and III. In this
scheme the relative velocities vary with distance from the flow axis, e.g.,
flow velocity reaches its maximum at the axial zone and diminishes
progressively towards the flanks. Both the velocity curves in Figure 12A
and the longitudinal sections (Fig. 12C) represent velocity changes and
erosional or depositional processes that apply to the axial zone. In order
to discuss the basinward evolution of a fluctuating hyperpycnal flow with
time, several situations will be considered.

The first longitudinal section shown in Fig. 12C (belonging to time #;—
t,) illustrates the initial sedimentation (overall waxing; black and gray
curves), once the critical threshold of nondeposition is exceeded. Under
these conditions, sedimentation starts on proximal (I) and intermediate
(IT) zones with sand deposits having climbing ripples, parallel lamination,
and low-angle cross-stratification, respectively, which are characteristics
of an AP phase. During this first considered span of time the hyperpycnal
flow has not reached the distal zone (III). The maximum velocities
developed during this first stage in zones I and II do not exceed the
erosional threshold (e), thus resulting in the accumulation of tabular
graded beds with transitional or sharp bases (lobes) without erosional
features.

At time #; the flow velocity, affected by a progressive and continuous
acceleration, is above the erosional threshold at proximal zones (I)
producing channelization (EP phase). Flow velocities at intermediate
zones of the basin (II) are still below the erosional threshold, that is,
within the transport-plus-fallout deposition area, and thus characterized
by the deposition of climbing ripples, parallel lamination, low- angle
cross-stratification, and all the variations produced by flow fluctuation
during an AP phase. At the same time, more distal positions (III) are still
dominated by normal mud settling. This situation is characterized by the
construction of vertical facies sequences starting with erosional bases at
proximal positions, and transitional to sharp bases at more distal zones.

During time 7,4, at both proximal (I) and intermediate (II) zones, the
flow has velocities that exceed the erosional threshold. Under these
conditions, erosion continues at proximal zones (I) while intermediate
zones (II) start to be affected by the erosion of previously accumulated

sediments (EP phase). Towards more distal positions (III) flow velocity
has reached the range of traction-plus-fallout deposition, thus resulting in
the deposition in AP phase of sandstone levels with climbing ripples and
parallel lamination.

The span of time #,-t, is then characterized by a basinward shift in
facies produced by a progressive and constant system advance.
Consequently, flows gradually pass from AP to EP phases, resulting in
a progressive advance of channelized areas towards the basin center. This
results in a poor preservation of deposits formed during the advance
stage, especially in the axial flow zone.

During the span of time #5—¢ the three velocity curves are within the
transport-plus-deposition zone, with a continuous decrease in velocity.
Consequently, this situation is characterized by sand deposits with traction-
plus-fallout structures within a DP phase, which often passively infill the
erosional topography previously generated at proximal areas. As
a consequence, in distal areas sedimentation occurs over a relatively flat
topography and deposits acquire a lobate geometry. At proximal positions,
sandstones with similar grain size and sedimentary structures infill
channelized features. If the DP phase is relatively long, channels may be
filled completely with simple or complex (with lateral accretion) sandstone
bodies. On the other hand, if the DP phase is brief, proximal channels may
be either partially filled by sand, or be mud-draped (Fig. 13).

The preceding discussion concerning depositional phases at different
positions in the basin for quasi-steady sand-rich hyperpycnal flows is
fundamental to justify the great lateral extent of sandstone bodies without
significant textural changes as observed in the Rayoso Formation, and
the coexistence of erosion and depositional processes at the same time
along with the extension of an individual flow. In most hyperpycnal flows
the coexistence of erosional and depositional processes can be recognized
between the center and the lateral parts of the flow at channelized
proximal areas, with important consequences concerning geometry and
lateral extent of sandstone bodies.

Figure 14 shows a series of schemes (on the right) for the evolution of
a hyperpycnal flow and the consequence for sedimentation (right) by
means of a series of transversal sections at certain zone indicated as A-A’.

Diagrams (1) correspond to the AP phase. The flow displays maximum
velocities in the axial zone, which progressively decreases both laterally
and distally. As a consequence of having achieved the erosional threshold,
flow velocity in the axial zone produces an incipient and elongated
erosional depression in proximal areas (indicated in the figure by light
gray). At this moment, in the zone of the transverse section A-A’, flow
velocities are relatively low, resulting in the deposition of relatively
tabular beds (lobes) containing traction-plus-fallout sedimentary struc-
tures deposited under the AP phase.

During EP phase (2) the system experienced the maximum advance of
subaqueous channels. As a consequence in the zone of the section A~A’ the
flow has produced some erosion on the previously deposited frontal lobe at
the axial zone, while towards the lateral parts the existence of lower
velocities results in the deposition of thin levels of subaqueous levee.

Finally, during the DP phase (3) the overall waning flow results in the
deposition of its suspended load (in the case of the Rayoso Formation up
to medium-grained sands) with similar grain size in both proximal (here
infilling erosional depressions) and distal areas. Consequently, in the
section A-A’ the final channel fill has some typical and diagnostic
characteristics that differentiate it clearly from subaerial channels. One of
these characteristics is that erosional surfaces tend to predominate towards
the channel axis, and progressively disappear towards the lateral areas,
where they become sharp or transitional boundaries. One example of these
lateral changes could be observed at the detailed section of Figure 15 and in
Figure 6D. Another difference resides in the fact that levee deposits
associated with hyperpycnal flows show paleocurrents oriented up to 45° to
those of the axial flow direction (Remacha et al. 1994; Dutton et al. 2003),
while levees associated with subaerial channels (because of their origin
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Fic. 12.—Hypothetical diagram showing the temporal evolution of a quasi-steady flow and related deposition at different positions within the basin with time. A) The
three curves indicate flow variations for the three different locations. Black curve: proximal zone or “I.” Gray curve: intermediate zone or “II.”” Dashed curve shows distal
zone or “II1.” B) The two former longitudinal sections (time #,-;) illustrate the initial sedimentation. Sedimentation starts on proximal (I) and intermediate (II) zones,
while the distal zone (III) has not yet been reached for the flow. C) (time #,) illustrates the conditions with erosion at the proximal location and deposition in the distal (IIT)
one. The last longitudinal section shows the conditions during final stage characterized by deposition over the entire area.
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FiG. 13.—View (top) and line drawing (bottom)
of a partially filled small channel produced during
the EP phase. This partial infill could be related to
a rapidly decaying velocity associated with a
relatively brief DP phase. Black arrow indicates
the scale (Jacob’s staff).

related to overflow) often display paleocurrents oriented at higher angles.
Additionally, levee deposits in hyperpycnal system often disposed over the
frontal lobe accumulated during the early AP phase. The incision of the
frontal lobe caused by the advancing related channel was recently
documented in flume studies (Métivier et al. 2005).

Because velocity changes in hyperpycnal flows occur not only along the
flow axis but also towards the flanks, facies changes do so as well
(Figure 16). Consequently, detailed facies analysis in the transition
between channel axis and levees is fundamental to document and predict
the main facies family expected to occur in the hyperpycnal system along
kilometers in a longitudinal section.

DISCUSSION

Because hyperpycnal systems are the subaqueous extension of subaerial
fluvial systems, they keep some characteristics typical of fluvial deposits
(e.g., channels, flow fluctuations, meandering, bedload, etc.). Conse-
quently, distinguishing between subaerial fluvial deposits and lacustrine
hyperpycnites is not always a simple task, because their differences can be
very subtle.

The main characteristics that allow the recognition of ancient lacustrine
hyperpycnites can be summarized as follows: (1) the dominance of
sedimentary structures related to traction-plus-fallout processes in
sandstone bodies, which indicate a flow with a high suspended load; (2)

the vertical recurrence within a single sandstone bed of facies related to
different hydrodynamic conditions, which suggests fluctuations in the
flow energy related to a long-lived fluvial discharge; (3) the occurrence of
discontinuous erosional surfaces within single sandstone beds, because
the existence of coeval erosional and non-erosional surfaces is a distinctive
feature of hyperpycnal deposits; (4) the presence of very thick sandstone
bodies (more than 4 m thick) related to gradual deposition from a single
sustained flow, thus suggesting an excess of accommodation space during
deposition, which is more common in subaqueous environments; (5) the
existence of regionally extensive clastic successions hundreds of meters
thick (coarse-grained channel fills, tabular sandstone bodies and
mudstones) not confined in valleys, indicating a widespread accumulation
in the depositional zone rather than in the transfer zone (Schumm 1981);
(6) the lack of evidence of reworking by sediment-free water flows within
sandstone bodies, because hyperpycnal flow are typically sediment
gravity flows without a final clear-water stage. Additionally, the absence
of paleosols and mudcracks supports the interpretation at a subaqueous
environment, and definitive evidence is provided by the presence (if any)
of associated lacustrine microfossils and stromatolites.

Because hyperpycnal turbidity currents may have a longer duration
and greater steadiness than surge-like turbidity flows, their deposits
are likely to be significantly different (Alexander and Mulder 2002).
Although deposits related to surge-like flows have received great
attention during the last decades, the understanding of facies and
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Fic. 14.—Plan view (on the left) of the evolution of a quasi-steady hyperpycnal flow and their consequences in the lateral geometry of the deposits (right). Note in 2 the
coexistence at the same time of erosion at the channel axis and deposition in the laterals (levees).

facies relationships related to sustained hyperpycnal flows is still in
its infancy. According to the current paradigm, especially after the
excellent contribution of Bouma (1962), it is generally thought that
sandstone facies having climbing ripples (Bouma division Tc) are
characteristic of medium to distal depositional areas, and that no
substantial sandstone deposits are expected to exist basinward of this
point. This paradigm probably applies mostly to surge-like and
consequently highly discontinuous turbidity flows. The depositional
model for sustained hyperpycnal flows induces a substantial modification
to the last paradigm, because it can adequately explain how fine-grained
sandstones (for example, having climbing ripples) could exist at the same
time in both proximal and distal areas, along distances of tens of
kilometers. Consequently, the determination of the relative position of
sandstone deposits within the basin cannot be made only according to the
types of sandstone facies, but also considering the existence of internal
erosional surfaces.

Even though the depositional model here discussed was built from the
analysis of lacustrine strata, we consider that the main concepts could
also be applied for the understanding of shallow and deep marine
hyperpycnites. Although sandy hyperpycnites and classical (surge-like)
fine-grained turbidites (Bouma 2000) could potentially be confused
according to some similarities (specially if there is a lack of data), they
have differences, and it could be impossible to separate them without
careful studies (A. Bouma, personal communication).

CONCLUSIONS

The Cretaceous Rayoso Formation in western Argentina comprises
a sedimentary unit up to 1200 meters thick that is widely distributed in the

Neuquén Basin. The analysis of major sandstone bodies reveals
deposition from sustained hyperpycnal flows in a shallow perennial lake.

Deposits related to hyperpycnal flows are composed of sandstone beds
having tabular to lenticular geometries and internally show a dominance
of traction-plus-fallout structures. Facies within single sandstone beds
display a gradual recurrence of sedimentary structures related to different
flow conditions, thus suggesting deposition from a fluctuating flow.
Although retrogressive slumping could sustain turbidity currents over
a period of many hours (Piper et al. 1999), the existence of long-lasting
(days or weeks) fluctuating flow is here considered a diagnostic feature
that indicates a fluvial connection.

The analysis of single hyperpycnites at a fixed point reveals the
existence of three depositional phases, here called acceleration (AP),
erosion-plus-bypass (EP), and deceleration (DP), which record the
complete evolution of a single sustained hyperpycnal flow. The
acceleration phase starts with the arrival of a sustained hyperpycnal
flow, and is characterized by the deposition of traction-plus-fallout
sedimentary structures that can record flow fluctuations during an overall
acceleration. Once the velocity exceeds the erosional threshold, during the
erosion-plus-bypass phase, the flow starts to erode and transport the
sandstone deposits accumulated during the preceding phase. The
deceleration phase is related to a fluctuating decrease in flow velocity
until its complete termination, and is characterized by the deposition of
traction-plus-fallout sedimentary structures filling the erosional surfaces
produced during the previous phase.

The depositional evolution of a single long-lived hyperpycnal flow
with distance records initially the progressive basinward migration of
the AP and EP phases, and finally an overall deposition under the DP
phase both in proximal and distal areas. This evolution provides an
adequate explanation for the basinward extension of channelized
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features, and for the occurrence of fine-grained sandstones with
climbing ripples both in proximal and distal positions within the same
hyperpycnal system. Consequently, facies analyses derived from applica-

direction of lateral facies changg ———e
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the erosional surface
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flow fluctuation

internal erosional
surface in axial zones

Fi6. 16.— Diagram showing facies changes between channel axis and levees.
Consequently, detailed facies analysis in the transition between channel axis and
levees is fundamental to document and predict the main facies family expected to
occur in the hyperpycnal system along several kilometers in a longitudinal section.

tion of the Bouma sequence do not apply to quasi-steady hyperpycnal
flows.
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My strong conviction, after many years, is that turbidites are still basically poorly understood and we cannot
offer, at present, more than our honest ignorance or little knowledge in this respect. This ignorance is increasingly
enhanced by papers which base themselves on terminology problems and disputes, while studies based on basin wide
stratigraphic analysis --the only approach by which a geologist can significantly frame facies and facies
associations and attempt to develop an understanding of their formative processes—are becoming increasingly rare.
E. Mutti, 1999.

SISTEMAS TURBIDITICOS DE MARGENES ACTIVOS Y
CONTORNITAS: PROCESOS SEDIMENTARIOS Y ANALISIS
DE FACIES.

C. Zavala (Departamento de Geologia, Universidad nacional del Sur, CONICET, San Juan 670, 8000
Bahia Blanca, Buenos Aires) y

E.B. Olivero (Centro Austral de Investigaciones Cientificas, CADIC-CONICET, B. Houssay 200; CC 92;
9410 Ushuaia, Tierra del Fuego)

INTRODUCCION

El concepto de barrera de energia costera implica un gradiente decreciente de energia de olas,
mareas y corrientes fluidas hacia el mar y explica adecuadamente la segregacion textural en direccion
costa afuera de sucesivas fajas de gravas, arenas y fangos. Hasta 1950 la aplicacion de este concepto,
sumado a escasos, pero consistentes, datos de testigos superficiales distinguia a los fondos oceénicos
como ambientes tranquilos, dominados por decantacion suspensiva de arcillas y conchillas de
microorganismos plantonicos. En esta concepcion, las gravas y arenas con estructuras de corriente
caracterizaban ambientes marinos someros y los sedimentos finos, pelagicos y hemipelagicos,
caracterizaban ambientes oceanicos profundos. El trabajo revolucionario de Kuenen y Migliorini (1950)
cambia radicalmente esta concepcion, reconociendo a las corrientes de densidad, y en particular a las
corrientes de turbidez, como un medio eficaz de erosion y transporte que explica el escape de gravas y
arenas a la barrera de energia costera y su posterior depositacion en los fondos oceanicos. Walker (1973)
analizo en detalle este cambio radical de paradigma y aqui s6lo se mencionan los antecedentes relevantes.

Los flujos gravitatorios de sedimentos subacueos son un caso especial de corriente de densidad, en
el cual una masa de agua y sedimentos es movida por la gravedad como una corriente de fondo, o “rio
subacueo” (Hsii, 1989), en virtud de su mayor densidad respecto de la masa de agua que la contiene. Este
concepto, ya aplicado por Forel a fines de 1800 para explicar la brusca desaparicion de la carga de
sedimentos fluviales en las claras aguas superficiales del lago Génova, fue popularizado por Daly (1936)
en su interpretacion del origen erosivo de los cafiones submarinos por corrientes de densidad que
atravesaban el talud continental, y comprobado en forma experimental por Kuenen (1937). Por otra parte,
Bailey (1930) reconoci6 dos facies contrastantes de areniscas, caracterizadas respectivamente por
estratificacién de corriente y por estratificacion gradada. Estudios de foraminiferos en estas areniscas
gradadas resultaron en anomalias y contradicciones en la interpretacion de ambientes someros para estos
depositos. Natland (1933) concluyd que los conglomerados y areniscas gradadas del Plioceno de
California tenian foraminiferos que en la actualidad caracterizan ambientes profundos y Migliorini (1946)
explico la mezcla de foraminiferos de arenas gradadas del Terciario de Italia en funcion de procesos de
resedimentacion por deslizamientos submarinos. La unificacion de datos experimentales, geoldgicos y
micropaleontolégicos en una nueva teoria que explicaba coherentemente a las corrientes de turbidez como
causa de la estratificacion gradada (Kuenen y Migliorini, 1950) y como un adecuado mecanismo de
transporte de arenas y fangos a los ambientes ocednicos (Natland y Kuenen, 1951) tuvo inmediata
aceptacion, especialmente luego de que nuevos datos demostraron la presencia generalizada de areniscas
gradadas y gravas en los fondos oceanicos actuales (Ericson et al., 1951).

En forma contraria a la interpretacion clasica de que en ambientes marinos someros la dispersion
sedimentaria es transversal a la fuente de origen, los analisis de paleocorrientes iniciado por estudiantes de
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Kuenen, entre 1950 y 1960 (cf. Walker, 1973), demostraron la particularidad de que la dispersion
sedimentaria en la mayoria de las sucesiones de capas gradadas antiguas (turbiditas) era dominantemente
paralela a la fuente de origen. Este hecho tuvo confirmaciéon independiente cuando Bouma (1962)
establecio sus clésicas divisiones de la estratificacion gradada en turbiditas y estas fueron interpretadas en
términos de regimenes hidraulicos y de proximalidad (Walker, 1967), demostrando que la distribucion
espacial de las divisiones de Bouma conforma un cono depositacional (Mutti et al., 1999) que preserva el
total de las divisiones en su apice, i.e. corriente arriba, y que las divisiones basales progresivamente
desaparecen corriente abajo (Figs 1y 2).

Durante los ultimos 50 afios un cumulo creciente de evidencias provenientes del estudio de
sucesiones sedimentarias antiguas (Mutti y Ricci Luchi, 1972; Walker, 1978; Mutti yNormak, 1991;
Mutti, 1992; Mutti et al., 1999; Stow, 1986; Stow et al., 1996, y la bibliografia alli citada), sumadas a
observaciones oceanograficas y experimentacion de laboratorio y modelado tedrico de la dinamica de
flujos gravitatorios de particulas (e.g., Middleton y Hampton, 1973, Middleton, 1993; Kneller y Buckee,
2000) ha resultado en una amplia aceptacion de esta nueva concepcion de procesos sedimentarios en
ambientes marinos profundos, la cual, sin embargo, no estd exenta de diferencias de interpretacion, como
se vera mas adelante.

Intervalos
de Bouma

>

Arcilla

Depositacién pelagica y hemipelagica
Limos laminados

Areniscas finas con ondulitas

escalantes (climbing ripples).
Bajo régimen de flujo

(1]

0 Q

Areniscas finas con laminacion
paralela de alto régimen de flujo

o

Decenas de centimetros

Areniscas medias a gruesas masivas
a | depositacion rapida en alto régimen
de flujo

Base erosiva

Fig. 1: Esquema de la secuencia de Bouma y sus intervalos caracteristicos (Redibujado de Bouma, 1962). La
interpretacion hidrodindmica a partir de Walker (1967) y Middleton & Hampton (1973)

PROCESOS SEDIMENTARIOS

En ambientes marinos profundos el movimiento de las masas de agua de fondo por oleaje y marea
es nulo o insignificante y los procesos de erosion, transporte y depositacion de particulas sedimentarias
estan dominados por la accion directa de la gravedad. Esta accion es obvia en el caso de deslizamientos
gravitatorios subacueos, p. ej. cuando la componente paralela a la pendiente del peso de un cuerpo
sedimentario supera su resistencia interna a la ruptura, el cuerpo se desliza pendiente abajo sobre un plano
de falla basal. Pero la accidon directa de la gravedad es un poco mas compleja en el caso de flujos
gravitatorios de particulas sedimentarias. En un sistema de canal abierto, como en un canal fluvial, la
accion de la gravedad sobre el movimiento de las particulas es indirecta. En este sistema, la accion directa
de la gravedad se ejerce sobre la masa de agua y es fundamentalmente el empuje o esfuerzo ejercido por el
agua en movimiento el que moviliza a las particulas sedimentarias.
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Fig. 2: Variaciones laterales de la secuencia elemental de Bouma sobre un corte longitudinal ideal. Note como en
zonas proximales (derecha) existe la obliteracion de los intervalos superiores, mientras hacia zonas distales
(izquierda) estan ausentes los intervalos inferiores. Redibujado a partir del concepto de Bouma (1962). La escala
horizontal es de varios kilémetros.

Por el contrario, en un flujo gravitatorio submarino son las particulas aceleradas por el campo gravitatorio
pendiente abajo las que movilizan al agua. En un flujo gravitatorio de sedimentos el cambio de energia
potencial a energia cinética le otorga momento fisico a las particulas y es el aumento de momento, dado
por la aceleracion gravitatoria en el sentido del flujo, el que moviliza al conjunto de particulas. Si la
densidad del conjunto de particulas y agua en movimiento es mayor que la densidad del fluido que lo
contiene y si las particulas continian acelerandose por accion directa de la gravedad e incorporando
momento en proporcion a su masa, el conjunto conforma una corriente de densidad que se moviliza en el
fondo con limites mas o menos definidos. De tal manera, en depoésitos de canales fluviales la velocidad del
flujo se puede estimar utilizando el clasico diagrama de Hjiilstrom pero esta estimacion no es valida para
flujos gravitatorios de sedimentos donde la competencia del flujo, i.e. el tamafio maximo de particula que
éste puede transportar, depende de una multiplicidad de factores entre los que se cuentan la reologia, la
concentracion de particulas, la diferencia de densidad con el medio y la pendiente, entre otros (cf. Allen,
1970; Middleton y Hampton, 1973; Hsii, 1989). De igual manera, en condiciones puramente tractivas la
desaceleracion de un flujo en un canal fluvial se puede inferir por la tipica secuencia ordenada de formas
de lecho; e.g. laminacion plana, megadndula, 6ndula. Sin embargo esta inferencia no es totalmente valida
para flujos gravitatorios en condiciones de traccion - decantacion, donde las estructuras resultantes estan
fuertemente controladas por la tasa de decantacion de particulas (Middleton, 1993; Allen y Leeder, 1980;
Lowe, 1988).

En ambientes marinos profundos, los procesos sedimentarios debidos a la accion directa de la
gravedad incluyen a las siguientes categorias: reptaje; deslizamientos y asentamientos; flujos gravitatorios
cohesivos y flujos gravitatorios friccionales. Los procesos controlados en forma indirecta por la gravedad
incluyen basicamente a corrientes de contorno y a la sedimentacion pelagica y hemipelagica.

Reptaje. Deslizamientos y asentamientos.

Por reptaje (Fig. 3A) se entiende al lento, imperceptible, movimiento de particulas pendiente
abajo ocasionado por la pérdida momenténea de coherencia intergranular cuando la fuerza de la gravedad
supera transitoriamente a fuerzas electrostaticas en arcillas o friccionales en arenas y gravas (Nemec,
1990; Mulder y Cochonat, 1996). En forma analoga al desequilibrio momentaneo entre estas fuerzas
inducido por el congelamiento y fusion del agua intersticial en ambientes subaéreos, la bioturbacion puede
cumplir un papel importante como generador de desequilibrio en ambientes submarinos (Stow, 1986).
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Fig. 3: Movimientos gravitatorios en masa en pendientes inestables. Adaptado de Nemec (1990). A: Reptaje,
movimiento imperceptible de particulas, restringido a las proximidades de la interfase agua sedimento. B:
Deslizamiento, rotacion de un bloque coherente limitado por una falla basal, con deformacion interna nula o escasa.
C: Asentamiento, desplazamiento rotacional de un bloque incoherente, con importante deformacion interna (Véase
Figura 4).

Los deslizamientos y asentamientos, frecuentemente asociados con altas tasas de sedimentacion
en pendientes inestables, producen rasgos erosivos y depositacionales mas importantes que el reptaje. En
los deslizamientos (Fig. 3B) el desplazamiento de un bloque de sedimentos, suficientemente consolidados
de manera que permita la trasmision de esfuerzos sin sufrir deformacion interna notable, pendiente abajo
se produce a lo largo de un plano de despegue basal. Por el contrario, en los asentamientos (Fig. 3C) el
material es lo suficientemente inconsolidado como para que los esfuerzos involucrados produzcan, ademas
del despegue basal, deformacién interna importante durante el desplazamiento, generalmente traducida en
fallas inversas de bajo angulo asociadas a pliegues volcados que caracterizan el extremo distal del bloque
asentado (Fig. 4).

En pendientes deltaicas y en el talud continental, especialmente en sectores con alta tasa de
sedimentacién y sismicidad activa, los deslizamientos y asentamientos pueden movilizar grandes
volumenes de sedimentos -hasta cientos de kildémetros cubicos- a las cuencas ocednicas. El volumen de
sedimentos afectados puede multiplicarse significativamente cuando un deslizamiento o asentamiento
simple provoca inestabilidades gravitatorias que a su vez generan multiples desplazamientos gravitatorios
complejos, adyacentes o retrogradacionales (Mulder y Cochonat, 1996). Frecuentemente, el material
involucrado en asentamientos pierde la coherencia interna y se transforma pendiente abajo en una variada
gama de flujos gravitatorios (descriptos mas abajo), en cuyo caso la cicatriz de despegue inicial es el unico
rasgo indicativo de la existencia del asentamiento. En estos casos, la amplificacion del volumen inicial por
asentamientos retrogradacionales puede tener importancia en la generacion de flujos gravitatorios de larga
duracion o sostenidos, como en el clasico ejemplo de los asentamientos asociados al terremoto de 1929 del
Grand Banks, en Canada (Kuenen, 1952; Mulder y Cochonat, 1996)



Turbiditas y contornitas. andlisis de facies pagina 5

Fig. 4: Gran bloque asentado, con replegamientos y fallas internas, limitado por un plano de falla basal (flecha
inferior) y por bancos subhorizontales en el techo (flecha superior). Note como la deformacion interna aumenta hacia
la derecha, i.e. en el sentido del movimiento del bloque asentado. Mioceno inferior, Tierra del Fuego.

Flujos gravitatorios de sedimentos

Componen una amplia gama de mecanismos de erosion, transporte y depositacion de particulas
sedimentarias que basicamente estan controlados, en forma parcialmente dependiente, por la reologia del
material (plastica o fluida); el estado del flujo (laminar, turbulento, subcritico, supercritico); la
composicion dominante de particulas (cohesivas o no-cohesivas); la concentracion de particulas (alta o
baja densidad); los procesos de transporte de particulas (flotacién por exceso de matriz, colision
intergranular, decantacion retardada, turbulencia); los procesos de depositacion (depositacion en masa por
congelamiento cohesivo o friccional y decantacion individual de particulas); las variaciones temporales
(esteadiness) y espaciales (uniformidad) de la velocidad del flujo y la duracion temporal del flujo (casi
instantanea o casi sostenida). En conjunto, estas propiedades definen las principales caracteristicas de la
estructura, estratificacion y estado del flujo y también de sus depositos (Mulder y Alexander, 2001).

En uno de los extremos de esta gama de procesos se encuentran los flujos mas densos y cohesivos,
que resultan en depdsitos denominados flujos de fango (mud flows) y flujos de detritos (debris flows). En
el otro extremo se encuentran flujos mas diluidos y turbulentos, cuyos depoésitos constituyen turbiditas,
areniscas-fangolitas gradadas y con divisiones de Bouma, o turbiditas clasicas. Entre estos extremos,
existen problemas de terminologia y disputas en la nomenclatura e interpretacion de los depositos de
flujos gravitatorios, especialmente en lo que respecta a los depositos espesos de areniscas masivas,
interpretadas alternativamente como fluxoturbiditas (Dzulynski y Kuenen, en Hsii, 1989); turbiditas de
alta densidad (Kuenen en Sanders, 1965), Lowe, 1982); avalanchas de arena (Hsii, 1989); flujos de
detritos arenosos (Shanmugan, 1996); o flujos hiperconcentrados y concentrados (Mulder y Alexander,
2001). En esta revision, este conjunto de flujos friccionales (Fig. 5) se interpreta en forma amplia como
depositos de corrientes de turbidez, siguiendo los conceptos de Kneller y Branney (1995); Kneller y
Buckee (2000); Mutti et al. (1996, 1999).

Flujos cohesivos.

Estos flujos (Fig.5) contienen una alta proporcién de matriz cohesiva (fango) y por lo tanto
reologia plastica o pseudoplastica. La alta concentracion de particulas cohesivas aumenta la viscosidad y
disminuye la relacién entre fuerzas inerciales y viscosas, de manera que la turbulencia generalmente es
inhibida y el flujo es de tipo laminar (numero de Reynold muy inferior a 2000). La alta concentracion de
particulas de granometria fina aumenta la densidad del flujo y le otorga resistencia a la matriz, de manera
que las particulas mayores -arena gruesa, gravas y bloques- pueden ser mantenidas en suspension con
relativa facilidad. La alta coherencia de la matriz impide la penetracion y escape de agua desde y hacia el
medio fluido en el cual se desplaza el flujo. Eventualmente el desarrollo de una alta presion de agua poral
puede ayudar a mantener en suspension a los clastos mayores.



Turbiditas y contornitas: andlisis de facies pagina 6

Soporte de granos ) Depositos
Mecanismo dominante Tipo de flujo Representativos
8 3 FLUJO DE DETRITOS " .
Kt — = atriz cohesiva
s 2 zhg N
b 8 &, T - —~ Paraconglomerado
5 8 2Igsl | .
s QI&) = [ Lamina plana
—_‘é"“_'— Ondulitas escalantes
2 %] FLUJO DE DENSIDAD HIPERCONCENTRADO ~| Estratif. entrecruzada
B | | Q -} Arenisca masiva
5 Qo Q
g I S 3 o 0 L
SITFIIrrrsees 0 o Grava
g g I Arena
£ = Li
3 8 FLUJO DE DENSIDAD HIPERCONCENTRADO Arcila
2z 8 | — (FLUJO GRANULAR)
3 2
S & 5 E
[ o E A
s
I % FLUJO DE DENSIDAD CONCENTRADO
S —
Secuencia
'g Il de Lowe
8 11
3
E I I FLUJO DE DENSIDAD CONCENTRADO
2 I (Transicional)
2
2 I
T | AT IS
I 1
FLUJO TURBULENTO
EPISODICO (SURGE) /@ E
7
g
2 FLUJO TURBULENTO TIPO EPISODICO (SURGE-LIKE)
b5
(=
Secuencia
8 de Bouma
2
€ CORRIENTE DE TURBIDEZ SOSTENIDA
8
= ™ - -
o Y A Ao
7 T T
) . B
v Flujo episodico v Flujo sostenido
t t
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Los flujos cohesivos subacueos generalmente no presentan rasgos erosivos basales importantes, a
pesar de que pueden alcanzar velocidades considerables y distancias de transporte de cientos de
kilometros (Gee et al., 1999). La ausencia de rasgos erosivos en flujos densos que se desplazan a alta
velocidad ha sido explicada por el mecanismo de hidroplaneo, por el cual la cabeza del flujo se mantiene
por encima de una capa de agua que reduce la resistencia y arrastre en el fondo (Mohrig et al., 1998).

El principal proceso de depositacion de particulas es por congelamiento cohesivo o depositacion
en masa. Cuando la componente de la fuerza de gravedad que mantiene al flujo en movimiento es igual o
inferior a las fuerzas de resistencia al flujo, el flujo se “congela en masa” formando un tapén rigido
(Lowe, 1982). Los depdsitos de flujos cohesivos, tienen como caracteristica una mezcla muy mal
seleccionada de abundante matriz fina y clastos mayores de distintos tamafios, flotantes o en contacto
entre si, con arreglo de aspecto cadtico y sin estratificacion interna. En forma descriptiva, estos depdsitos
se han denominado como fangolitas gravosas, diamictitas y tilloides. Se clasifican como flujos de fango o
barro, cuando la relacion fango-arena es superior a 1 y las gravas constituyen menos del 5% del total de
particulas (Fig. 15A) o flujo de detritos cuando la proporcion de gravas es superior al 5%. Dado que estos
flujos cohesivos no pierden ni incorporan cantidades importantes de agua, se considera que el espesor del
deposito no compactado es semejante al espesor del flujo (Mulder y Alexander, 2001).

Flujos friccionales.

En estos flujos la componente de la fuerza de gravedad pendiente abajo debe vencer la resistencia
friccional al movimiento de particulas dada por su contacto mutuo, o trabado intergranular. En sedimentos
no consolidados dispuestos en una pendiente y sujetos a la accidon de la gravedad, la pérdida momentanea
de la coherencia intergranular puede ser iniciada por licuefaccion o fluidizacién, por la transformacion
pendiente debajo de flujos cohesivos, o por la desintegracion de deslizamientos y asentamientos y su
transformacion en flujos gravitatorios friccionales (Mulder y Alexander, 2001 y la bibliografia alli citada).
Mas recientemente, datos provenientes del estudio de rios con alta carga de sedimentos (“rios sucios™) en
areas de fuertes pendientes, indican que la carga fluvial puede ser suficientemente acelerada por la
gravedad originando flujos hiperpicnicos, capaces de transportar sedimentos hacia ambientes marinos
profundos (Mulder y Syvitski, 1995). Estos datos, sumado al analisis de depositos antiguos (Mutti et al.,
1996; 1999), sugieren una estrecha relacion genética entre flujos hiperpicnicos y sistemas de depositacion
fluvio-deltaicos de plataforma y sistemas turbiditicos (Véase mas adelante)

Independientemente de su origen, el movimiento gravitatorio de particulas puede disiparse
completamente pendiente abajo si la densidad del flujo disminuye paulatinamente por incorporacion de
agua del medio y por depositacion parcial de particulas. Por el contrario, si la cantidad de momento inicial
del flujo supera cierto valor critico, o estado de explosion (Pantin, 1979) o ignicion (Parker, 1982), el flujo
continua acelerandose e incorporando particulas por erosion del lecho hasta alcanzar un estado de
equilibrio, en el cual tanto el volumen como la concentracion de sedimentos del flujo son casi invariables
para un valor constante de la pendiente (Middleton, 1993). En un flujo gravitatorio en estado de ignicion,
los mecanismos de transporte y depositacion de particulas y el estado del flujo dependen de la
concentracion de particulas y de la variacion vertical de la concentracion, o estratificacion dentro del flujo
(Kneller y Buckee, 2000).

En flujos diluidos y totalmente turbulentos, o en la porcidn superior diluida y turbulenta de flujos
densos, las particulas se conservan en suspension cuando la componente hacia arriba de remolinos locales
supera la velocidad de decantacion de particulas. Como esta velocidad es proporcional a la diferencia de
densidad entre las particulas y el medio en el cual estas caen, es evidente que la velocidad de decantacion
de particulas en flujos gravitatorios de sedimentos sera de por si inferior a la que caracterizaria a particulas
de igual diametro y densidad en agua clara. A este efecto de mayor flotacion (buoyancy) se suma el efecto
de decantacion retardada (hindered settling), inducido por la mutua interferencia de multiples particulas y
la consecuente generacion de inestabilidades en el fluido, el cual, al ser desplazado hacia arriba por las
particulas que caen, disminuye la velocidad de decantacion.

La desaceleracion temporal o espacial de un flujo diluido y totalmente turbulento, con
competencia suficiente como para transportar arena y fango en suspension, produce una depositacion
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relativamente ordenada de su carga sedimentaria, que incluye a la tipica asociacion de areniscas y fangos
gradados con divisiones de Bouma (1962), denominadas turbiditas “clasicas” (Walker, 1978) e “ideales” o
“distales” (Middleton, 1993). En una sucesion ideal (Fig. 1), la base del deposito puede tener rasgos
erosivos caracteristicos, como turboglifos, surcos y otras marcas de base, seguidas sucesivamente por
areniscas masivas, gradadas (Ta); areniscas con laminacidn plana (Tb); areniscas-limolitas con laminacion
ondulitica (Tc); fangolitas con laminacion paralela (Td) y fangos gradados y hemipelagitas y pelagitas
(Te). En flujos muy diluidos, cuya competencia sélo permite el transporte de limo y arcilla, los depdsitos
resultantes incluyen basicamente a las divisiones Td y Te, y se denominan turbidita finas (Stow et. al.,
1996; Fig. 6).

Fig. 6: Turbiditas finas. Bancos alternantes compuestos de limolita arenosa con laminacién plana (dl), fangolitas
laminadas (df) y hemipelagita con radiolarios (e) en el techo. La gradacidon normal y la distincion entre las divisiones
d y e, sdlo se pueden reconocer al miscroscopio. Cretacico inferior, Formacion Yahgan, Tierra del Fuego. Olivero y
Martinioni (1996).

Las marcas erosivas basales se interpretan como originadas en la cabeza del flujo y la sucesion
ordenadas de texturas y estructuras sedimentarias involucradas en las divisiones de Bouma, se interpretan
como originadas durante la depositacion en el cuerpo del flujo a medida que este desacelera. Las
divisiones de Bouma se han interpretado en términos hidraulicos como el reflejo del cambio de
condiciones iniciales de alto régimen de flujo a condiciones finales de decantacion pasiva y directa del
material mas fino en suspension (Fig. 1; Bouma, 1962; Walker, 1967). Sin embargo, la estimacion de la
intensidad de flujos gravitatorios utilizando criterios independientes, como la velocidad critica para
mantener particulas de determinado tamafio en suspension y la velocidad critica de transicidon entre
laminaciéon plana y laminacion ondulitica, presenta serias discrepancias en turbiditas (Komar, 1985).
Observaciones experimentales indican que, para un flujo de velocidad constante y para un mismo tamafio
de particula, la laminacidn paralela es suprimida como forma de lecho en condiciones de alta tasa de
sedimentacion (Arnott y Hand, 1989). En consecuencia, los limites entre las divisiones de Bouma Ta-Tb y
Tb-Tc parece estar controlada tanto por la desaceleracién del flujo como por la tasa de sedimentacion
(Lowe, 1988; Allen, 1991). En forma distinta a la interpretacion de un régimen alto de flujo tractivo
supercritico (condiciones de antiduna, cf. Allen, 1991), la depositacion de arenas gradadas (Ta) reflejaria
entonces condiciones de rapida y alta tasa de decantacion de material en suspension, condiciones en las
cuales la formacion de estructuras tractivas no seria posible. La sucesion de estructuras tractivas de fondo,
caracterizadas por laminacion plana (Tb), seguida de laminacion ondulitica (Tc), sélo seria posible luego
de la decantacidon de la mayor parte del material en suspension. Este es el principal criterio por el cual la
division Ta no se considera dentro de la sucesion normal de estructuras tractivas producidas por flujos
turbulentos diluidos (Lowe, 1982).
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En los flujos mas densos, la alta concentracion de particulas en la base del flujo puede inhibir la
generacion de turbulencia y favorecer un estado laminar, dando lugar a un flujo granular o capa inercial
(Sanders, 1965), en el cual las particulas se mantienen en suspension por el fendmeno conocido como
presion dispersiva. En este fendmeno, las particulas en continua aceleracion se transfieren momento fisico
por colision intergranular y las particulas mayores, de mayor momento, tienden a disponerse hacia arriba y
hacia el frente y laterales del flujo. De tal manera, la presion dispersiva genera una mayor concentracion
de particulas mas gruesas hacia el techo y la percolacion de particulas menores entre los intersticios de las
mayores, fenomeno conocido como “colador cinematico”, también contribuye a la concentracion relativa
de particulas de menor tamafio hacia la base del flujo granular. De manera distinta al “congelamiento en
masa” de flujos cohesivos, cuando un flujo friccional se desacelera y la energia cinética de particulas
disminuye hasta el punto en el cual su velocidad es insuficiente para mantener la presion dispersiva, o en
otros términos cuando la energia gravitatoria del flujo es consumida de manera que no puede vencer la
resistencia friccional entre particulas, las particulas se detienen. El subito congelamiento friccional de
particulas puede resultar en gradacion inversa.

Fig. 7A

Fig. 7: Depositos de flujos friccionales hiperconcentrados. A: Conglomerado clasto sostén, con gradacion inversa.
Bloques mayores, ca. 60 cm de diametro. Oligoceno, Tierra del Fuego. B: Flujo granular en brechas clasto sostén, en
parte con abundante matriz de arena gruesa-grava fina y gradacion dominantemente inversa. Note el subito
congelamiento friccional de bloques imbricados y subverticales en sucesivas oleadas, que generan formas semejantes
a dunas. El bloque superior, flotante en arena gruesa, tiene ca. 3 m de diametro. Mioceno, Tierra del Fuego.

Formas semejantes a ““ dunas o barras”, compuestas de conglomerados y brechas, clasto-sostén y
con gradacion inversa, han sido atribuidas a la stubita inmovilizacion por congelamiento friccional de
oleadas de particulas (Hsii, 1989; Mulder y Alexander, 2001; Fig. 7). Capas con gradacién inversa, o
carpetas tractivas, se observan en forma repetitiva en depdsitos espesos de areniscas o conglomerados
(Lowe, 1982); especialmente en depositos atribuidos a turbiditas proximales (cf. Middleton, 1993). Estos
espesos bancos de areniscas, se han atribuidos a corrientes de turbidez de alta densidad (Lowe, 1982),
flujos de detritos arenosos (Shanmugan, 1996) o flujos concentrados (Mulder y Alexander, 2001). Lowe
(1982), reconoce una estructuracion de estos depositos, conocidas como divisiones de Lowe (Fig. 5), que
incluye una division basal (S1), con estructuras tractivas poco desarrolladas; una division intermedia (S2),
con carpetas tractivas y gradacion inversa y una division superior, mas espesa (S3) caracterizada por
arenas masivas o gradadas, con abundante estructuras de escape de agua (pilares y estructuras en plato).
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Lowe (1982) interpreta a estas divisiones como originadas en un flujo en desaceleracion en el cual la tasa
de decantacidon es el principal mecanismo regulador. S1 representaria condiciones de baja tasa de
sedimentacién cuando el flujo todavia estd en condiciones estables; a medida que comienza la
desaceleracion, la tasa de decantacion aumenta, se suprimen las formas de lecho tractivas y el flujo
granular basal se congela en sucesivas carpetas tractivas; finalmente la mayor desaceleracion aumenta la
decantacion, eliminando paulatinamente los efectos de flotacion y decantacion retardada, y el flujo
colapsa, depositando rapidamente su carga suspensiva y originando la divisiéon S3. Un proceso similar se
interpreta para conglomerados espesos, y en este caso las divisiones toman el nombre de R1, R2 y R3.

La interpretacién anterior supone un flujo concentrado altamente inestable y de corta duracion
(Fig. 5B), semejante a los producidos experimentalmente por la stbita liberacion pendiente abajo de
sedimentos alojados en un tanque (lock-gate). En este caso, y en la parte de la curva en rapida
desaceleracion, durante la etapa de colapso hay una pérdida neta de particulas y por lo tanto una
disminucion de la concentracion de particulas en el flujo; la depositacion es rapida y el espesor del
deposito esta controlado por, y es mucho menor que, el espesor total del flujo. Recientemente, Kneller y
Branney (1995) interpretan a los depositos espesos de areniscas, como originados por flujos gravitatorios
concentrados sostenidos, o casi sostenidos, y de larga duracion (Fig. 5B), semejantes a los que se pueden
esperar en flujos hiperpicnicos. En este caso el transporte y la depositacion ocurren simultaneamente; la
pérdida de particulas en el cuerpo del flujo, durante la depositacion en un punto determinado a lo largo del
flujo, es compensada por el aporte lateral de particulas en un flujo de larga duracidn; la superficie de
depositacion agrada continuamente; el espesor del depdsito no tiene relacion con el espesor del flujo, sino
con la longitud acumulada durante toda la duracién del flujo; e inclusive el espesor del deposito puede ser
superior al espesor del flujo que lo origind. En estos flujos sostenidos y de larga duracion, la
concentracion vertical de particulas en el flujo se mantiene por aporte lateral, y compensa la pérdida por
rapida depositacion de particulas; no existe una superficie reoldgica neta entre las particulas en transporte
y particulas depositadas y por lo tanto no existen formas tractivas estables de lecho. La rapida
depositacion de particulas en una superficie que agrada progresivamente promueve la licuefaccion y la
generacion de estructuras de escape de agua, las cuales pueden disponerse en capas truncadas durante la
agradacion del lecho (Fig. 8). La generacion de estructuras tractivas o de capas con gradacion inversa
(carpetas tractivas) podrian originarse durante variaciones temporales menores de la velocidad del flujo
cuando la depositacién masiva es temporalmente disminuida. De igual manera, la presencia de clastos
mayores aislados o de ristras de clastos mayores en determinados niveles indicarian la posicion transitoria
de la base de un flujo en continua gradacion vertical. De tal manera, en areniscas masivas originadas por
flujos sostenidos, no se debe esperar una sucesion ordenada de divisiones de Lowe, las cuales serian mas
bien caracteristicas de flujos inestables y de corta duracion.

Fig. 8: Flujos friccionales concentrados. Arenisca masiva, con horizontes alternantes de limites netos, que incluyen
abundantes estructuras de escape de agua (pilares). Se interpreta como el deposito de un flujo sostenido, de larga
duracion, en el cual no hay una superficie reologica neta en la base del flujo y el transporte y la depositacion ocurren
simultaneamente. Cubre lente fotografico de escala (5 cm). El espesor total del banco supera los 3 m, Paleoceno
superior, Tierra del Fuego.
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Una cuestion basica a tener en cuenta en la clasificacion propuesta en la Fig. 5 es el grado en el
cual el deposito resultante refleja el total de las caracteristicas hidrodinamicas del flujo originario. En un
extremo, una posibilidad de interpretacidon seria que cada tipo de deposito refleje un tipo de flujo en
particular. La otra posibilidad extrema seria que los distintos depositos reflejen distintos estadios en la
evolucion de un mismo flujo. En general se coincide en que la primera posibilidad es incorrecta; respecto
a la segunda, no hay todavia suficiente experimentacion de laboratorio que arroje resultados conclusivos
(cf. Kneller y Buckee, 2000). No obstante, la metodologia de analisis propuesta por Mutti ( Mutti, 1992;
Mutti et al.,, 1996; Mutti et al., 1999), basada en la determinacion empirica de cortejos de facies
segregadas espacialmente en un mismo banco, o conjunto de bancos temporalmente equivalentes, durante
la movilizacion de un flujo pendiente abajo, ofrece evidencias conclusivas que distintos depodsitos pueden
representar distintos estadios de un mismo flujo gravitatorio (Véase Analisis de Facies).

Contornitas

Aunque la existencia de corrientes ocednicas profundas era ya conocida a principios del siglo XX,
estas eran pensadas como corrientes sumamente débiles, incapaces de producir modificaciones en un
fondo oceanico dominado por la acumulacién hemipelagica. El oceandgrafo aleman George Wust (1936)
fue el primero en indicar la posible importancia de las corrientes oceanicas profundas en el transporte de
sedimentos abisales, aunque su trabajo, publicado en aleman, pasé casi inadvertido por la comunidad
cientifica de la época. No fue sino hasta la década del 60 cuando un estudiante de Wust, C.D. Hollister,
(Heezen & Hollister 1963; Hollister 1967) documentd por primera vez la existencia de ondulitas de
corriente a profundidades de entre 4 y 5 km, en el sector noreste del océano Atlantico. A diferencia de las
ondulitas relacionadas a corrientes de turbidez, estas contenian gran cantidad de minerales pesados y
presentaban muy poca matriz, sugiriendo una remobilizaciéon y acumulacién a partir de corrientes de agua
libres de sedimento. Asimismo, estas corrientes oceanicas profundas parecian moverse en sentido paralelo
a las curvas de nivel (o contour lines) por lo que fueron denominadas como corrientes de contorno. El
descubrimiento de Hollister suscit6 una gran polémica con los oceandgrafos de la época, lo que impulsé la
realizacion de numerosos y detallados estudios del fondo oceanico con el objetivo de evaluar
adecuadamente las caracteristicas de dichas corrientes. Esto llevo al descubrimiento, en afios
subsiguientes, que las corrientes de contorno son sumamente dinamicas y capaces de modelar los fondos
oceanicos produciendo una importante erosion, trransporte y redepositacion de sedimentos. Las corrientes
de contorno son muy importantes asimismo para el control de la temperatura en el planeta, ya que actian
como un gigantesco circuito de refrigeracion moderando temperaturas maximas y minimas.

Algunas caracteristicas de la circulacion termohalina profunda

Las corrientes oceanicas profundas se originan a partir del enfriamiento y posterior hundimiento
de aguas marinas superficiales en altas latitudes (Gill 1973; Killworth 1973). Una vez en profundidad,
estas masas de aguas polares se mueven por el fondo de los océanos como corrientes termohalinas
(Neuman 1968). Las aguas polares de origen antartico son las mas densas y profundas de los océanos, y se
originan predominantemente en la zona de los mares de Weddell y Ross (Fig. 9). Estas aguas fluyen hacia
abajo del talud, circulando hacia el Este alrededor del continente antartico, desde donde se dirigen
posteriormente hacia el norte a los océanos Atlantico, Indico y Pacifico. En el hemisferio norte, los
principales puntos de captacion se ubican en los mares de Noruega y Groenlandia, aunque el movimiento
hacia el sur de estas aguas es dificultado parcialmente por la presencia de un alto fondo marino conocido
como la dorsal de Escocia-Islandia-Groenlandia.

En la mayoria de los fondos oceanicos las corrientes termohalinas son relativamente débiles, con
velocidades que a menudo no superan los 2 cm/s. No obstante, al igual que las corrientes superficiales,
estas corrientes profundas sufren asimismo el efecto de Coriolis relacionado a la rotacion terrestre. Como
consecuencia, las corrientes tienden a ser mas intensas contra los margenes continentales en el sector oeste
de las cuencas oceanicas (Fig 9) donde pueden alcanzar velocidades de hasta 10 o 20 cm/s. La
intensificacion de las corrientes ocurre asimismo a lo largo de zonas estrechas de los fondos oceanicos,
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donde se han registrado corrientes de mas de 100 cm/s (Stow & Lovell, 1979; McCave & Tucholke,
1986). A modo de ejemplo, en el sector superior del talud de Cadiz, cerca del Estrecho de Gibraltar, se han
medido corrientes maximas de hasta 250 cm/s (Viana et al., 1998).

Fig. 9: Principales vias de circulacion de las corrientes ocednicas profundas (modificado de Stow & Lovell 1979).
Note la ubicacion de los puntos de captacion de aguas superficiales localizados cerca de los polos y la intensificacién
de las corrientes hacia el oeste de las cuencas oceanicas.

Localmente, estas corrientes son sumamente variables en su intensidad a lo largo del tiempo,
reconociéndose periodos de mayor actividad denominados como tormentas abisales (Gardner & Sullivan
1981). Durante estas “tormentas”, grandes volimenes de sedimentos finos son erosionados del fondo
ocednico y transportados en suspension por niveles nefeloides hacia zonas de acumulacion, a menudo muy
distantes.

Depdsitos de corrientes de contorno recientes.

De lo anteriormente expuesto resulta evidente que las corrientes oceanicas profundas tienen la
capacidad de erosionar, transportar y depositar enormes volimenes de sedimentos en los fondos
oceanicos. Paralelamente al descubrimiento de las potencialidades de estas corrientes, los sedimentologos
se dedicaron a tratar de discernir las caracteristicas de los depdsitos actuales relacionados a estos
fendmenos, y de que manera los mismos aparecerian en el registro fosil. Los sedimentos acumulados o
modificados por estas corrientes se denominaron como contornitas (o contourites, Hollister & Hessen
1972). Las contornitas comprenden depdsitos de grano fino (arcilitas hasta arenas finas) a menudo
altamente bioturbados. En un principio las contornitas fueron clasificadas de acuerdo a su textura en
contornitas fangosas y contornitas arenosas (Stow & Lovell 1979). Las contornitas fangosas se componen
por pelitas terrigenas y biogénicas, con mala seleccion y hasta 15% de arenas finas. Son generalmente
homogéneas por la intensa bioturbacidon, o pueden presentar una laminacion difusa. Las contornitas
arenosas comprenden niveles irregulares de hasta 25 cm de areniscas finas, los cuales aparecen masivos o
con lamina paralela u ondulitas de corriente. Los contactos entre las capas pueden ser netos o
transicionales. A menudo los dos tipos de contornitas coexisten dentro de la misma sucesion. Estudios mas
recientes (Viana ef al., 1998) han propuesto una clasificacion relacionada directamente a la profundidad
de agua, independientemente del contexto tectonico y/o morfoldgico. Estos autores reconocen depoésitos
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en aguas profundas (> 2000 m), profundidades medias (300-2000 m) y relativamente someros de
plataforma externa o talud superior (50-300 m). De estas categorias, solamente las dos primeras
corresponderian a contornitas “normales” (en el sentido de Hollister & Hessen, 1972) mientras que las
corrientes mas someras (producidas por una combinacién entre corrientes de contorno, corrientes
inducidas por vientos superficiales, mareas etc) son denominadas como areniscas depositadas por
corrientes de fondo someras (shallow-water bottom-current sands).

Las contornitas arenosas de aguas profundas parecen ser relativamente raras, presentando una fina
laminacion a menudo altamente disturbada por la bioturbacion. Estas intercalan con contornitas fangosas,
hemipelagitas y turbiditas, y presentan una composicion eminentemente bioclastica.

Las contornitas arenosas de profundidades medias son mds comunes, conformando bancos de
hasta un metro con gran extension lateral, a menudo intercalados con contornitas fangosas y turbiditas. La
composicion de las mismas es silicoclastica/bioclastica y presentan abundante bioturbacion. A menudo las
corrientes de turbidez constituyen el mecanismo primario de acumulacion de las arenas, las cuales son
removilizadas por las corrientes de fondo (Fig. 10).

Los depdsitos relativamente someros son aquellos que aparentemente presentan mayor potencial de
preservacion y una mayor importancia petrolera. Se integran por bancos de areniscas finas de hasta 20
metros de espesor, y con gran continuidad lateral a menudo tapizados por megadndulas. Su composicion
puede ser desde silicoclastica a bioclastica, y a menudo intercalan con facies de plataforma interna a
hemipelagicas de talud.

Flujo gravitativo
de sedimentos

remanente
de erosion )
contornitas
» » »
» S » »
=]
» 5 » »
L4 » »
corriente § § i
de fondo Tiempo 1 Tiempo 2 Tiempo 3

Fig. 10: Relacion entre depositos turbiditicos y contorniticos (modificado de Mutti 1992)

Contornitas fosiles.

A pesar de lo mucho que se ha avanzado en los ultimos afios en el conocimiento de estos
depdsitos, la identificacion de depdsitos fosiles de contornitas sigue siendo sumamente compleja y a
menudo controvertida. Las controversias muchas veces se originan a raiz de que normalmente es
sumamente dificil estimar de modo preciso las paleoprofundidades, y diferenciar depdsitos de contornitas
de aquellos de turbiditas distales. A la fecha existen unos pocos ejemplos en el mundo atribuidos a
contornitas, algunos de los cuales se presentan en la siguiente tabla (Fig. 11).

Dado que las corrientes de fondo reelaboran a menudo depdsitos turbiditicos, los depdsitos
contorniticos arenosos generalmente presentan una mejor seleccion y mejores propiedades petrofisicas
respecto de los depositos turbiditicos originales. El interés econdémico despertado por el hallazgo de
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enormes reservas de hidrocarburos en cuencas de off shore impuls6 en los ultimos afios una importante
revision de las caracteristicas de los depoésitos actuales y fosiles asociados a estas corrientes (Stow et al.
1998; Viana et al. 1998).

UNIDAD LOCALIDAD EDAD REFERENCIAS

Lachlan Fold Belt Australia Ordovico Jones et al., 1993
Jiuxi Drift China Ordovico Duan et al., 1993
Bushy Canyon Member USA Pérmico Mutti et al., 1992 (7))
o]
Talme Yafe Formation Australia Cretacico Bein y Weiler, 1976 =
=
Sainte Croix U.S. Virgin Islands Cretacico Stanley 1987, 1988 w
MNiesenflysh Suiza Cretacico Stanley, 1993 i
Annot Sandstone Francia Eoceno Stanley, 1993 14
o
Lefkara Formation Chipre Paledgeno Kahler, 1994 -
(1
g : Oligoceno - Wezel, 1969, 1970 <
Numidian Flysh ltalk Mioceno Faugéres et al., 1992
Kasuza Group Japon E:'Efi'g?onc%r’] . Ito, 1996
Mar del Norte : Heritier et al., 1979
Paleogene Sandstones (Reino Unido) Paleogeno Enjolras et af., 1986 o
-
L
Paleogene Sandstones Cuen?grcézigampos Paledgeno Mutti et al., 1980 5;
1)
2
(7]

Ewing Bank Block 826  Golfo de Mexico Plioceno -
(USA)

Oilfield Shanmugam et al., 1993

Pleistoceno

Fig. 11: Cuadro de sintesis de los principales depositos de contornitas fésiles reconocidos en el mundo (basado en
datos de Stow et al. 1998)

La identificacion de contornitas fosiles no puede ser hecha utilizando uno o unos pocos criterios
de analisis, ya que las diferencias de estos depdsitos con depositos de turbiditas distales y otros ambientes
marinos son a menudo muy sutiles (Stow et al., 1998). Numerosos autores (Stow & Lovell 1979; Lovell &
Stow 1981; Stow ef al. 1998) han resaltado algunas caracteristicas que deben ser tenidas en cuenta a fin de
descartar un origen alternativo para una sucesion fosil dada.

1. El contexto tecténico de la sucesion. Las corrientes de contorno y sus depdsitos se encuentran
generalmente relacionados a los margenes de cuencas oceanicas abiertas. Por esto no serian esperables en
cuencas marinas “satélite” parcialmente conectadas con el mar, como cuencas de antepais, retroarco,
wedge-top etc.

2. El contexto paleogeografico de la sucesion. Las sucesiones de contornitas fosiles serian esperables a lo
largo de los margenes orientales de los paleocontinentes.

3. Espesor de la sucesion. A menudo los depdsitos de contornitas muestran en conjunto espesores de
centenares a miles de metros, alternando con intervalos caracterizados por depdsitos hemipelagicos y/o
turbiditicos.

4. Textura y seleccién de los depositos. Las contornitas actuales se componen mayormente por depdsitos
de materiales finos (arena fina-pelitas). Los niveles arenosos presentan buena seleccion y muestran
internamente laminacion y estructuras tractivas como ondulitas de corriente. Estos niveles arenosos a
menudo presentan elevada bioturbacion e intercalan con depositos hemipelagicos y/o turbiditicos.
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5. Ausencia de cambios de facies por grandes distancias. Si bien las turbiditas distales a menudo presentan
caracteristicas similares a las contornitas, las primeras cambian facies en pocos kilometros a lo largo del
paleoflujo. Las contornitas presentan un aspecto mas homogéneo a lo largo de decenas a centenares de
kilémetros.

6. Presencia de superficies de erosién tapizadas por pelitas. Las tormentas abisales erosionan grandes
volumenes de sedimentos, lo que produce normalmente cicatrices erosivas de gran escala, a menudo
tapizadas por pelitas.

7. Evidencias de paleocorrientes v paleontoldgicas. En aquellos lugares donde las contornitas aparecen en
estrecha relacion con depdsitos turbiditicos, estas tienden a presentar direcciones de paleocorrientes
orientadas ortogonalmente respecto de los flujos turbiditicos. Las asociaciones faunisticas y de trazas
fosiles deben ser coherentes con un ambiente relativamente profundo.

Ejemplos argentinos: En la literatura argentina practicamente no existen menciones de contornitas fosiles.
En afios recientes Zavala et al. (2000) mencionan brevemente la existencia de depdsitos contorniticos en
la faja metamorfica de bajo grado de las Sierras Pampeanas (Proterozoico tardio- Paleozoico temprano)
aflorante en la Sierra de San Luis, Sierra de Pocho y Sierra de Ambargasta (estas dos ultimas en la
provincia de Cérdoba), a lo largo de unos 450 km. En la Fig. 12 se muestra un mapa de ubicacion de los
afloramientos.
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Fig. 12: Mapa de ubicacion de los depositos contorniticos ubicados en las metamorfitas de bajo grado de las Sierras
Pampeanas.
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Estas metamorfitas de bajo grado muestran rasgos sedimentarios primarios que permiten aplicar en
el estudio de estas rocas criterios de analisis estratigrafico propios de las sucesiones sedimentarias. De esta
manera, se ha identificado una sucesion sedimentaria con un espesor superior a los 2000 metros, integrada
por niveles peliticos, ritmitas, y bancos conglomeradicos y arenosos (Prozzi y Suarez 1994, Ramos et al.
1996). Esta sucesion sedimentaria formaria parte de una antigua cuenca sedimentaria localizada en el
margen occidental (actualmente) de Gondwana durante el Proterozoico tardio - Paleozoico temprano, la
que podria vincularse lateralmente con los depositos reconocidos en el norte del pais y asignados a la
Formacion Puncoviscana (Prozzi y Suarez 1994).

Recientes estudios de analisis de facies y andlisis estratigrafico secuencial permiten reconocer
depositos turbiditicos con facies de lobulos proximales a distales, los que en amplios sectores muestran
evidencias de procesos de modificacion por corrientes diluidas interpretadas como corrientes de fondo
(bottom currents). Las facies turbiditicas proximales se reconocen en el sur de la Sierra de San Luis (zona
de Cafiada Honda, Figs 12 y 13) donde se componen por unos 200 metros de conglomerados
amalgamados con facies F2, F3 y F5 (sensu Mutti 1992) relacionadas a flujos hiperconcentrados y flujos
granulares de alta densidad. Hacia el noroeste (zona de Paso del Rey y Santo Domingo, Figs. 12 y 13) esta
sucesion grada a facies de 16bulos turbiditicos, integrados por bancos tabulares de areniscas gruesas a
medias (facies F5 y F9). Sobre estos depdsitos turbiditicos se reconoce una mondtona sucesion de ritmitas
compuesta por una alternancia de bancos de arena fina y pelitas, con un espesor individual a menudo
inferior a los dos centimetros, interpretado como depositos de contornitas. Los niveles arenosos aparecen
masivos, con ldmina paralela u ondulitas de corriente, los que se disponen con base neta o transicional. En
algunos sectores (Ruta prov. 9, 7 km al NO de La Carolina) se observan evidencias de procesos erosivos
al techo de capas de turbiditas arenosas. En esta zona, la presencia de estratificacion entrecruzada de tipo
hummocky en algunos bancos arenosos sugiere profundidades posiblemente inferiores a los 300 metros,
por lo que corresponderian posiblemente a areniscas depositadas por corrientes de fondo someras. En la
Sierra de Pocho, las facies contorniticas adquieren su maxima expresion, con un espesor superior a los 400
metros.

Sierra de Cuesta Sierra de
San Luis de Pocho Ambargasta

Facies de limolitas y areniscas finas, laminadas,
con ondulitas de corriente sub y supercriticas.
Bases y techos transicionales y netos. Ondulitas
erosionadas al techo. Superficies de erosion
internas de gran escala. Elevada continuidad
lateral sin cambios aparentes de facies.

= Traccion y traccion-decantacion a partir de
— corrientes diluidas.

oL, Contornitas

e

e

[T b

e
B R

?/ Facies de conglomerados y areniscas. Bancos
/;/;' irregulares a tabulares gradados, masivos o
= " localmente con HCS y laminacion. Bases netas.
Superficies de erosion al techo de algunas
capas. Buena continuidad lateral. Cambios de
facies hacia interior de cuenca.
Flujos gravitativos de alta y baja densidad.
Sistemas turbiditicos.
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Fig. 13: Sintesis de las principales caracteristicas de las secciones aflorantes en la zona de bajo grado de
las Sierras Pampeanas.
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ANALISIS DE FACIES EN SISTEMAS TURBIDITICOS

Por muchos afios el analisis de facies de sistemas turbiditicos estuvo dominado por el paradigma
de la secuencia de Bouma. El trabajo de Arnold Bouma (Bouma, 1962) fue tan influyente que aun hoy
muchos geodlogos piensan a la secuencia de Bouma como el ejemplo de la turbidita tipica. Bouma
estableci6 una secuencia de facies ideal conformada por 5 intervalos (Fig. 1), denominados como a, b, ¢, d
y e. El intervalo basal (o “a”) se integra por areniscas masivas a menudo con clay chips. Este es seguido
por areniscas finas con lamina paralela (intervalo b) sobre las que se disponen areniscas con ondulitas
escalantes (c/imbing ripples, intervalo c¢). La secuencia culmina con limos laminados (intervalo d) y
pelitas hemipelagicas. Es interesante notar que el intervalo “d” corresponde a las facciones mas finas
transportadas por el flujo turbiditico, en tanto que el “e” se relaciona a decantacion normal en la cuenca,
no relacionada a la turbidita. La distincidn entre estos dos intervalos no es sencilla, por lo que
comunmente se los agrupa (intervalo d+e). A menudo una secuencia de Bouma completa como la de la
figura 1se denota como Ta-e.

Bouma establecié asimismo que esta secuencia presentaba variaciones de acuerdo a su posicion
relativa dentro de la cuenca. De esta manera, a medida que nos alejamos de la zona de aporte, la secuencia
de facies ideal va perdiendo progresivamente sus intervalos basales (Ta-e, Tb-e, Tce) hasta quedar
constituida mayormente por pelitas de los intervalos d y e, lo cual caracterizaria a la zona distal (Fig. 2).
Asimismo, en zonas proximales a menudo existe la obliteracion por erosién / no depositacion de los
términos superiores, resultando en secuencias de tipo Tab o Ta-c (Fig. 2). En afios subsiguientes se ha
avanzado notablemente en el analisis de facies de estos depositos. Entre las contribuciones mas relevantes
podemos citar a Mutti y Ricci Lucchi (1972), Walker (1978). Mutti (1992), Pickering et al., (1986; 1989)
y Mutti et al. (1999).

En razén de su claridad y aplicabilidad, en la presente sintesis se seguird la metodologia de
analisis propuesta por Mutti (1992) modificada en parte en Mutti et al. (1999). Esta metodologia plantea,
mas que una mera clasificacion de facies, un método de razonamiento por el cual las distintas facies
turbiditicas ocupan posiciones predecibles dentro de un cortejo de facies. Este cortejo de facies no es fijo
para todos los sistemas turbiditicos, sino que va a depender en gran manera de la fisiografia de la cuenca,
el tipo de sedimentos disponibles y del volumen y duracion de los flujos turbiditicos involucrados. Cabe
destacar que en el analisis de facies moderno se ha abandonado parcialmente el concepto de canales y
l6bulos de sistemas turbiditicos, reemplazandolo por el concepto de que la posicion de una sucesion dada
dentro del sistema deposicional (proximal, medio o distal) estd dada por la ubicacién de las capas
constituyentes dentro de zonas de erosion, bypass sedimentario (transporte sin una erosion significativa) o
depositacion. De modo general, el método de analisis contempla la discriminaciéon de 9 facies
sedimentarias (Fig. 14), las cuales estan ordenadas de acuerdo a su granulometria y a la concentracion del
flujo turbiditico originario.

Facies muy gruesas

Facies F1

Descripcion: Se integra por areniscas gruesas y conglomerados matriz sostén (Fig. 15A). La matriz se
compone por materiales finos (arcillas y pelitas). Las capas se disponen sobre base neta no erosiva,
pudiendo presentar gradacidén normal, inversa, o sin gradacion. En el caso de existir clastos mayores, estos
se ubican en cualquier posicion dentro del depdsito, inclusive con el eje mayor en posicidon vertical. La
existencia de clastos mayores proyectados fuera del deposito es asimismo frecuente. Esta facies a menudo
contiene grandes bloques de materiales sedimentarios redepositados, cominmente replegados.

Origen: Esta facies se vincula a flujos de detritos cohesivos (o flujos de barro). En razon de su alta
densidad (por la alta concentracion de sedimentos) los materiales se mueven con una reologia plastica.
Este hecho hace que estos flujos tengan un coeficiente de friccion interna el cual provoca que sélo puedan
iniciarse en zonas de altas pendientes, depositindose en masa (congelamiento cohesivo) una vez que
disminuye la pendiente, a menudo sin posibilidades de organizacion interna. Los clastos estan sostenidos
por la cohesion interna de la matriz. La baja permeabilidad en el frente de avance de estos flujos a menudo
dificulta su dilucion si no se mueven por distancias prolongadas.
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Fig. 14: Esquema conceptual de los tipos de facies reconocidos para sistemas turbiditicos y su posiciéon dentro de un
cortejo de facies ideal. Note que para que las facies mas finas tengan buen desarrollo, el flujo originario debe ser
capaz de sufrir numerosas transformaciones, segregando las fracciones mds gruesas en sucesivos depositos
residuales.

Facies F2

Descripcion: Se compone de conglomerados y areniscas conglomeradicas matriz sostén, donde la matriz
se compone de areniscas gruesas a menudo sucias de arcillas (Fig. 15B). Las capas presentan bases
fuertemente erosivas, e internamente pueden presentar gradacion normal o inversa. Los clastos mas
grandes se ubican con su eje mayor aproximadamente horizontal.

Origen: La facies F2 se relaciona a depositos de flujos hiperconcentrados, los cuales se mueven con una
reologia transicional entre la plastica y la fluida. A menudo se originan a partir de la dilucion de flujos de
detritos cohesivos (Facies F1). La pérdida de la cohesion de la matriz como mecanismo de sustentacion
hace que los bloques mas grandes sean segregados formando un depésito residual (CgRF, Fig. 14). La
frecuente existencia en la facies F2 de una alineacidon horizontal de los clastos mayores sugiere flujos
laminares. El movimiento diferencial entre las distintas laminas dentro del flujo mantiene atrapada en
sobrepresion a parte del agua intersticial, la cual en su tendencia a escapar provee parte del mecanismo de
sustentacion de los clastos. Las altas velocidades requeridas para atrapar fluidos hace que estos flujos
estén dominados por la inercia (flujos supercriticos). La depositacion de la facies F2 ocurre cuando la
pérdida de velocidad hace que el fluido intersticial no pueda ser retenido por las laminas del flujo, y el
mismo escape mediante un proceso 1lamado elutriacion. El escape del fluido intersticial hace que aumente
considerablemente la perdida de energia por friccidon interna, forzando la depositacion. A menudo parte
del fluido intersticial ensucia las arenas gruesas de la matriz.

Facies F3

Descripcion: Corresponde a conglomerados clasto sostén, con abundante matriz de arena gruesa (Fig.
15C). El depdsito presenta base erosiva, e internamente puede aparecer masivo o presentar gradacion
normal e inversa) y/o imbricacion de los clastos mayores.

Origen: Esta facies se produce a consecuencia de una segregacion gradual a la base de los clastos
mayores, por dilucién de un flujo hiperconcentrado. La dilucién (disminucion de la densidad del flujo)
provoca la pérdida de algunos mecanismos de sustentacion, haciendo que los clastos mayores no puedan
ser transportados.
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Facies Gruesas

Facies F'4

Descripcion: Se integra por areniscas gruesas y areniscas conglomeradicas, con laminacion horizontal
difusa correspondiente a carpetas de tracciéon (Fig. 15D).

Origen: La facies F4 se originaria por la segregacion, a la base de un flujo turbiditico gravoso de alta
densidad (o flujo concentrado, de tipo supercritico), de sucesivas laminas las cuales se mueven a menor
velocidad. La colision intergranular hace que los clastos mas grandes se ubiquen hacia la parte superior de
cada lamina, resultando en una gradacion inversa.

Facies F5

Descripcion: Se compone de areniscas gruesas, masivas, conformando bancos espesos dispuestos sobre
base erosiva. Internamente presenta estructuras de escape de agua de tipo platillo (“dish”, Fig 16A) o
pilares (“pillars”; Fig. 8).

Origen: La facies F5 corresponde a una depositacion relativamente rapida a partir de un flujo turbiditico
gravoso de alta densidad (supercritico). La presencia de estructuras de escape de fluidos se relacionaria a
la elutriacion del fluido intersticial.

Facies F6

Descripcion: La facies F6 corresponde a areniscas medias a gruesas, de geometria lensoidal y techo
erosivo, tomando la forma en algunos casos de dunas bajas (Fig. 16B). Internamente puede aparecer
masiva, laminada o presentar estratificacion diagonal.

Origen: Esta facies se habria producido a consecuencia de un salto hidraulico en el flujo turbiditico, entre
un flujo supercritico (dominado por la inercia) y un flujo subcritico (dominado por la gravedad). La forma
de duna de esta facies se relaciona al retrabajo ejercido por el flujo turbulento sobrepasante (subcritico)
sobre depdsitos de flujos supercriticos (Facies F4 o F5). De esta manera, la presencia de facies F6 es muy
importante ya que permite predecir la existencia de 16bulos arenosos (facies F7, F8 y F9) en direccion
cuenca adentro.

Facies finas

Facies F7

Descripcion: Se integra por areniscas medias a gruesas, con laminacion horizontal correspondiente a
carpetas de traccion (Fig. 16C).

Origen: Esta facies se originaria a consecuencia de una segregacion progresiva de las fracciones mas
gruesas a la base de un flujo turbiditico de alta densidad arenoso (subcritico).

Facies F8§

Descripcion: Corresponde a areniscas finas a medias masivas, dispuestas en cuerpos tabulares con base
levemente erosiva. Internamente es comun la presencia de clastos de pelitas (clay chips) de grandes
dimensiones, los cuales pueden aparecer tanto cerca de la base, como flotando dentro o hacia el techo de
las capas (Fig. 16D). Conceptualmente esta facies corresponde al intervalo “a” de Bouma.

Origen: Esta facies se habria acumulado por la depositacion relativamente rapida de un volumen de arena
transportado por un flujo turbiditico de alta densidad arenoso. La rapida acumulacion haria que no exista
una interfase definida entre lo que es depdsito y flujo, lo cual inhibiria la formacién de estructuras
sedimentarias.

Facies F9

Descripcion: La facies F9 se integra por areniscas finas a muy finas, con lamina paralela u ondulitas de
corriente de tipo escalante (climbing ripples), las cuales gradan a limos con laminacion difusa y pelitas
(Fig. 17A). Las capas presentan comuinmente espesores de pocos centimetros y elevada continuidad
lateral. Corresponde a los intervalos b, ¢, d y e de la secuencia de Bouma.
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Origen: Esta facies corresponderia a la acumulacion de arenas a partir de flujos turbiditicos de baja
densidad, mediante procesos de traccion - decantacion. Constituyen la facies volumétricamente mas
importante en numerosos sistemas turbiditicos.

CORTEJO DE FACIES Y EFICIENCIA DE LOS SISTEMAS TURBIDITICOS

Las facies sedimentarias anteriormente descriptas se encuentran ordenadas siguiendo un esquema
racional entre zonas proximales y distales dentro del sistemas turbiditico. Esto quiere decir que es
improbable que un sistema turbiditico dado presente todas las facies anteriormente descriptas, sino que
cada sistema presentard caracteristicas propias, por lo que es necesario analizar cada caso en particular
para tratar de aproximar a una comprension del significado de sus facies. En la Figura 15 (modificada de
Mutti et al, 1994) se muestra un esquema entre la eficiencia de un flujo turbiditico y el cortejo de facies
resultante. Actualmente, el concepto de eficiencia (Mutti et al., 1999) se refiere a la capacidad que tiene
un flujo de segregar progresivamente todas sus fracciones granulométricas a medida que se deposita, y por
ende la capacidad de transportar arenas cuenca adentro. En la Fig. 18 observamos tres casos extremos de
flujos con distinta eficiencia y sus depositos. Para todos los casos se considera un flujo inicial de alta
densidad (flujo de detritos cohesivo) conteniendo un amplio rango de fracciones granulométricas.
Observamos que en el caso 1, a consecuencia de una baja eficiencia, el flujo originario se “congela”,
resultando en facies de tipo F1. Debido a que este deposito no diferenciado contiene todas las fracciones
granulométricas, no seria esperable encontrar capas de arena equivalentes en direccién cuenca adentro. En
el caso 2, el aumento de la eficiencia del flujo ha permitido la diferenciacion parcial del flujo originario.
No obstante, las fracciones arenosas contenidas en las facies F5 no han podido ser totalmente segregadas,
por lo que solo esperariamos un limitado desarrollo de capas de arena fina hacia las zonas distales. En el
caso 3, la elevada eficiencia del flujo ha provocado la segregacion de todas las fracciones granulométricas.
En consecuencia, el cortejo de facies se integrard por facies F3 y F6 en zonas de transferencia de
sedimentos, y facies F7 a F9 en la zona de depositacion, con un buen desarrollo de capas arenosas
tabulares (o l6bulos turbiditicos).

Aparentemente la eficiencia de un flujo turbiditico depende de varios factores, entre los que se
destacan el volumen, concentracion, composicion y duracion de los eventos de flujo, y el gradiente, forma
y dimensiones de la cuenca receptora.

ZONADE| 7ZONA DE TRANSFERENCIA
APORTE | ZONA DE DEPOSITACION

Proximal /'  Distal Proximal Distal

s

- i y . :
EIFOSIOI'l / Cortejo de facies

Areniscas /
/ / desconectado
/" F3 entrecruzadas / )
S5, F6 / s

== F7.p9 —  —

Flujo turbiditico
de baja densidad

INCREMENTO EN LA
EFICIENCIA DEL FLUJO

SIN ESCALAS

Fig. 18: Diagrama mostrando la relacién entre la eficiencia del flujo y el cortejo de facies resultante. Modificado de
Mutti et al., 1994.
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CICLICIDAD DE LOS DEPOSITOS TURBIDITICOS

Numerosos autores han notado la existencia de un marcado ordenamiento ciclico en la disposicion
de los niveles de arenas y pelitas operando en varias escalas (de unos pocos hasta miles de metros) dentro
de las sucesiones turbiditicas. Dicho ordenamiento ciclico ha sido atribuido a fenémenos autociclicos
(Mutti y Ricchi Lucchi, 1972; Walker 1978), cambios en el nivel del mar (Mutti, 1985; Pickering et al.,
1989), inestabilidad en los margenes de cuenca inducida por el tectonismo (Mutti, 1992) o cambios
climaticos afectando la descarga de sistemas fluviales adyacentes (Mutti et al., 1999). Mencionaremos en
esta sintesis solo aquellas variaciones ciclicas facilmente reconocibles a la escala del afloramiento, y las
cuales pueden analizarse desde un punto de vista predictivo.

De modo caracteristico, las sucesiones turbiditicas presentan internamente arreglos ciclicos en el
ordenamiento de sus facies, con escalas que van de algunos metros a pocas decenas de metros. La Fig.
17C muestra un ejemplo de campo de tres de estos ciclos en depdsitos de la Formacion Los Molles
(Jurésico inferior, Cuenca Neuquina) en la localidad de Arroyo La Jardinera, los cuales fueran indicados
en Mutti (1992) y analizados por C. Gulisano (y otros ex-gedlogos de YPF) en varios textos inéditos. En
este ejemplo observamos un pasaje abrupto entre facies distales (F9) y facies de la zona de transferencia
(F6), seguido por una retraccion gradual de las facies, pasando progresivamente a facies de tipo F8,
culminando con facies de tipo F9 y pelitas de la zona distal. Estos ciclos parecen reflejar periodos de
avance — retroceso del sistema turbiditico, relacionados posiblemente a cambios en el volumen y duracion
de los eventos individuales. La metodologia de analisis de facies enunciada precedentemente (Mutti 1992)
permite utilizar estos ciclos con un sentido predictivo. En A (Fig. 19) se esquematiza una seccidon
columnar como la mostrada en el ejemplo. Utilizando criterios de analisis de facies podemos predecir la
existencia de 16bulos arenosos (facies F8 y F9) cuenca adentro (B en Fig. 19) dada la existencia en A de
facies de tipo F6. La sucesion mostrada en B, si carece de elementos de la zona de transferencia (como
formas erosivas o facies de tipo F3 o F6) nos sugeriria zonas deposicionales medias a distales, por lo que
esperariamos un afinamiento progresivo de las facies hacia el interior de cuenca.
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Fig. 19 Esquema (A) de los ciclos de alta frecuencia mostrados en la Fig.17C y su significado predictivo. Las flechas
indican el pasaje de flujos turbiditicos diluidos, evidenciado por la facies F6. La escala vertical es de decenas de
metros.
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DEPOSITOS TURBIDITICOS VS. LOBULOS DE PLATAFORMA

En afios recientes se ha avanzado notablemente en el conocimiento de los depositos lacustres y
marinos relacionados a descargas fluviales de alta concentracion (Mutti et al.,1996, Mutti et al., 2000;
Mulder y Alexander 2001). Los sistemas deltaicos mas convencionales se originan cuando una corriente
de agua dulce (fluvial) que arrastra sedimentos en el fondo desemboca en el mar (aguas mas densas). En
estas condiciones los sedimentos mas gruesos son acumulados cerca de la desembocadura, conformando
barras deltaicas (o barras de desembocadura), mientras que los sedimentos mas finos son transportados por
flotacion (o plumas) hacia zonas algo mas distales donde conforman el prodelta (Fig. 20A). Estos
sistemas, originados cuando el flujo entrante es mas liviano que el agua de la cuenca se denominan
hipopicnicos (Bates 1953). Por el contrario, los sistemas caracterizados por un flujo fluvial entrante de
mayor densidad que el agua de la cuenca se denominan hiperpicnicos (Fig. 20B). En estas situaciones,
cuando los rios transportan aguas sucias con gran cantidad de sedimentos en suspension, el flujo se hunde
en la desembocadura por debajo de las aguas mas livianas (lacustres o marinas) originando una corriente
de fondo que se mueve cuenca adentro buscando las zonas topograficamente mas bajas de la cuenca.

A) Flujo hipopicnico B) Flujo hiperpicnico
(densidad efluente < densidad reservorio) (densidad efluente > densidad reservorio)
~ frente deltaico punto de hundimiento
Pluma flotante Flujo denso \ detritos flotantes Cuerpo de agua
limpio 3

o ———_ pm—

- ¥ |

Fig. 20: Esquemas comparativo entre tipos de sistemas deltaicos asociados a flujos hipopicnicos (A) e
hiperpicnicos (B) (este ultimo modificado de Knapp 1943). De Zavala et al., 2002.

Estos flujos pueden continuar la erosion por debajo del cuerpo de agua generando canales, los
cuales hacia las zonas mas distales evolucionan en lobulos arenosos (capas tabulares) con facies similares
a las descriptas precedentemente para sistemas turbiditicos. Si estos 1dbulos se originan a poca
profundidad o en la plataforma se denominan como lébulos arenosos de plataforma (Mutti et al., 1996),
los cuales han sido en muchos casos errébneamente interpretados como depositos de tormentas o
tempestitas.

La Fig. 21 muestra un ejemplo de lobulos arenosos de plataforma en la Formacién Lotena
(Jurasico medio de la Cuenca Neuquina). Si las zonas canalizadas subacueas estan rellenas por sedimentos
gruesos e inmersas en pelitas rojas lacustres, existe el riesgo de interpretar erroneamente estos depositos
como canales fluviales inmersos en una llanura de inundacion. Posiblemente en los proximos afios
numerosos depositos actualmente interpretados como fluviales sean reinterpretados como lacustres, sobre
todo en aquellos casos en que no existen paleosuelos o evidencias de exposicidon subadrea en las pelitas
asociadas (Zavala et al., 2002).
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A 67 m B 68 m

5—’] 50 metros

Fig. 21: Correlacion detallada de 16bulos arenosos de plataforma de la Formacion Lotena (Jurdsico medio dela
Cuenca Neuquina). Note la tabularidad de las capas, las cuales recuerdan a los l16bulos turbiditicos. Las escalas
vertical y horizontal son iguales. La direccion de las paleocorrientes es aproximadamente perpendicular al corte. De
Zavala, en prensa.
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