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RESUMEN

Las rocas correspondientes al ciclo Precuyano, afloran en la sierra de la Cara Cura, sur de la provincia de Mendoza. Es una secuen-
cia volcano-sedimentaria de 419 m de espesor, constituidos por rocas volcánicas y piroclásticas de composición andesítica que se 
intercalan con conglomerados, areniscas y pelitas moradas. En esta contribución se presentó una sección estratigráfica del ciclo 
Precuyano y se realizó un análisis de facies de la unidad. En el área de estudio, el relleno de la misma se caracterizó por el desarrollo 
de sistemas volcánicos integrados por depósitos de flujos piroclásticos, flujos de bloques y cenizas y coladas lávicas y en menor pro-
porción por depósitos de abanicos aluviales. Los rasgos estructurales de la serranía son controlados por la existencia de anisotropías 
preexistentes en el basamento que controlaron el desarrollo de las estructuras del rift. 

Palabras Claves: Ciclo Precuyano, flujos piroclásticos, flujos de bloques y cenizas, coladas lávicas. 

ABSTRACT

Volcaniclastic facies of the Precuyano cycle in the north flank of Sierra de la Cara Cura. Mendoza
The Precuyano cycle rocks, cropping out in the Cara Cura range, south of the Mendoza province. It´s a volcaniclastic sequence of 
419 m thick, which consists of pyroclastic and volcanic rocks of andesitic composition. These facies are interfinguered with purple 
clastic levels of conglomerates, sandstones. This contribution presents a stratigraphic section of the Precuyano cycle with a detailed 
facies analysis of the unit. In the study area, basal infilling of the basin is characterized by the development of volcanic systems 
together with pyroclastic flows, block and ash flow and lava flows and to a lesser extent by deposits of alluvial fans. The main rift 
structures controlled the location of these volcanic and pyroclastic facies. They correspond to first order structures that followed 
the pre-existing regional scale anisotropies in the basement.

Keywords: Precuyano cycle, pyroclastics flows, block and ash flows, lavas flows. 

INTRODUCCIÓN

La zona de estudio se encuentra localiza-
da en la sierra de la Cara Cura, sur de la 
provincia de Mendoza en el ámbito de la 
Cuenca Neuquina, a 162 km al sur de la lo-
calidad de Malargüe (Fig. 1). Las rocas que 
afloran en el depocentro Cara Cura-Reyes 
están integradas por una espesa secuencia 
volcánica y volcaniclástica (Miranda 1963) 
pertenecientes al ciclo Precuyano (Gulisa-
no et al. 1984). Gulisano (1993) le asigna 
al ciclo Precuyano edades correspondientes 
tanto al Triásico Superior como al Jurásico 
Inferior. La base del precuyo puede estable-
cerse en 215 Ma de acuerdo con Stipanicic 
y Rodrigo (1970) y Leanza (1992). Sobre 
la base de registros paleoflorísticos (Leanza 

1990, Spalletti et al. 1991) le asignan una 
edad Triásico Superior a Jurásico Inferior. 
Por otro lado Pángaro et al. 2004, en su 
trabajo sobre trazas fósiles, Otozamites his-
lopi en la sierra de la Cara Cura y en restos 
de foraminíferos y ostrácodos hallados en 
la base del Grupo Cuyo en la sierra de Re-
yes, estima una edad eojurásica (Hettangia-
no-Pliensbaquiano?). Mientras que estudios 
realizados en la zona de la dorsal de Huincul 
por dataciones radimétricas arrojaron eda-
des entre 210 y 196 Ma en la zona del cerro 
Chacaicó (Bermúdez y Delpino 2002) y por 
dataciones en la zona de Anticlinal Campa-
mento y Guanaco que arrojaron edades de 
199±1,5 y 203±0,75 Ma (Schiuma y Llam-
bías 2008). La Formación Lapa en cercanías 
de la Doral de Huincul presenta edades de 

219 Ma y 182 Ma en ignimbritas (Pánga-
ro et al. 2002a). En ese mismo sentido los 
estudios realizados en el depocentro de 
Piedra del Águila sobre tobas, utilizando el 
método U-Pb SHRIMP, revela una edad de 
191,7 ±2,8 Ma (Spalletti et al. 2010). Este 
trabajo busca aportar al conocimiento de la 
mecánica eruptiva y dinámica de emplaza-
miento que controlaron el desarrollo de las 
depósitos volcánicos y piroclásticos del ciclo 
Precuyano en la Cuenca Neuquina surmen-
docina en un contexto tectosedimentario.

MARCO GEOLÓGICO 
REGIONAL

La Cuenca Neuquina se ubica en la región 
centro-oeste de Argentina, entre los 33º y 
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41º de latitud sur (Fig. 1a). Geométrica-
mente, presenta una forma que semeja a 
un triángulo, con un sector más elongado 
en dirección nor-noroeste, conocido como 
sector andino, mientras que el sector más 
oriental al sur de los 37º de latitud sur es 
identificado como engolfamiento neuqui-
no. Los depocentros del sector andino, se 
caracterizan por presentar una distribución 
noroeste hasta nor-noroeste (Vergani et al. 
1995, Franzese y Spalletti 2001, Pángaro et 
al. 2002, Arregui 2005, Mosquera y Ramos 
2008, Giambiagi et al. 2005, 2008, Bechis 
y Giambiagi 2008, Muravchik et al. 2008, 
Giambiagi et al. 2009, Barredo y Stinco 
2013, entre otros). Dentro de esta área se 
encuentra el depocentro de Cara Cura-Re-
yes (Figs. 1a-b). 
La Cuenca Neuquina se generó sobre un 
basamento de edad pérmica temprana (Po-
lanski 1958), asociada a la formación del 
orógeno ubicado en el margen occiden-
tal de Gondwana (Llambías y Sato 1990, 
Mpodozis y Kay 1990, Llambías et al. 
2007). Durante el Pérmico Tardío al Triási-
co Temprano, esta región se vio afectada por 
un régimen extensional, en el cual se desa-
rrolló un importante magmatismo bimodal, 
conocido con el nombre de Grupo Choiyoi 
(Kay et al. 1989, Llambías et al. 2003, Klei-
man y Japas 2009, entre otros).
Algunos autores consideran que partir del 
Triásico Superior, se restableció en el sector 
occidental de Gondwana el régimen de sub-
ducción, que conlleva a la generación de un 
angosto arco magmático y a la generación 
de una serie de cuencas de retroarco (Ulia-
na y Biddle 1988 Charrier 1979, Legarreta 
y Uliana 1996, Giambiagi et al. 2009, Ba-
rredo 2012, Barredo y Stinco 2010, entre 
otros). Para Llambías et al. (2007), Barre-
do et al.(2012) y Barredo y Stinco (2013, 
2014), la velocidad de subducción habría 
decrecido notablemente hacia el Triásico 
Temprano para restablecerse nuevamente en 
el Triásico Tardío, mientras que para otros 
autores la subducción habría sido continua 
durante los tiempos triásicos (Martínez y 
Giambiagi 2010, Vázquez et al. 2011, Oli-
veros et al. 2012, Rossel et al. 2013).
La etapa inicial de apertura de la Cuenca 
Neuquina quedó caracterizada por la pre-
sencia de sedimentos continentales de am-
bientes aluviales, fluviales y lacustres con 
abundante contenido piroclástico e inter-
calaciones de tobas y vulcanitas del Noria-

no-Sinemuriano, agrupados dentro del Pre-
cuyano (Gulisano 1981) o Ciclo Precuyano 
(Gulisano et al. 1984). La orientación de 
los depósitos triásicos superior a jurásicos 
temprano podría deberse a un régimen ex-
tensivo de dirección NE-SW a ENE-WSW 
(Vergani et al. 1995, Giambiagi et al. 2003, 
Giambigi et al. 2005, Bechis y Giambigi 
2009, Giambigi et al. 2011), y a condicio-
nes de extensión oblícua en algunos depo-
centros gobernados por un fuerte control de 
anisotropías corticales (Bechis et al. 2014). 
Estos depósitos presentan espesores varia-
bles, mientras que en algunos sectores de 
la cuenca se encuentran poco desarrolla-
dos como en las cercanías de Malargüe en 
el cerro Tricolor en donde Lanés y Salani 
(1988), reconocieron 175 m de secuencia 
aflorante. En otros zonas de la cuenca su-
peran los 1000 metros como por ejemplo 
en los depocentros de Cerro Bandera (Ber-

mudez et al. 2002, Pángaro et al. 2002a), 
Piedra del Águila, Chachil, Sañicó, Catán 
Lil (Franzese et al. 2006, 2007, Muravchik 
et al. 2008, 2011, D’Elia et al. 2012, D’Elia 
y Martí 2013), Cordillera del Viento (Llam-
bías et al. 2007), Estancia Vieja (Barredo et 
al. 2008), Atuel (Lanés et al. 2008, Bechis 
et al. 2009), presentando una marcada geo-
metría en cuña. Durante este período los 
depocentros que contenían los depósitos de 
sinrift, habrían estado aislados (Vergani et 
al. 1995, Pángaro et al. 2002, 2009, Cris-
tallini et al. 2009, Leanza et al. 2013). En la 
etapa de post-rift temprano, acaecido desde 
el Pliensbachiano al Toarciano, estos depo-
centros tendieron a conectarse y cubrir gran 
parte del engolfamiento neuquino (Barredo 
et al. 2008, Giambiagi et al. 2009, Arregui 
et al. 2011, entre otros) aunque en algunos 
casos permanecieron con controles locales 
como el Alto de Kauffman (Barredo et al. 

Figura 1: Ubicación del área de estudio a nivel regional y local.
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2008, Barredo y Stinco 2013). Durante el 
Jurásico Medio y hasta el Cretácico Tempra-
no se produjo la depositación de sedimen-
tos clásticos y carbonáticos, de origen tanto 
marino como continental, cuyos espesores 
superan los 5000 metros (Legarreta y Ulia-
na 1996) y comprenden a los Grupos Cuyo, 
Lotena, Mendoza y Bajada del Agrio. Estos 
depósitos estarían representando el período 
de subsidencia termal de la cuenca (Lega-
rreta y Uliana 1996, Franzese y Spalletti 
2001). Durante el Cretácico Tardío y Ce-
nozoico, la Cuenca Neuquina se ve afectada 
por diversos episodios de deformación en 
su sector occidental, los cuales para algunos 
autores se encontrarían relacionados a las 
variaciones del ángulo de subducción de la 
losa oceánica (Ramos y Folguera 2005).

ESTRATIGRAFÍA 

La sierras de la Cara Cura, localizada en el 
frente orogénico de la faja plegada y corrida 
de Malargüe, abarca aproximadamente 8 
km de ancho por 20 km de largo, con un 
desnivel topográfico de unos 1000 metros. 
El rasgo morfoestructural más destacado 
corresponde a un braquianticlinal asimé-
trico, compuesto por dos braquianticlina-
les gemelos, de amplitud semejantes entre 
sí. Estas estructuras presentan rumbos N-S 
a NE-SO, la vergencia es oeste y el limbo 
frontal es empinado respecto del limbo dor-
sal más tendido. Su flanco NW presenta in-
clinaciones de entre 14º y 34º, mientras que 
el flanco NE tiene inclinaciones mucho más 
suaves de entre 13º y 17º. 
En el núcleo de estos anticlinales, afloran 
más de 800 metros de rocas volcánicas y 
volcaniclásticas continentales (Miranda 
1963) correspondientes al relleno de sinrift 
de la cuenca Neuquina, incluido en el ciclo 
Precuyano (Gulisano 1981, Pángaro et al. 
2004). Dicho intervalo estratigráfico, que 
incluye a la Formación Remoredo en su par-
te superior, ha sido dividido en 4 secciones 
(A, B, C, D) por Pángaro et al. 2004. 
Sobre estos depósitos, se dispone la colum-
na jurásica - cretácica, que comprende un 
total de 2300 metros de sedimentos que 
abarcan desde el Grupo Cuyo hasta el Gru-
po Bajada del Agrio (Narciso et al. 2001). 
Suprayaciendo estos depósitos, se disponen 
las vulcanitas cenozoicas asociadas a apara-
tos volcánicos emplazados en la sierra de la 
Cara Cura (Narciso et al. 2001).

Figura 2: Columnas estratigráficas de detalle del ciclo Precuyano en el norte de la sierra de la Cara Cura (Men-
doza). a) Secciones relevadas en las quebradas Larga y del Zorro; b) Secciones relevadas en las quebradas de los 
Paredones, Remoredo y sin nombre. La ubicación de los perfiles está marcada en la figura 1.

En el área de estudio los depósitos del ci-
clo Precuyano se encuentran aflorando en el 
flanco occidental de la serranía en sentido 
norte sur. No se observa la base y su techo 
está en contacto por medio de discordancia 
angular con los depósitos de la Formación 
Remoredo. Se compone de facies piroclás-
ticas, volcanitas lávicas andesíticas y niveles 
epiclásticos subordinados. Las rocas piro-

clásticas comprenden depósitos de flujos 
piroclásticos, bloques y cenizas y de caída, 
sobre los que se disponen lavas de compo-
sición andesíticas y depósitos sedimentarios 
de abanicos aluviales. El conjunto analizado 
en esta contribución, presenta aproxima-
damente 419 m de espesor y constituye la 
mayor parte de los afloramientos analizados 
en este trabajo. Las litofacies piroclásticas y 
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lávicas alcanzan cerca del 81% del relleno 
estudiado (44% rocas piroclásticas y 37% 
rocas lávicas) (Figs. 2 y 3). Se han reconoci-
do cuerpos volcánicos y depósitos piroclás-
ticos con un estrecho rango composicional. 
Las rocas lávicas dominantes son las andesi-
tas y las rocas piroclásticas de composición 
andesítica (Figs. 2 y 3).

ANÁLISIS DE LITOFACIES

Para la definición de litofacies piroclásti-
cas, especialmente las originadas por di-
versos tipos de flujos, se utilizó el esquema 
propuesto por Branney y Kokelaar (2002). 
Estos autores proponen un esquema de li-
tofacies no genético para la descripción de 
las rocas piroclásticas. El termino litofacies 
en rocas volcánicas se refiere a las caracte-
rísticas de un depósito o parte de ese de-
pósito que lo diferencian de otro (Mc Phie 
et al. 2003). Para poder llevar a cabo estas 
descripciones se confeccionaron perfiles 
detallando espesores de facies, describien-
do sus características litológicas, la geome-
tría de los cuerpos rocosos, las estructuras 
sedimentarias, el nivel de soldamiento 
o alteración de fase de vapor y las carac-
terísticas de campo de las facies gruesas, 
tomando fotografías de las principales uni-
dades. Se construyeron columnas litoestra-
tigráficas de las secciones analizadas (Fig. 
1b), esto permitió confeccionaron mapas 
de afloramientos, ubicando los contactos 
de las unidades con GPS, cuyos resultados 
están expresados en la figura 2. El grado de 
soldadura se determinó en base a la meto-
dologías propuestas en por Quane y Rus-
sell (2005). Según estos autores se utilizará 
un parámetro llamado “oblateness” (OB) 
el cual expresa numéricamente la relación 
entre los ejes tal que a=b≠c, de un objeto 
de forma discoidal u oblado, en este caso 
fiammes. De tal forma queda definido el 
parámetro OB como la siguiente relación 
OB=1- c/a.
Dada la gran variabilidad litológica de los 
afloramientos analizados, las observaciones 
realizadas a lo largo de las quebradas Larga, 
del Zorro, de Los Paredones, Remoredo y 
la quebrada subsiguientes sin nombre hacia 
el este (Fig. 1a), en el sector noroeste de la 
sierra de la Cara Cura, permitieron recono-
cer 6 unidades piroclásticas, lávicas y una 
epiclástica comprendidas dentro del ciclo 
Precuyano (Fig. 2). A continuación se des-

Figura 3: Fotografía de los afloramientos del precuyano en la quebrada de Los Paredones. La imagen central es 
una vista general de las unidades 1 y 2. a) Afloramientos de los flujos andesíticos masivos, los cuales se encuentran 
atravesado por dos sistemas de diaclasas (DI); b) Afloramientos de los flujos andesíticos fracturados, se observan 
“bloques de andesita”; c) Depósito de bloques y cenizas, los bloques andesíticos (Lv) de diversos tamaños se en-
cuentran inmerso en la matriz; d) Bloque en donde se evidencias diaclasamiento de disyunción por enfriamiento; 
E) Detalle de un bloque con estructura “en corteza de pan”.

criben cada una de las principales unidades 
que conforman la estratigrafía generalizada 
del conjunto. Inmediatamente a continua-
ción de cada descripción se interpretan 
los mecanismos de erupción, transporte y 
depositación respectivos. Dentro del ciclo 

Precuyano se definieron 7 litofacies que se 
describen a continuación (Figs. 3, 4, 5).

Unidad 1- Andesita masiva (mA) y An-
desita masiva fracturada (mA-f )
Coladas lávicas de entre 14,8 y 85 m (Fig. 
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Figura 4: Fotografía de los afloramientos del precuyano en la quebrada Larga. a) Vista general de los afloramientos 
donde se puede observar el nivel guía (NG), perteneciente a la unidad 3; b) Unidad 3, toba lapillítica masiva en 
la cual se observan litoclastos volcánicos (LV) de color negro y pómez (PO) de colores claros inmensos en una 
matriz fina; c) Detalle en donde se puede ver la morfología de una pómez; d) Unidad 5, tobas lapillíticas masivas 
con estructuras de escape de gas y textura eutaxítica; e-f ) Detalle de la unidad 5 en donde se observan se observan 
tubos de degasificaión; g) Rasgos observados en la unidad 5, apariencia de los fiammes presentes en la litofacies 
emLT. H) Unidad 6, aspecto de los afloramientos de la toba masiva; g) Detalle de la unidad 6, nótese la gradación 
en los depósitos.

2) de color pardo oscuro de composición 
andesítica que presenta una relación feno-
cristales - pasta (30-70%). Desde el punto 
de vista estructural, se muestran masivas 
siendo atravesadas por dos juegos de dia-
clasas. Las diaclasas presentan orientacio-
nes de 328º-340º y 6º-11º de azimut (Fig. 
3a). La andesita masiva presenta fracturas 
tipo “rompecabeza”, las cuales le confie-
ren un aspecto “clástico”, donde los pseu-
dos-clastos son cementados por sílice y car-
bonatos (Fig. 3b). Esta facies se encuentra 
en el sector basal de las coladas observadas 
en la quebrada Larga, tienen un espesor de 
36 metros aproximados (Fig. 2). Interca-
lando en las secuencias lávicas de la sec-
ción superior (Fig. 3, imagen central), se 
encontraron depósitos de flujos de bloques 
y cenizas (Unidad 2 - mlBr) de gran poten-
cia y similar composición. Al microscopio 
muestran textura porfírica con fenocrista-
les de plagioclasa (An54-An39) y minerales 
máficos inmersos en una pasta pilotáxica 
(Fig. 5b). Esta facies se interpreta como 
depósitos generados por la solidificación 
de lavas de composición andesítica, re-
sultado de un enfriamiento rápido en un 
ambiente subaéreo o próximo a él (Best y 
Christiansen 2001). En base a los estudios 
de Mc Phie et al. (1993) y Petford (2003), 
se infiere que la fracturación hidráulica y la 
cementación de la lava se produjeron por la 
circulación de fluidos silíceos o carbonáti-
cos a alta presiones. 

Unidad 2- Brechas líticas masivas 
(mlBr)
Los depósitos de la unidad 2 se presentan 
como bancos tabulares que abarcan 3,74 
km de largo y con un ancho parcial en el 
campo de 3,05 kilómetros en la quebrada 
de los Paredones y en las dos quebradas 
subsiguientes hacia el este y se encuentra 
cubierto por depósitos de la Formación 
Remoredo. Los cuerpos se adelgazan ha-
cia el sector noroeste del área de estudio 
llegando a tener un espesor de 0,95 me-
tros, mientras hacia el sudeste exhibiendo 
un espesor máximo de 12,50 metros, del 
mismo modo se presenta un cambio en la 
homogeneidad, una disminución en el ta-
maño de los bloques variando de 3 a 0,45 
metros, en el mismo sentido (Fig. 2). El 
espesor total medido de esta facies es de 85 
metros (Fig. 2).
Son brechas masivas, compuestas por blo-

ques líticos inmersos en un matriz, la que 
se encuentra sericitizada. La relación matriz 
- piroclasto es 30-70%, presenta selección 
muy mala, no se observa arreglo interno y 
posee una distribución caótica. Los frag-
mentos líticos poseen tamaño bloque, angu-
lares a subangulares con diámetros mínimos 
y máximo de entre 0,17 y 3 metros (Fig 3c). 
Parte de los bloques exhiben núcleos vesicu-
lados y borde macizos, estructuras en “cor-
teza de pan” y fracturas (Figs. 3d, e). Los 
bloques se encuentran dentro de una matriz 
tamaño lapilli fino a grueso, muy mal selec-
cionada (Figs. 3c, d). Las mLBr son mono-
mícticas, debido a que los clastos mayores 
predominan los fragmentos volcánicos de 
composición andesítica. Al microscopio es-
tán constituidos por litoclastos volcánicos 

andesíticos en una matriz parda tamaño 
lapilli gruesa que presenta gran abundancia 
de cristaloclastos. (Fig. 5a). Los cristaloclas-
tos son mayoritariamente de plagioclasas 
con formas subhedrales tabulares de 0,1 a 6 
mm con maclas polisintéticas y de Carlsbad 
y un borde de reacción con la matriz, límpi-
das o con texturas cribadas.
En las quebradas en donde se encuentran 
estos depósitos presentan un aspecto gene-
ral caótico, la matríz y los bloques tienen la 
misma naturaleza y composición, el mate-
rial juvenil presenta muy baja vesicularidad, 
gran parte de los bloques exhiben núcleos 
vesiculados y bordes macizos, fracturas y 
estructuras de corteza de pan, indicando la 
acumulación de este material en caliente. 
Por la descripción realizada previamente, 
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esta litofacies se interpreta como depósi-
tos de bloques y cenizas, producida en un 
ambiente continental, en donde se produ-
jo un colapso gravitacional no explosivo de 
un domo (Cas y Wright 1987, Mc Phie et 
al. 1993, Schwarzkopf et al. 2005, Németh 
y Martin 2007). La disminución de espe-
sores y gradación granulométrica existente 
de sudeste a noroeste indicaría polaridad de 
transporte hacia ese sector. 

Unidad 3- Tobas lapillíticas masiva 
(mLT)
Son tobas líticas masivas no soldadas a po-

bremente soldadas que se encuentran en 
una sucesión de cuerpos de entre 5,1 y 25,6 
metros de potencia (Figs. 2 y 4a, b). Estas 
unidades se encuentran en varios niveles 
dentro la secuencia estudiada (Fig. 2a). Son 
cuerpos de color castaño rojizo - morado 
a verde claro por alteración de los pómez, 
pobre a muy pobremente seleccionadas con 
tamaño de grano ceniza grueso a lapilli fina. 
Son rocas masivas, compuestas en su mayo-
ría por líticos volcánicos subredondeados 
a subangulosos de afinidad intermedia a 
básica, cristaloclastos de plagioclasa suban-
gulares (Fig. 4b). Los lapillos pumíceos se 

encuentran subredondeados, presentan una 
soldadura de grado II (0,63>OB>0,49), 
(Quane y Russell 2005) (Fig. 4c). Al micros-
copio, estas rocas compuestas por vitroclas-
tos de composición pumícea de 0,4 a 1 cm, 
de color blanco a verdoso por alteración, de 
angulosos a subangulosos, con pequeños ca-
nales de escape de gases. Se observa la pre-
sencia de cantidades variables de litoclastos 
y cristaloclastos. La facies piroclástica, sobre 
la base del tamaño de sus componentes y 
la cantidad de los litoclastos, vitroclastos y 
cristaloclastos corresponde a tobas lapillí-
ticas y composicionalmente dentro de las 

Figura 5: Microfotografía 
de las secciones delgadas de 
las litofacies pertenecientes 
al ciclo Precuyano. Nicoles 
paralelos. a) Brechas Líticas 
masivas (mlBr), cristalo-
clastos de plagioclasa (Pl) 
y pasta; b) Andesita masi-
va (mA), fenocristales de 
plagioclasa (Pl) y piroxeno 
(Px) inmersos en una pasta 
(Pa); c-d) Toba lapillítica 
lítica masiva (lmLT), lito-
clastos volcánicos (Lv) de 
variada composición; e) 
Tobas lapillíticas masivas 
con fiammes (Fi) (emLT). 
F) Tobas masivas (mT). 
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tobas líticas (Fig. 5d). Características tales 
como la mala selección, la ausencia de es-
tratificación y su carácter masivo indicarían 
una zona de flujo límite dominada por el 
escape de fluido, en donde el cizallamiento 
es suprimido (Branney y Kokelaar 2002, 
Brown et al. 2007) Se tratan de corrientes 
de densidad piroclásticas semifluidizadas 
controladas por gravedad y que se despla-
zan lateralmente al ras del suelo (Branney y 
Kokelaar 2002). 

Unidad 4- Toba lapillítica lítica masiva 
(lmLT), estratificación difusa (dbLT)
Forman grandes paquetes amalgamados de 
7,1 m a 9,6 m de espesor integrados por 
cuerpos tabulares a levemente lenticulares 
con contactos netos y concordantes de co-
lor morado (Fig. 2a). Estas rocas son ma-
sivas, matriz sostén, relación matriz/clasto 
(65-35%), mala a moderada selección, el 
porcentaje de fragmentos líticos es mayor al 
25% del contenido en fracción gruesa. La 
estratificación difusa se define por la con-
centración local de clastos oscuros. Las la-
pillitas están compuestas por vitroclastos de 
composición pumícea de 1 a 5 cm, de color 
blanco a pardo, de angulosos a subangulo-
sos, con pequeños canales de escape de gases 
sin deformar. Las tobas presenta fragmentos 
juveniles pobremente deformados los cuales 
confieren a la roca un grado II/III de solda-
miento (con relaciones de 0,70>OB>0,49) 
(Quane y Russel 2005) (Fig. 5d). Se observa 
la presencia de cantidades variables de lito-
clastos y cristaloclastos. En base a su textura 
se ubicaría a esta litofacies dentro del campo 
de las tobas lapillíticas y a su composición 
dentro de las tobas líticas. (Fig. 5d). La fa-
cies es generada por corrientes piroclásticas 
densas con un límite inferior de flujo inesta-
ble dominado por condiciones intermedias 
entre tracción y escape de fluidos, probable-
mente con una componente de flujo granu-
lar (Branney y Kokelaar 2002, Brown et al. 
2007). Debido a la asociación que presen-
tan con la facies mLT, se trataría de flujos 
más diluídos o como miembros finales de 
corrientes de densidad piroclásticas que han 
depositado las facies de tobas lapillíticas ma-
sivas.

Unidad 5- Tobas lapillíticas masivas 
con fiammes (emLT) y estructuras de 
escape de gases (mLTpip)
Configuran cuerpos masivos de 4,3 y 7,4 

m de espesor con límites netos (Fig. 2a), 
compuestos de tobas lapillíticas matriz sos-
tén de color violeta claro, coherente, con 
pómez colapsados, sin porosidad, confor-
mando fiammes de entre 1 y 3 centímetros. 
Se trata de rocas masivas con textura eu-
taxítica, e incipiente disyunción colum-
nar (Fig. 4d), de composición andesítica. 
Hacia el sector superior presentan tubos de 
escape de gases de entre 5 y 9 cm de lon-
gitud rellenos con material fino (Figs. 4e, 
f ). Bajo microscopio, estas rocas se carac-
terizan por su textura eutaxítica integrada 
por fragmentos de cristales de plagioclasas. 
Los fiammes (Fig. 5e) se encuentran aplas-
tados presentando formas lenticulares, re-
emplazados por agregados microgranosos, 
le confieren a la roca un grado de solda-
dura moderado a bajo (0,79>OB>0,67; 
intensidades de soldadura entre III y IV) 
(Quane y Russell 2005). Texturalmente se 
ubicaría a esta litofacies dentro del campo 
de las tobas lapillíticas y composicional-
mente dentro de las tobas vítreas a cris-
talinas. Como puede observase, el pobre 
grado de selección y el carácter marcada-
mente macizo debido a la carencia general 
de estructuras tractivas en las rocas, indi-
can su depositación a partir de zonas basa-
les de alta concentración de corrientes de 
densidad piroclásticas (Branney y Kokelaar 
2002) mediante una rápida y/o prolongada 
agradación progresiva a través de una zona 
límite de flujo dominada por el escape de 
gases (Branney y Kokelaar 2002, Brown 
et al. 2007). Las estructuras de escape de 
gases (mLTpip) (Fig. 5e, f ), indican que 
la facies sufrió una rápida agradación con-
juntamente con una alta tasa de escape de 
fluidos y por ende la fuerte elutriación de 
material fino (Branney y Kokelaar 2002). 

Unidad 6- Tobas masivas (mT)
Estos depósitos se presentan como cuerpos 
roca de geometría tabular con un espesor 
de entre 21 y 79 cm, que se permanecen 
constantes lateralmente (Fig. 2a). Esta li-
tofacies está constituida por una toba ma-
siva clasto soportada, pardo rojiza (Fig. 
4h). Presentan buena selección, en tama-
ños inferiores a 2 milímetros. Por sectores 
presenta gradación inversa (Figs. 4i y 5f ). 
Considerando la selección buena, un tama-
ño menor a los 2 mm, ausencia de matriz, 
gradación inversa y estructura masiva se 
infiere que esta litofacies se produjo por 

depositación de caída directa a partir de ce-
nizas en suspensión. En base a lo anterior, 
se interpreta que las litofacies son genera-
das por una corriente de densidad piro-
clástica muy diluida y lenta que permite la 
depositación grano a grano sin desarrollo 
de fuerzas tractivas (Branney y Kokelaar 
2002). La gradación inversa podría deberse 
a variaciones en la intensidad de la tasa de 
erupción o a cambios en la dirección de los 
vientos predominantes (Fisher y Schminc-
ke 1984, Branney y Kokelaar 2002).
Las litofacies sedimentarias asociadas re-
presentan el 19% de las rocas relevadas en 
los perfiles. Se encuentran en zonas restrin-
gidas dentro de la columna sedimentaria, 
a 3,2 y 1,1 km sobre la margen izquierda 
de la quebrada Larga, y a 0,7 km en ambas 
márgenes de la quebrada del Zorro (Fig. 
2a). Las facies presentes en la quebrada 
Larga tienen un espesor de entre 34,4 y 
24,7 m, compuestos por bancos castaños 
rojizos a morado de entre 1,5 a 4 m de 
conglomerados polimícticos medios matriz 
soportados, masivos, el contacto inferior 
es de naturaleza neta a erosivo, mientras 
que el superior es neto. Intercalados con 
bancos de areniscas conglomerádicas con 
estratificación entrecruzada en artesa y ho-
rizontal, algunos bancos presentan grada-
ción normal. Los depósitos estudiados en 
la quebrada del Zorro (Fig. 2a) presentan 
un espesor de 3,2 metros, integrados por 
nivel de 0,6 a 1,15 m de areniscas medias a 
fina de color castaño amarillento con lami-
nación horizontal y ondulitas de corriente. 

ASOCIACIÓN DE FACIES

En base al arreglo de las facies y su relación 
entre sí y con las secuencias supra e infraya-
cientes se pudieron observar las siguientes 
asociaciones de facies. 

Depósitos de corrientes piroclásticas de 
densidad
Esta asociación de litofacies presenta una 
amplia distribución en el área de estudio, 
se encuentra presente en los perfiles levan-
tados en las quebrada Larga y del Zorro, 
para el ciclo Precuyano. Presentan espeso-
res de 4,3 a 25,6 metros, integrada por un 
arreglo de facies compuesta por tobas lapi-
llíticas masiva (mLT), con fiammes (emLT) 
y estructuras de escape de gases (mLTpip), 
tobas lapillítica líticas masiva (lmLT) y con 
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estratificación difusa (dbLT). Estas asocia-
ción de facies es interpretada como genera-
das a partir de corrientes piroclásticas con 
alta concentración del material en el límite 
inferior, en un contexto cuasi-estable, con 
límites de flujos dominados por condicio-
nes de escape de fluidos y flujos granula-
res (Branney y Kokelaar 2002). El solda-
miento de estas corrientes piroclásticas de 
densidad va de grado II/III a IV (Quane y 
Russel 2005). 

Coladas lávicas 
Esta asociación de facies está presente en 
todos los perfiles levantado en las quebra-
das Larga, del Zorro y de Los Paredones 
para el ciclo Precuyano. Tienen espesores 
de 14,8 - 85 metros, en la quebrada de 
los Paredones, las coladas presentan una 
menor extensión areal debido a que se en-
cuentran cubiertos por las coladas lávicas 
pertenecientes a la Formación Tromen. 
En base a los estudios realizados por Caffe 
(2002), esta asociación de litofacies se in-
terpretan como contemporáneos a las lavas 
dómicas que dan origen a los depósitos de 
bloque y ceniza que se encuentran sobre-
puestos vertical y lateralmente.

Depósitos de bloques y cenizas
Esta asociación de facies está presente en 
las secciones cuspidales de los perfiles le-
vantado en las quebradas Larga y de Los 
Paredones para el ciclo Precuyano. Tienen 
espesores que varían en sentido sudeste – 
noroeste, pasando de 12,5 m a 9,5 m. El 
espesor total medido de esta facies es de 
85 m en el sector oriental de los perfiles 
QL-1-2 y QP-1 (Fig. 2) y el menor espe-
sor medido se observa en la sección QP-
3. Estos depósitos están integrados por 
facies de brechas masivas, monomícticas 
(mlBr), matriz sostén, presenta selección 
muy mala, no se observa arreglo interno y 
posee una distribución caótica. Esta asocia-
ción presenta condiciones de depositación 
se relaciona con un colapso gravitacional 
no explosivo de un domo donde se desa-
rrolla dispersión de baja concentración, 
por la rápida generación y segregación de 
piroclastos relativamente finos desde las 
zonas bajas de alta concentración de flu-
jos granulares (Branney y Kokelaar 2002). 
El proceso de depositación comienza con 
un pulso inicial que a medida que va per-
diendo energía cinética y dispersando su 

presión interna, se mueve y enfría rápi-
damente desde la base hacia el tope y de 
su parte frontal hacia la apical. Los pulsos 
posteriores se van acumulando progresiva 
y horizontalmente pendiente abajo, sobre 
la parte superior de los flujos depositados 
previamente (Schwarzkopf et al. 2005). 

Depósitos de caída
Esta asociación de litofacies está restringi-
da a dos sectores en el área de estudio, se 
encuentra presente en los perfiles levanta-
dos en las quebrada Larga y del Zorro, para 
el ciclo Precuyano. Tiene espesores de 21 a 
79 cm, relacionado a capas con una amplia 
extensión lateral, está formado por toba 
fina, vinculada a la asociación de litofacies 
asociada a los depósitos de flujos piroclás-
ticos densos. 

HISTORIA ERUPTIVA

La cronología relativa de eventos descrip-
tos en el sector norte de la serranía, acor-
de con las relaciones de campo (Fig. 2), 
indica que el suceso eruptivo más antiguo 
acaecido en el área de estudio comprendió 
a los depósitos de corrientes piroclásticas de 
densidad moderadamente soldadas (Wilson 
y Hildreth 2003) o de grado IV (Quane y 
Russel, 2005). Hay evidencia de una reduc-
ción de la actividad volcánica durante este 
evento, lo cual dio paso a la generación de 
un estadio sedimentario representado por 
depósitos de abanicos aluviales. Posterior-
mente a este período se reactiva la actividad 
de tipo explosiva similar a la observada en 
la sección basal del perfil (QL-1), la cual 
origina corrientes piroclásticas de densi-
dad moderadamente soldadas (Wilson y 
Hildreth 2003) o de grado IV (Quane y 
Russel 2005). Continúa a esta actividad un 
volcanismo efusivo, el cual corresponde a la 
extrusión de magmas andesíticos, en forma 
de coladas que representan las litofacies de 
flujos lávicos masivos. Las lavas andesíticas 
componen los únicos materiales eruptados 
durante este evento (perfiles QL-1, QL-2), 
se apoyan sobre los depósitos de flujos pi-
roclásticos moderadamente soldados y no 
presenta depósitos piroclásticos intercala-
dos. Una nueva disminución de la actividad 
volcánica posibilitó un estadio sedimenta-
rio representado por depósitos de abanicos 
aluviales. Los ambientes sedimentarios pre-
viamente establecidos fueron rápidamente 

reemplazados por una nueva fase explosiva 
representada por los depósitos de corrientes 
piroclásticas de densidad parcialmente sol-
dados (Wilson y Hildreth 2003) o de grado 
II/III (Quane y Russel 2005). Otra merma 
en la actividad volcánica, vuelve a generar 
un estadio sedimentario representado por 
depósitos de abanicos aluviales. Durante el 
último evento de tipo efusivo-explosivo, se 
conformaron por flujos lávicos de composi-
ción andesítica y depósitos de flujos de blo-
ques y cenizas generados a partir del colapso 
de cuerpos dómicos. Los niveles de flujos 
lávicos andesíticos se interpretan como con-
temporáneos a las lavas dómicas que dan 
origen a los depósitos de bloque y ceniza 
que se encuentran sobrepuestos vertical y 
lateralmente (Caffe 2002). En función a los 
trabajos de Cole et al. (2002) y Schwarzkopf 
et al. (2005), se infiere en base al arreglo 
areal de las litofacies, sus relaciones vertica-
les y laterales, que los depósitos de bloques y 
cenizas estudiados, podrían estar indicando 
un centro eruptivo propiamente dicho, de 
pequeño desarrollo, en las cercanías del área 
de estudios hacia el sector sudeste, a no más 
de 7 kilómetros de distancia del mismo. En 
base a lo anteriormente expuesto se sugie-
re que el edificio volcánico que generó los 
depósitos estudiados tenía características de 
tipo estratovolcán cuya composición es de 
afinidad calcoalcalina.

ESTRUCTURA

En la zona se reconocen dos lineamientos de 
rumbo noroeste (Fig. 1b), hacia el norte el 
del río seco de la Aguada del Altar que po-
dría continuarse hacia el oeste, hacia el río 
Grande y el del río seco Aguada de la Tosca, 
al sur de la sierra, fuera del área de estudio.
Los cuerpos intrusivos subverticales que 
cortan a los depósitos del ciclo Precuyano 
presentan dos orientaciones una noreste y 
otra noroeste. Los diques pertenecientes al 
juego noreste cambian su disposición en 
sentido longitudinal de este-oeste a noreste 
hacia el sur, los mismos, atraviesan toda la 
secuencia mesozoica. El juego de diques de 
rumbo noroeste sin embargo esta poco re-
presentado en la serranía, su orientación es 
semejante a la que describen los lineamien-
tos del río seco de la Aguada del Altar, de 
los volcanes El Jinete y Los Callos, dentro 
del área de estudio y del río seco de la Tosca 
(al sur del área de estudio), atraviesan ínte-
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gramente a la secuencia mesozoica (Fig 1b). 
Las dos direcciones regionales observada en 
los cuerpos intrusivos en esta contribución, 
son concordantes con las halladas por Guz-
mán et al. (2011), en el área de estudio. 
Se distinguieron dos sistemas de fallas prin-
cipales que involucran a la secuencia jurá-
sica temprana en la deformación: 1) un 
sistema de fallas de rumbo ONO; y 2) un 
sistema de fallas ENE. El primer sistema 
está constituido por las fallas normales que 
poseen un rumbo entre 289º y 315º y fuerte 
inclinación al sudoeste que varía entre 60º 
y 80º. El desplazamiento de la fallas varía 
entre los 16 y 35 metros. Los bancos afec-
tados por este sistema presentan una actitud 
homogénea de rumbo NNO e inclinaciones 
que varía entre los 12º y 39º al ENE. El se-
gundo sistema de fallas tiene un azimut en-
tre los 47º y 56º e inclinan al SE entre 50º y 
60º. El desplazamiento de la fallas varía en-
tre los 13 y 41 metros. Los bancos afectados 
por este sistema presentan una disposición 
de rumbo ONO e inclinaciones que varía 
entre los 6º y 17º al NNE. Ambos sistemas 
de fallas atraviesan toda la secuencia precu-
yana incluyendo la Formación Remoredo, 
pero sin haberse observados que penetren 
en el Grupo Cuyo, en el sector norte de la 
serranía. 

DISCUSIÓN

Los estudios realizados sobre la secuencia 
afloramientos de la sierra de la Cara Cura, 
permite verificar la clara supremacía de las 
rocas volcánicas respecto a las clásticas, en el 
relleno del syn-rift. Las columnas aquí des-
criptas inician con depósitos ignimbríticos 
moderadamente soldadas y lavas andesíti-
cas, se continúan en su sección media con 
depósitos ignimbríticos con menor grado 
de soldadura que pasan a depósito de lavas 
y bloques y cenizas. Intercalados entre los 
mismos han sido descriptas unas series de se-
cuencias sedimentarias asociadas a abanicos 
aluviales. Esta relación donde predomina la 
naturaleza volcánica sobre la sedimentaria 
ha sido descripta para caracterizar princi-
palmente a los depósitos observados en la 
provincia de Neuquén de la Cuenca Neu-
quina (Gulisano y Pando 1981, Gulisano 
et al. 1984, Gulisano y Gutiérrez-Pleimling 
1995, Pángaro et al. 2002, Llambías et al. 
2007, Franzese et al. 2006, 2007, Murav-
chick et al. 2008, 2011, D’Elia et al. 2012, 

entre otros). Entre tanto en el sur mendoci-
no el relleno de la cuenca estaría compues-
to en su gran mayoría por componentes de 
origen sedimentario sobre los volcánicos 
(Llambías et al. 2007). De esto se desprende 
que la columna aquí descripta describe un 
arreglo inverso volcánico sedimentario al 
relleno de otros depocentros en el sur men-
docino para este ciclo, mientras que la com-
posición obtenida de naturaleza andesítica, 
se mantiene constante durante el período de 
tiempo en el cual se sostuvo la actividad vol-
cánica estudiada para este sector de la sierra, 
como se observa en la petrografía. En base 
a las observaciones realizadas, se podría in-
ferir que la actividad volcánica fue intensa 
aunque no de la magnitud que se registró 
en otros sectores de la cuenca debido en 
parte a que los espesores encontrados son 
de menor envergadura, por ejemplo en los 
depocentros de Cerro Bandera (Pángaro et 
al. 2002a,b, Bermudez et al. 2002), Cor-
dillera del Viento (Llambías et al. 2007), 
Sañicó, Piedra del Águila y Cahil (Franzese 
et al. 2006, 2007, Muravchick et al. 2008, 
2011, D’Elia et al. 2012, D’Elia y Martí 
2014), se describieron respectivamente 
espesores de 1654, 1500, 1850, 1550, y 
mayores a 1000 m de relleno precuyano, 
mientras que los espesores en el área de es-
tudio no superan los 449 m y los espesores 
mínimos medidos en otros sectores de la 
sierra son de 800 metros, y al tipo de ac-
tividad volcánica presente. Contrario a lo 
propuesto por D’Elia y Martí (2014) para 
el sector sur de la Cuenca Neuquina, no se 
ha encontrado evidencia de la existencia de 
una caldera. Esto es debido a la ausencia 
de megabrechas, alteración en fase vapor y 
desvitrificación en los depósitos, así como 
rasgos, lineamientos o domos asociados a 
rasgos circulares o semi-circulares que pue-
dan evidenciar la existencia de una estruc-
tura de colapso (Lipman 1997, Petrinovic 
1999, Cole et al. 2005). En cambio se pue-
de apreciar que en las corrientes de densi-
dad piroclásticas el grado de soldadura no 
es tan elevado ni las unidades son tan po-
tentes como cabría esperar para erupciones 
volcánicas asociadas a calderas.
Sobre la base de la relaciones existentes en-
tre los depósitos volcánicos-volcaniclásti-
cos y sedimentarios estudiados en esta con-
tribución, se puede hacer una inferencia 
preliminar sobre la dinámica del depocen-
tro. En el área de estudio los contactos en-

tre las ignimbritas y el límite inferior de los 
depósitos de abanicos aluviales son netos y 
poco erosivos, no se observaron depósitos 
de paleosuelos o alteraciones de colores que 
pudieran implicar oxidación en los mis-
mos. Se puede apreciar que los espesores 
de los depósitos sedimentarios son de esca-
sa envergadura en relación a los volcánicos, 
conformados en su mayoría por conglome-
rados polimícticos matriz soportados con 
presencia de clastos de origen sedimentario 
y volcánico. Lo anterior expuesto coincide 
con los depósitos originados durante una 
etapa de disminución de la actividad vol-
cánica explosiva (Smith 1991, Cole y Ri-
dgway 1993, Muravchik et al. 2011, Sohn 
et al. 2013). Por lo tanto, la presencia de 
este tipo de depósito sedimentario sugiere 
un carácter inter-eruptivo en la secuencia 
analizada. Es importante tener en cuenta 
que las relaciones antes descriptas se su-
cedan varia veces en la historia eruptiva y 
su ocurrencia y frecuencia dependerá de la 
tasa y tipo de actividad volcánica, duración 
del evento volcánico y su interacción con 
el ambiente en el cual se encuentra (Mura-
vchik et al. 2011).
De acuerdo a las observaciones de campo, 
la dirección del sistema de fallas de rum-
bo ONO, el lineamiento del río seco de la 
Aguada del Altar, al norte de la sierra, y la 
alineación de los cuerpos eruptivos asocia-
dos al volcán El Jinete y tal como mencio-
nan, Japas y Kleiman (2004) y Kleiman y 
Japas (2009), en depósitos pertenecientes 
al Grupo Choiyoi en el Bloque San Rafael, 
que corresponderían al basamento del Ci-
clo Precuyano. Este basamento, se encuen-
tra afectado por dos sistemas de zonas de 
cizalla dúctiles con rumbo NNO y ONO. 
La similitud con la fábrica del basamento 
presente en el Bloque San Rafael, permi-
tió interpretar que las estructuras presen-
tes en la serranía fueron controladas por 
las anisotropías mecánicas preexistentes 
del basamento. Mientras que el sistema de 
fallas de rumbo ENE se habrían generado 
sin control de fábrica de basamento, du-
rante la apertura del depocentro. En acuer-
do con lo propuesto por Giambiagi et al. 
(2009), estos patrones de fallas ortorróm-
bicas simétricas con respecto a la dirección 
de extensión principal nor-noreste y otra 
secundaria de rumbo nor-noroeste a no-
roeste, que indicarían una extensión bajo 
un campo de deformación tridimensional.
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CONCLUSIÓN

Se ha realizado el mapeo del área noroes-
te de la sierra de la Cara Cura compuesta 
por rocas pertenecientes al ciclo Precuyano. 
Los estudios petrográficos y las relaciones 
de campo posibilitaron describir seis facies 
compuestas por brechas líticas masivas, 
toba lapillítica lítica masiva y con estratifi-
cación difusa, tobas lapillíticas masivas con 
fiammes y estructuras de escape de gases y 
tobas masivas, que fueron agrupadas en tres 
asociaciones de facies integradas por depó-
sitos de corrientes piroclásticas de densidad 
con bajo a moderad grado de soldadura, 
coladas lávicas, y depósitos de bloques y 
cenizas.
La columna aquí descripta describe un arre-
glo inverso volcano-sedimentario al relleno 
de otros depocentros en el sur mendocino 
para este ciclo, mientras que la composi-
ción obtenida de naturaleza andesítica, se 
mantiene constante durante el período de 
tiempo en el cual se sostuvo la actividad 
volcánica estudiada para este sector de la 
sierra, como se observa en la petrografía.
Se sugiere que un centro eruptivo de pe-
queño desarrollo, a unos 7 kilómetros hacia 
el sector sudeste del área de estudio, podría 
ser el responsable de la generación de los 
depósitos de bloques y cenizas y de sus co-
ladas lávicas asociadas.
Teniendo en cuenta que las rocas piroclás-
ticas no representan una única secuencia de 
eventos, es de esperar, se infiere que hubo 
sucesivas etapa de disminución de la acti-
vidad volcánica explosiva, evidenciadas por 
la presencia de depósitos de abanicos alu-
viales.
Por otro lado, las fallas normales ONO son 
interpretadas como fallas generadas a par-
tir de la reactivación de debilidades previas 
presentes en el basamento del depocentro, 
mientras que las fallas ENE son fallas nue-
vas, creadas durante la apertura del mismo.
Las variaciones de espesor descriptas en este 
estudio y documentada en otra parte de la 
cuenca caracterizan el típico relleno de rift 
precuyanos.
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