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Revisión estratigráfica de la sucesión neógena en el 
Bolsón de Fiambalá, Sistema de Famatina, Catamarca, 
Argentina

RESUMEN

La sucesión neógena del Bolsón de Fiambalá, que aflora en el centro-oeste de la provincia de Catamarca, comprende a las Forma-
ciones Tambería, Guanchín y Rodados de la Puna. Sus respectivas edades depositacionales fueron planteadas a partir de datacio-
nes U/Pb, trazas de fisión y magnetoestratigrafía, aunque la poca precisión estratigráfica y geográfica de estos datos, sumado a las 
complejidades estructurales del área, y los 6.4 km de espesor que alcanza la sucesión, tornan necesario esclarecer el ordenamiento 
estratigráfico de la región, a fines de poder establecer con mayor precisión la evolución de la cuenca. El análisis de las edades 
disponibles y las de máxima depositación presentadas en este trabajo, arrojan que la Formación Tambería comenzó a depositar-
se luego de los ~23 Ma. Esta formación puede separarse en un miembro inferior dominado por areniscas con intercalaciones de 
conglomerados y pelitas, depositadas en sistemas fluviales multicanalizados de clima semiárido, que gradan a ortoconglomerados 
polimícticos del miembro medio, acumulados en sistemas fluviales entrelazados. Culmina con un miembro superior constituido por 
depósitos areno-conglomerádicos y pelíticos, acumulados en sistemas fluviales multicanalizados con planicies areno-pelíticas. La 
suprayacente Formación Guanchín comenzó a depositarse a los ~6 Ma, y puede separarse en dos miembros: uno inferior compuesto 
de areniscas con frecuentes intercalaciones de tobas, que se acumularon en diversos sistemas fluviales arenosos; y otro superior 
areno-conglomerádico resultado de sistemas fluviales entrelazados. Finalmente, en discordancia erosiva se encuentran los depósitos 
conglomerádicos de abanicos aluviales dominados por flujos mantiformes de la Formación Rodados de la Puna, depositados durante 
el Pleistoceno (~1.8 Ma).
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ABSTRACT

Stratigraphy of the Neogene succession in Bolson de Fiambalá, Famatina System, Catamarca, Argentina.
Bolson de Fiambala Neogene succession crops out in the center-west of Catamarca province. It includes Tambería, Guanchin and 
Rodados de la Puna formations. Their respective depositional ages were raised from U/Pb dating, fission tracks and magnetostrati-
graphy. However, the poor stratigraphic and geographic precision of these data, added to the area´s structural complexities, and the 
6.4 km thick of the succession, makes it necessary to clarify the region´s stratigraphic ordering to define with more precision the basin 
evolution. The analysis of available and maximum depositional ages presented in this work, show that Tambería Formation deposition 
began after ~23 Ma. It can be separated into a lower member, dominated by sandstones with intercalations of conglomerates and 
shales, deposited in semi-arid multi-channelized fluvial systems. Over these deposits are polymictic conglomerates of the middle 

Maximiliano N. DERI1,2, Patricia L. CICCIOLI1,2, Sergio A. MARENSSI1,2 y William H. AMIDON3 

1 Universidad de Buenos Aires. Facultad de Ciencias Exactas y Naturales. Departamento de Ciencias Geológicas. Buenos Aires, Argentina
2 CONICET – Universidad de Buenos Aires. Instituto de Geociencias Básicas, Aplicadas y Ambientales de Buenos Aires (IGEBA). Buenos Aires, 

Argentina. 
3 Geology Department, Middlebury College, Middlebury, VT, 05753, USA. 

Emails: maximiliano.deri@gmail.com, ciccioli@gl.fcen.uba.ar, smarenssi@hotmail.com, wamidon@middlebury.edu. 

Editor: Diego A. Kietzmann Recibido: 2 de octubre de 2020

Aceptado: 15 de marzo de 2021



434

Revista de la Asociación Geológica Argentina 78 (4): 433-448 (2021)

member, accumulated in perennial braided fluvial systems. The Tambería Formation culminates with an upper member made up of 
sandy-conglomerates and shales that were accumulated in mutli-channelized fluvial systems with sandy to muddy floodplains. The 
overlying Guanchín Formation began to be deposited around ~6 Ma and can be separated into two members: a lower one composed 
of sandstones with frequent tuff intercalations, which were accumulated in sandy river systems; and an upper member made up of 
sandstones and conglomerates deposited by a braided fluvial system. Finally, older units are covered by means of an erosive uncon-
formity by sheetflood-dominated alluvial fans conglomerates of the Pliocene Rodados de la Puna Formation.

Keywords: broken foreland, Tambería Formation, Guanchín Formation, Mio-Pliocene, Central Andes.

INTRODUCCIÓN

El Bolsón de Fiambalá en encuentra ubicado en el cen-
tro-oeste de la provincia de Catamarca, en el segmento de 
subducción subhorizontal de los Andes Centrales compren-
dido entre los 27° y 33° LS, que abarca la Precordillera, las 
Sierras Pampeanas, el Sistema de Famatina y la Cordillera 
Frontal (Fig. 1a,b), (Ramos et al. 2002). La sucesión neógena 
que allí aflora consiste en 6465 m de sedimentitas continen-
tales con algunas intercalaciones tobáceas, a las que Penck 
(1920) denominó Estratos Calchaquenses, Estratos Arauca-
nenses y Estratos de la Puna, terminología que fue utilizada 
González Bonorino (1972) al confeccionar la hoja geológica 
13c de Fiambalá, aunque Turner (1967) ya había definido a 
las primeras dos como Formaciones Tambería y Guanchín 
respectivamente. La Formación Tambería es la más potente 
de las tres unidades, con un espesor de 3600 m, y consiste 
en areniscas y conglomerados con baja proporción de pelitas. 
Turner (1967) la dividió en seis miembros informales recono-
cidos en tres quebradas distintas, y le asignó una edad mio-
cena (Fig. 2). Por su parte, Carrapa et al. (2008) y Safipour 
et al. (2015) la dividieron en dos miembros informales y le 
asignaron una edad miocena tardía (Fig. 2), en concordancia 
con el registro más antiguo de 9 Ma obtenido por Reynolds 
(1987). Esto ha llevado a asumir que la cubierta cenozoica 
no está completamente expuesta en esta región del Sistema 
de Famatina, como sí lo estaría en la región central, 20 km al 
sur del área de estudio, donde se apoyaría sobre las unida-
des del Mioceno inferior – medio subyacentes (Formación Del 
Crestón, Dávila 2010). Esta misma unidad fue correlacionada 
cronoestratigráficamente con la sección inferior de la Forma-
ción Toro Negro en la Cuenca de Vinchina, ubicada 120 km 
al suroeste del área de estudio (Stevens Goddard y Carrapa 
2017). Por encima se encuentra la Formación Guanchín, que 
consiste en 2200 m de areniscas y menor proporción de con-
glomerados polimícticos, entre los que intercalan recurrentes 
y muy característicos bancos tobáceos. Turner (1967) dividió 
esta unidad en cuatro miembros informales de edad pliocena, 
mientras que Carrapa et al. (2008) y Safipour et al. (2015) le 
asignaron una edad miocena tardía – pliocena temprana (Fig. 

2). Stevens Goddard y Carrapa (2017) la correlacionan cro-
noestratigráficamente con la sección media de la Formación 
Toro Negro. La sucesión culmina con la Formación Rodados 
de la Puna (Fig. 2), de espesor más reducido que las anterio-
res, y que consiste en conglomerados polimícticos de hasta 
650 m de espesor. Según Turner (1967) se habría depositado 
durante el Pleistoceno, aunque Carrapa et al. (2008), Safi-
pour et al. (2015), y Schoenbohm et al. (2015) proponen a 
partir de edades U/Pb que fue a partir del Plioceno tardío. De 
todas formas, estas edades resultan difíciles de posicionar 
estratigráfica y geográficamente, dada su ubicación en zonas 
de difícil acceso y observación, la ausencia de las coordena-
das geográficas de las muestras, y/o su imprecisa ubicación 
en la cartografía. También se correlaciona cronoestratigráfi-
camente con la Formación Toro Negro, aunque en este caso 
Stenvens Goddard y Carrapa (2017) lo hacen con su sección 
superior.

En esta contribución se presenta una revisión de la estra-
tigrafía cenozoica del Bolsón de Fiambalá en cercanías de la 
RN 60 entre Fiambalá y Las Angosturas, en las que se propo-
ne la redefinición de nuevos miembros para las Formaciones 
Tambería y Guanchín las cuales se individualizan en un mapa 
geológico confeccionado a escala 1:300.000 entre los 27°50’ 
- 27°31’ LS y 67°25’ - 67°58’ LO (Fig. 1c). Esto permitirá es-
clarecer el ordenamiento estratigráfico de una región en la 
que la sucesión neógena no se presenta de forma continua, 
debido a las numerosas fallas presentes y sectores intensa-
mente plegados Además se presentan dos nuevas edades de 
máxima depositación de la Formación Tambería, y una para 
la Formación Rodados de la Puna, obtenidas a partir de da-
taciones U/Pb en circones detríticos, que en conjunto con las 
extraídas de trabajos previos, que permiten reconsiderar el 
inicio de la depositación de la sucesión estudiada.

MARCO GEOLÓGICO

La zona de estudio se enmarca en los Andes Centrales 
(Gansser 1973), y se encuentra en un área de transición entre 
tres provincias geológicas. Una de ellas es Sierras Pampea-
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Figura 1. Área de estudio. a) Mapa de ubicación; b) Unidades morfoestructurales que limitan el área de estudio. En recuadro blanco se señala el área 
cartografiada. BF: Bolsón de Fiambalá, PB: Palo Blanco, M: Medanitos. F: Fiambalá; c) Mapa geológico del área.
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nas al este, representada por la sierra de Fiambalá, donde 
afloran metamorfitas del basamento de edad neoproterozoica 
- cámbrica, y granitoides carboníferos (Fig.1c). Hacia el oeste 
se encuentra el Sistema de Famatina, representado por las 
sierras de Narváez y Las Planchadas, donde además de las 
unidades de estudio cenozoicas afloran sedimentitas y vulca-
nitas ordovícicas, sedimentitas carboníferas, y sedimentitas 
pérmicas de color rojo de la Formación de la Cuesta (Fig.1c) 
(Rubiolo et al. 2003). Hacia el norte se encuentra la Puna 
Austral, una región que se caracteriza por un alto ángulo de 
subducción y un intenso vulcanismo activo (Ramos y Folgue-
ra 2009), separada del Bolsón de Fiambalá por la Cordillera 
de San Buenaventura, un alto orográfico de rumbo E-O en el 
que terminan los cordones serranos de rumbo aproximado 
N-S antes mencionados (Fig. 1b). En el área de estudio la 
placa de Nazca presenta un ángulo de inclinación de 5°, pro-
ducto de la subducción de la dorsal asísmica de Juan Fernán-
dez (Jordan et al. 1983, Ramos et al. 2002, Ramos y Folguera 
2009), lo que generó la migración del frente orogénico y del 
arco volcánico hacia el este durante el Neógeno (Isacks et al. 
1982, Jordan et al. 1983, Jordan y Allmendinger 1986, Ramos 
et al. 2002). Los esfuerzos compresivos O-E resultantes invir-
tieron estructuras extensionales preexistentes del Paleozoico 
superior y Mesozoico que levantaron al Sistema de Famatina. 
Esto generó una tectónica de piel gruesa con vergencia ge-
neral al este que deformó los depósitos neopaleozoicos y ce-
nozoicos. El frente orogénico de este sistema se encontraría 
emplazado subsuperficialmente, y su avance se habría visto 
impedido por la resistencia que habría ofrecido el basamen-
to de Sierras Pampeanas (Rubiolo et al. 2003). Esto generó 
la reactivación de antiguas fallas oclóyicas con vergencia al 

oeste, y el levantamiento de este bloque de basamento pam-
peano (Mon 1993, Rubiolo et al. 2003, Safipour et al. 2015), 
que constituye la actual sierra de Fiambalá. De esta manera, 
este levantamiento produjo la fragmentación del antepaís, de-
finiéndose una cuenca de antepaís fracturada (Jordan y All-
mendinger 1986, Jordan 1995, Rubiolo et al. 2003). 

METODOLOGÍA

Se relevó la geología general de la zona, y en particular, 
se levantaron perfiles estratigráficos de las formaciones Tam-
bería, Guanchín y Rodados de la Puna. Se extrajeron tres 
muestras de areniscas para la datación U/Pb de circones de-
tríticos, dos de ellas correspondientes a la Formación Tambe-
ría y una a la Formación Rodados de la Puna. La ubicación 
precisa de las mismas se detalla en el Cuadro 1. El procedi-
miento en el laboratorio consistió primero en la disgregación 
de las muestras consolidadas empleando un molino de bo-
las. Luego se las tamizó en húmedo para separar el material 
menor a 250 µm, y se las lavó con batea para eliminar las 
partículas tamaño arcilla y concentrar los minerales pesados. 
Posteriormente, los minerales magnéticos fueron removidos 
empleando un imán de niodimio de tamaño de mano y un 
separador magnético Frantz. Los minerales restantes fueron 
colocados en una mufla a 900 °C por 24 horas para purificar-
los. Luego se seleccionaron y recogieron bajo microscopio 
los circones. Estos fueron montados en resina epoxy, y se 
pulieron paralelos al eje c. De cada preparado se obtuvieron 
imágenes de catodoluminiscencia en un microscopio electró-
nico de barrido Tescan Vega3 a fines de revelar detalles de 
la zonificación interna y la presencia de grietas y zonas de 
alteración de los circones, que se evitaron durante el análisis. 
La abundancia de 238U, 235U, 206U y 207U fue medida usando un 
láser NWR-213 conectado a un espectrómetro de masas cuá-
druple Thermo ICAP-Q en el Middlebury College (Vermont, 
USA). Los puntos de análisis se eligieron al azar para que los 
datos recopilados no estén sesgados hacia circones de un 
tamaño o textura particular.

El circón de referencia 91500 fue analizado durante cada 
sesión para corregir el fraccionamiento isotópico (Wieden-
beck et al. 1995) y se usaron los circones R33 y Plesovice 
como estándares secundarios para evaluar la exactitud y pre-
cisión de las edades obtenidas. Estos estándares se analiza-
ron en bloques intercalados entre conjunto de 6 u 8 circones. 
Cada bloque constaba de dos circones de referencia (91500) 
y dos estándares secundarios, y cada dos bloques se incluía 
un análisis del vidrio NIST SRM610 para monitorear el rendi-

Figura 2. Síntesis de la estratigrafía cenozoica del Bolsón de Fiambalá, 
a partir de Turner (1967), Carrapa et al. (2008), y el esquema crono- y 
lito-estratigráfico propuesto en este trabajo.
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miento a largo plazo del instrumento. Los circones utilizados 
tienen las siguientes edades confirmadas: 91500 = 1065.4 ± 
0.5 Ma, Plešovice = 337.16 ± 0.11 Ma, and R33 = 419.3 ±0.4 
Ma (Wiedenbeck et al. 1995, Sláma et al. 2008, Black et al. 

2004). 
Los análisis realizados como parte de este trabajo arroja-

ron las siguientes edades medias ponderadas y errores 2σ, 
calculados a partir de las relaciones 206Pb/238U: R33 = 427.4 

Cuadro 1. Datos y resultados de edades U/Pb en circones detríticos utilizados para el cálculo de las edades de máxima depositación.

Muestra 
coordenadas

Relación de isotopos Edades isotópicas

207Pb
2σ

206Pb
2σ ErrCorr

207Pb
2σ ErrCorr

206Pb
2σ

207Pb
2σ

207Pb
2σ 207Cor* 2σ Conc.

235U 238U 206Pb 238U 235U 206Pb

ZD1 - 
Tambería 

inferior 
27°42.13'S 
67°51.31'O

0.0236 0.0039 0.00262 0.00014 0.09 0.0630 0.0110 0.18 16.89 0.87 23.6 3.9 650 360 16.5 0.9 0.28

0.0310 0.0056 0.00338 0.00024 -0.11 0.0599 0.0100 0.54 21.7 1.6 30.9 5.5 680 360 21.4 1.5 0.30

0.0506 0.0092 0.00399 0.00021 0.20 0.0900 0.0160 0.17 25.7 1.4 49.7 8.9 1220 380 24.3 1.4 0.48

0.2970 0.0680 0.00804 0.00079 0.21 0.2530 0.0550 0.14 51.6 5 249 51 2740 450 38.2 5.2 0.79

0.2690 0.0250 0.03360 0.00240 0.86 0.0576 0.0041 0.36 213 15 241 21 508 150 211.1 15.0 0.12

0.3320 0.0290 0.03880 0.00250 0.42 0.0604 0.0045 0.58 245 16 290 22 590 160 242.5 15.5 0.16

ZD6 - 
Tambería 
superior

27°40.67'S
67°46.45'O

0.0142 0.0039 0.00106 0.00011 0.60 0.1000 0.0270 -0.04 6.85 0.7 14.2 3.8 1340 530 6.4 0.7 0.52

0.0095 0.0026 0.00118 0.00010 -0.15 0.0570 0.0180 0.58 7.58 0.61 9.6 2.6 310 510 7.5 0.6 0.21

0.0080 0.0014 0.00119 0.00010 0.69 0.0502 0.0074 0.03 7.64 0.66 8 1.4 130 300 7.6 0.6 0.05

0.0260 0.0140 0.00119 0.00015 0.93 0.1020 0.0320 -0.44 7.69 0.93 25 13 1350 620 7.1 1.0 0.69

0.0090 0.0009 0.00122 0.00007 0.45 0.0571 0.0067 0.37 7.83 0.46 9.11 0.94 410 240 7.7 0.5 0.14

0.0058 0.0016 0.00123 0.00009 0.14 0.0360 0.0110 0.27 7.94 0.58 5.9 1.7 -310 440 8.0 0.6 0.35

0.0103 0.0017 0.00131 0.00011 -0.02 0.0600 0.0110 0.61 8.47 0.73 10.4 1.7 470 410 8.3 0.7 0.19

0.0314 0.0030 0.00143 0.00007 0.46 0.1594 0.0170 0.30 9.18 0.47 31.3 3 2470 190 7.9 0.5 0.71

0.0148 0.0037 0.00253 0.00019 0.21 0.0430 0.0110 0.11 16.3 1.2 14.9 3.7 -230 420 16.4 1.2 0.09

0.1440 0.0380 0.00307 0.00051 0.47 0.3470 0.0710 -0.13 19.7 3.3 131 32 3530 400 12.3 2.7 0.85

0.0264 0.0047 0.00331 0.00027 0.39 0.0576 0.0100 0.23 21.3 1.7 26.4 4.7 480 340 21.0 1.7 0.19

0.0276 0.0062 0.00350 0.00021 0.04 0.0570 0.0140 0.50 22.5 1.3 27.4 6.1 330 420 22.2 1.4 0.18

0.0253 0.0028 0.00399 0.00022 0.63 0.0446 0.0051 0.36 25.7 1.4 25.4 2.8 -20 220 25.7 1.4 0.01

0.0438 0.0051 0.00563 0.00031 0.35 0.0569 0.0075 0.29 36.2 2 43.4 5 460 260 35.7 2.0 0.17

0.0450 0.0074 0.00611 0.00041 0.02 0.0540 0.0092 0.45 39.2 2.6 44.4 7.1 230 310 38.9 2.6 0.12

0.0559 0.0060 0.00783 0.00060 0.59 0.0514 0.0059 0.41 50.2 3.8 55.1 5.8 200 240 50.0 3.8 0.09

0.6000 0.2800 0.00940 0.00570 0.93 0.6280 0.1100 -0.05 59 36 400 130 4540 280 16.2 13.1 0.85

0.0785 0.0096 0.00986 0.00064 0.71 0.0568 0.0073 0.30 63.2 4.1 76.4 9 410 260 62.5 4.1 0.17

0.0930 0.0076 0.01490 0.00078 0.62 0.0459 0.0045 0.68 95.3 4.9 90.2 7 9 200 95.6 5.0 0.06

0.3300 0.0320 0.04080 0.00150 0.54 0.0582 0.0060 0.09 257.5 9.2 288 24 530 220 255.6 9.5 0.11

ZD13 - 
Rodados de 

la Puna
27°37.52'S
67°43.03'O

0.0075 0.0015 0.00027 0.00002 0.63 0.1790 0.0260 -0.21 1.76 0.14 7.6 1.5 2180 280 1.5 0.1 0.77

0.0033 0.0005 0.00029 0.00002 0.45 0.0840 0.0120 0.03 1.88 0.12 3.31 0.48 930 280 1.8 0.1 0.43

0.0059 0.0015 0.00074 0.00008 0.03 0.0710 0.0190 -0.70 4.77 0.49 6 1.5 150 530 4.6 0.5 0.21

0.0970 0.0150 0.00115 0.00020 0.48 0.6600 0.1200 0.90 7.4 1.3 94 13 4530 310 1.7 1.2 0.92

0.0166 0.0020 0.00216 0.00012 0.11 0.0550 0.0071 0.48 13.9 0.78 16.6 2 260 250 13.8 0.8 0.16

0.0261 0.0040 0.00330 0.00021 0.21 0.0591 0.0081 0.19 21.2 1.4 26 4 340 270 20.9 1.3 0.18

0.0365 0.0070 0.00340 0.00020 0.06 0.0800 0.0140 -0.02 21.9 1.3 35.9 6.6 660 290 21.0 1.3 0.39

0.0449 0.0083 0.00372 0.00025 0.35 0.0890 0.0150 0.15 23.9 1.6 43.9 7.9 800 320 22.7 1.6 0.46

0.0246 0.0047 0.00373 0.00028 -0.04 0.0491 0.0099 0.26 24 1.8 24.4 4.6 -60 340 23.9 1.8 0.02

0.0506 0.0023 0.00764 0.00026 0.47 0.0477 0.0021 0.37 49 1.7 50.1 2.2 80 93 49.0 1.7 0.02

0.3390 0.0290 0.04100 0.00210 -0.11 0.0614 0.0065 0.50 259 13 294 22 530 210 255.8 13.1 0.12
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± 17.4 Ma (n = 174), Plešovice = 341.2 ± 12.4 Ma (n = 181). 
Además, el promedio del estándar p4-35 para todo el ciclo de 
vida el laboratorio es de 56.6 ± 2.2 Ma.

Para la ablación se empleó un tamaño de punto de la-
ser de 22 µm, junto con un punto de 50 µm utilizado por dos 
segundos como disparos de limpieza. Se usó una energía 
laser de 4.00 j/cm2, una frecuencia de 10 Hz, un tiempo de 
permanencia de 20 segundos, y una colección en blanco de 
aproximadamente 20 segundos. La reducción de datos inicial 
se logró utilizando el paquete de reducción de datos Iolite. Se 
descartaron las series de tiempo de disparo de láser que mos-
traban múltiples dominios isotópicos o señales fuertemente 
crecientes o decrecientes. Asimismo, los análisis con una dis-
cordancia mayor al 10% no se consideraron, lo que resultó la 
datación U/Pb de 78 - 106 circones por muestra.

Los datos de interés se encuentran en el Cuadro 1, e in-
cluyen las proporciones de 207Pb/235U, 206Pb/238U, y 207Pb/206Pb 
para los granos más jóvenes analizados, así como sus errores 
y edades asociadas. Tales incertidumbres incluyen el exceso 
de dispersión en los estándares secundarios (ej. paso 5 en 
Horstwood et al. 2016), pero no así las asociadas a la varian-
za a largo plazo de los mismos. La mayoría de los circones 
con edades U/Pb más jóvenes a 50 Ma resultaron discordan-
tes, lo que se atribuye a cantidades menores de Pb común. 
Esto se corrigió asumiendo concordancia, y usando la función 
Age207cor de ISOPLOT (Ludwig 2012) con una relación ini-
cial 207Pb/206Pb de 0.84 (Stacey y Kramers 1975).

Sobre este conjunto de datos, se obtuvo una primera apro-
ximación a la edad máxima de depositación de cada muestra 
considerando la edad del pico poblacional más joven calcu-
lado con la herramienta Age Pick (Gehrels et al. 2011). Ade-
más, estos resultados se apoyaron ejecutando la rutina Un-
mix ISOPLOT (Ludwig 2012). Este es un método de máxima 
semejanza que sirve para calcular la edad media óptima y la 
incertidumbre en una muestra con múltiples poblaciones de 
circones, determinando la distribución gaussiana que mejor 
se adapta a cada grupo de edad. Finalmente, se selecciona-
ron los circones con edades U/Pb más próximas a los picos 
de edades más jóvenes calculados, y sobre ellos se calculó la 
media ponderada, siguiendo siempre las siguientes premisas, 
a fines de tratar de asegurar que la edad definida no sea me-
nor que la edad depositacional (Dickinson y Gehrels 2009). La 
primera de ellas es seleccionar el grupo más joven de 3 o más 
circones cuya edad se superponga en 2 desviaciones están-
dar (2σ), o cuando esto no fuese posible, el grupo de 2 o más 
circones que se superponga en 1 desviación estándar (1σ) 
(Dickinson y Gehrels 2009), a fines de encontrar una compo-
nente de edad realmente presente y no resultado de un dato 

atípico o por contaminación. La segunda premisa es elegir el 
subconjunto de circones más jóvenes con la mayor cantidad 
de datos que mantengan una desviación media ponderada 
al cuadrado menor a 1 (MSWD < 1), o que más se aproxime 
a la unidad cuando esto no fuese posible, de modo que la 
dispersión de los datos y su incertidumbre sea suficiente para 
suponer que los datos tienen la misma edad real.

ESTRATIGRAFÍA DE LA SUCESIÓN 
NEÓGENA EN EL BOLSÓN DE FIAMBALÁ

Formación Tambería
La Formación Tambería definida por Turner (1967), inicial-

mente fue denominada Estratos Calchaquenses por Penck 
(1920). El contacto basal de la misma no aflora en la zona 
de estudio, estando en contacto tectónico con la Formación 
Rodados de la Puna (Fig. 1c). No obstante, Bodenbender 
(1924) y Turner (1967) observaron que yace en discordan-
cia erosiva sobre la Formación de la Cuesta en el río de la 
Tambería, hacia el suroeste de la región de estudio. Turner 
(1967) reconoció seis miembros para esta unidad (Fig. 2), 
consistiendo el primero en areniscas finas pardo negruzcas 
macizas con cierta semejanza a las de la Formación Del 
Crestón (Turner 1960) que aflora 20 km al sur; mientras que 
el segundo está conformado por areniscas finas pardo roji-
zas homogéneas con estratificación entrecruzada. El tercero 
está integrado por areniscas medianas bien estratificadas de 
color rojo parduzco, que alternan con areniscas gruesas de 
color gris rojizo, y entre las que intercalan delgados bancos 
de arcillitas y lentes de conglomerados. El cuarto miembro 
consiste en areniscas finas a medianas de color gris a par-
do, entre las que intercalan niveles de conglomerados que 
al ascender estratigráficamente se vuelven más numerosos 
hasta hacerse predominantes. El quinto miembro se trata de 
areniscas tobáceas color gris; y el sexto está conformado por 
areniscas finas a medianas de diversos colores, entre las 
que intercalan pelitas, y de forma aislada, bancos de tobas. 
De estos seis miembros, los primeros dos fueron definidos 
50 km al SO del área estudiada, mientras que los restantes 
se definieron en el Bolsón de Fiambalá (Turner 1967). Pos-
teriormente, la estratigrafía local fue estudiada por González 
Bonorino (1972) en la quebrada de La Toya, hacia el sur del 
área de estudio, donde Reynolds (1987, 1990) obtuvo edades 
radiométricas y realizó un estudio magnetoestratigráfico de la 
unidad. Edades de trazas de fisión y U/Pb en circones detrí-
ticos fueron obtenidas por Carrapa et al. (2006, 2008) en las 
inmediaciones del río Guanchín, quienes establecieron que 
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Figura 3. a) Miembro inferior dominantemente arenoso de la Formación Tambería en el sector de Los Chañares; b) Contacto transicional entre el 
miembro arenoso inferior y conglomerádico medio de la Formación Tambería, c) Miembro superior de la Formación Tambería en el sector de la Cuesta 
Loro Huasi; d) Miembro inferior arenoso y friable de la Formación Guanchín, en contacto con el miembro areno-conglomerádico superior. Las flechas 
señalan diferentes niveles de tobas; e) Miembro superior areno-conglomerádico de la Formación Guanchín en las inmediaciones de Guanchincito. 
La flecha marca un nivel de tobas. Persona de escala; f) Sucesión continúa de conglomerados correspondientes a los Rodados de la Puna. Persona 
de escala.
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la depositación de la Formación Tambería habría comenzado 
en el Mioceno superior (Fig. 2), y en la que reconocieron dos 
miembros informales. El miembro inferior A está conformado 
por areniscas medianas de color rojizo dispuestas en bancos 
tabulares de espesor métrico, con laminación horizontal y es-
tratificación entrecruzada, entre las que intercalan pelitas con 
grietas de desecación. Por su parte, el miembro superior B 
está integrado por areniscas guijarrosas bien seleccionadas y 
conglomerados con estratificación horizontal y gradación nor-
mal (Carrapa et al. 2008).

La Formación Tambería, en el Bolsón de Fiambalá, alcan-
za un espesor de 3635 m, y se compone de areniscas finas a 
medianas de color rojizo, areniscas gruesas conglomerádicas 
pardo amarillentas, conglomerados pardos rojizos, y pelitas 
en menor proporción (Fig. 3 a-c), depositadas principalmen-
te en ambientes fluviales, que en su sección basal presenta 
características efímeras con desarrollo de sistemas eólicos 
y de interacción eólica-fluvial (Deri et al. 2018). En función 
de sus características litológicas se propone dividirla en tres 
miembros (Deri et al. 2019a), que incluyen cinco de los seis 
miembros observados por Turner (1967), y los dos reconoci-
dos por Carrapa et al. (2008). 

Miembro inferior: esta unidad tiene un espesor de 1430 
m, y es equivalente a los miembros dos y tres de Turner (1967) 
(Fig. 2), y al miembro A de Carrapa et al. (2008). Se reconoce 
en el sector de Los Chañares, y su base se encuentra en 
contacto tectónico con la suprayacente Formación Rodados 
de la Puna (Fig. 1c). En la parte basal está conformado por 
bancos tabulares de areniscas medianas marrón claro bien 
seleccionadas, que presentan sets entrecruzados de espesor 
métrico, y entre las que hay intercalaciones decimétricas de 
areniscas con laminación ondulítica o laminación horizontal 
con gradación inversa de intralámina. En la parte superior del 
miembro, las areniscas con sets entrecruzados van disminu-
yendo su abundancia, y se empiezan a hacer dominantes los 
bancos mantiformes a lobulares de areniscas macizas o lami-
nadas, separados por delgados niveles de pelitas pardo roji-
zos con grietas de desecación. También comienzan a interca-
lar bancos de hasta 2 m de espesor, de geometría lentiforme 
y base erosiva, progresivamente de mayor tamaño de grano 
(Fig. 3a y 4a). Inicialmente están conformados de areniscas 
guijarrosas macizas y laminadas con excepcionales clastos 
tamaño bloque, y culminan con ortoconglomerados polimíc-
ticos macizos, con abundantes clastos de vulcanitas, en par-
ticular mesosilíceas, y de areniscas rojas (Deri et al. 2019b). 
Estos depósitos han sido interpretados como un sistema de 
interacción fluvio-eólica que progresivamente aumentó su ca-
nalización definiendo sistemas fluviales multicanalizados de 

baja sinuosidad, separados por planicies con dunas eólicas 
(Deri et al. 2018).

A partir del análisis de las edades U/Pb de circones detríti-
cos se definió una edad máxima de depositación de 23 ± 1 Ma 
(Mioceno inferior) para la base de este miembro (Fig. 4a y b). 
Una edad similar de 23.9 ± 1.0 Ma fue obtenida para el techo 
del miembro inferior por Safipour et al. (2015) (Fig. 4a). Ade-
más, este miembro cuenta con las edades de trazas de fisión 
de circones de Tabbutt et al. (1987), las edades paleomagné-
ticas de Reynolds (1987), y las de trazas de fisión de apatitos 
obtenidas por Carrapa et al. (2006). Cabe mencionar que la 
ubicación geográfica y estratigráfica de las primeras dos da-
taciones es difícil de precisar debido a la escasa información 
brindada, y que todas ellas indicarían la edad de enfriamiento 
de la roca y no las edades depositacionales.

Miembro medio: esta unidad presenta 1135 m de espe-
sor, y equivale al miembro cuatro de Turner (1967) (Fig. 2), e 
incluye al miembro B de Carrapa et al. (2008) y Safipour et 
al. (2015). También se lo reconoce en el sector de Los Cha-
ñares (Fig. 1c), donde se puede observar el pasaje transicio-
nal con el miembro inferior, aumentando progresivamente la 
proporción de conglomerados hasta conformar una sucesión 
continua de ortoconglomerados clasto-sostenidos grises ma-
cizos o con estratificación horizontal (Fig. 3b), dispuestos en 
cuerpos de geometría lentiforme, separados por superficies 
de erosión o reactivación internas (Fig. 4). Los clastos subre-
dondeados son principalmente de fragmentos de granitoides 
y riolitas, y en menor medida de vulcanitas mesosilíceas y 
areniscas moradas (Deri et al. 2019b). Entre estos depósitos 
pueden encontrarse intercalaciones centimétricas de arenis-
cas medianas a gruesas, y proporciones variables de pelitas 
rojizas (Fig. 4a), cuyo espesor puede variar desde delgadas 
láminas milimétricas hasta los 4 m de espesor. Este miembro 
es interpretado como un sistema fluvial con canales multiepi-
sódicos de baja migración lateral, asimilable a los sistemas 
fluviales entrelazados definidos por Miall (1996), en donde la 
preservación de depósitos finos de planicie se vio condiciona-
da probablemente por variaciones en el espacio de acomoda-
ción y el perfil de equilibrio (Dalrymple et al. 1998). Safipour et 
al. (2015) obtuvieron para la base de este miembro una edad 
máxima de depositación de 16.2 ± 4.6 Ma (Mioceno medio, 
Fig. 4a).

Miembro superior: presenta 1070 m de espesor, y se co-
rresponde con los miembros cinco y seis de Turner (1967) 
(Fig. 2), e incluye parte del miembro B de Carrapa et al. (2008) 
y Safipour et al. (2015). Su posición estratigráfica fue definida 
a partir del contacto con la suprayacente Formación Guan-
chín, y corroborado por las edades obtenidas por Safipour 
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et al. (2015), ya que no presenta continuidad estratigráfica 
con los miembros subyacentes. Se lo reconoce en el sector 
de la cuesta Loro Huasi, 10 km al este de donde se recono-
cieron los miembros inferior y medio (Fig. 1c). Este miembro 
es el que mayor variedad litológica presenta, y consiste en 
proporciones variables de pelitas marrón oscuro, macizas y 
laminadas, entre las que suelen intercalar cuerpos tabulares 
a lobulares de areniscas medianas, también macizas y lami-
nadas. Con frecuencia definen arreglos grano- y estrato-cre-

cientes de 4 – 6 m de espesor, coronados por areniscas de 
diversos colores, pardo rojizo, pardo y gris verdoso, macizas, 
con estratificación horizontal o tabular planar, dispuestas en 
litosomas lentiformes de base ligeramente erosiva que pre-
sentan ortoconglomerados polimícticos en la base macizos 
y estratificados (Fig. 3c y 4a). Estos últimos se componen de 
fragmentos de vulcanitas mesosilíceas, y en menor medida 
de granitoides y riolitas (Deri et al. 2019b). 

Estas rocas corresponden en su mayor parte a depósitos 

Figura 4. a) Perfil estratigráfico esquemático de la sucesión neógena observado a lo largo de la RN 60, donde se señalan cada miembro de la Forma-
ción Tambería, Guanchín y Rodados de la Puna, y se ubican estratigráficamente las edades U/Pb propias y de terceros (Carrapa et al. 2015, Safipour 
et al. 2015, Schoenbohm et al. 2015); b) Edades máximas de depositación calculadas para la Formación Tambería y Rodados de la Puna. Los puntos 
rellenos indican las edades consideradas para el cálculo. Las incertezas son 2σ.
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de sistemas fluviales multicanalizados dominantemente are-
nosos, en menor medida conglomerádicos, con desarrollo de 
planicies de inundación areno-pelíticas, similares a los siste-
mas fluviales anastomosados descriptos por Miall (1996).

El análisis de circones detríticos para el techo de este 
miembro arroja una edad máxima de depositación de 7.73 
± 0.23 Ma (Mioceno superior, Deri et al. 2019a, Fig. 4a y b). 
Este valor es cercano a la edad U/Pb de 8.2 ± 0.33 Ma obte-
nidas por Carrapa et al. (2008) para un nivel de toba ubicado 
en el tope del miembro medio, y mayor a los 6.2 ± 0.3 Ma 
definidos por Safipour et al. (2015) para otro nivel de tobas 
ubicado en el tope de la formación (Fig. 4a).

Formación Guanchín
Las rocas que conforman la Formación Guanchín (Tur-

ner 1967) fueron incluidas en los Estratos Araucanenses por 
Penck (1920), quien los separo de los Estratos Calchaquen-
ses a partir de un nivel de tobas de un par de metros de es-
pesor. Este límite fue imposible de establecer por González 
Bonorino (1972), quien utilizó a tal efecto una unidad integrada 
por brechas volcánicas. La Formación Guanchín se dispone 
de manera concordante sobre la Formación Tambería en el 
Bolsón de Fiambalá a lo largo de la RN 60, aunque Este con-
tacto también ha sido descripto como discordante por Penck 
(1920) y Bodenbender (1924). En el río de la Tambería, 50 
km al SO del área de estudio, Turner (1967) describió cua-
tro miembros informales. El primero de ellos conformado por 
areniscas finas a medianas color gris pardo y amarillentas, y 
areniscas tobáceas que hacia el techo se hacen dominantes. 
El segundo miembro está compuesto por areniscas muy finas, 
en parte tobáceas, de color verdoso azulado de hasta 1 m 
de espesor, con intercalaciones centimétricas de arcillitas. El 
tercero está formado por areniscas tobáceas y de grano fino a 
mediano color gris, que pasan gradualmente al cuarto miem-
bro, conformado enteramente por ortoconglomerados.

La Formación Guanchín tiene un espesor mínimo de 2230 
m y se caracteriza por recurrentes niveles de tobas de gran 
continuidad lateral. Se compone principalmente de areniscas 
medianas a gruesas de color ocre a gris, con delgadas inter-
calaciones de pelitas, y de conglomerados polimícticos media-
nos a finos grisáceos que se hacen más abundantes hacia el 
tope de la unidad (Fig. 3d). 

De esta manera, la tendencia grano-creciente que presen-
ta la Formación Guanchín permite definir dos miembros ma-
peables con características litológicas distintas, que incluyen 
los cuatro miembros observados por Turner (1967).

Miembro inferior: tiene un espesor mínimo de 1060 m, y 
dominan las areniscas ocres altamente friables, que generan 

un paisaje de huayquerías o badlands. Incluye los miembros 
1 a 3 de Turner (1967) (Fig. 2) y se encuentra en contacto 
transicional sobre el miembro superior de la Formación Tam-
bería, de cual se distingue por la aparición de diversos niveles 
de tobas y areniscas tobáceas, que se vuelven progresiva-
mente más abundantes. Se lo puede reconocer en el área de 
la cuesta Loro Huasi (Fig. 1c), donde aflora la sección basal 
de este miembro. Está conformado por areniscas medianas 
ocres macizas y laminadas dispuestas en cuerpos lentiformes 
de hasta 2 m de espesor, y otras tabulares a mantiformes de 
hasta 30 cm de espesor, en las que se han encontrado restos 
de troncos silicificados, que Penck (1920) definiera correspon-
dientes a una especie no determinable del género Pityoxylon. 
Los abundantes niveles de tobas y areniscas tobáceas pre-
sentan arreglos y estructuras sedimentarias idénticas a las 
areniscas antes descriptas, e intercalan delgados niveles de 
pelitas marrones macizas de espesor centimétrico, y escasos 
bancos de conglomerados. Debido a que esta sección inferior 
se encuentra intensamente plegada, solamente se pudo esti-
mar el espesor mínimo de este miembro. La sección superior 
se reconoce en el flanco oriental del Filo del Calvario (Fig. 1c), 
donde continúan siendo abundantes las areniscas de color 
ocre, en particular aquellas de espesor decimétrico, macizas y 
laminadas, y, en menor medida, con estructuras de deforma-
ción sinsedimentaria. Las areniscas en bancos lenticulares en 
esta sección adquieren un color gris, y presentan ocasional-
mente estratificación entrecruzada de pequeña a mediana es-
cala (Fig. 4a). Al igual que en la sección observada en la zona 
de cuesta Loro Huasi, continúan intercalando diversos niveles 
de tobas y areniscas tobáceas (Fig. 3d). Los paleoambientes 
depositacionales interpretados para estas rocas son diversos, 
pero todo ellos correspondientes a sistemas fluviales areno-
sos pobremente canalizados, contemporáneos con reiterados 
eventos eruptivos aledaños a la zona. 

Villeneuve (1999) y Rubiolo (2000) mediante edades 
40Ar/39Ar de 4.50 ± 0.15 Ma le asignaron una edad pliocena in-
ferior. Una edad similar fue definida por Safipour et al. (2015), 
quienes a partir de dataciones U/Pb en circones detríticos de 
una muestra que correspondería a la base de la Formación 
Guanchín, calcularon una edad máxima de depositación de 
5 ± 2 Ma (Fig. 4a). Al norte de las secciones aquí estudiadas, 
en cercanías de la localidad de Palo Blanco (Fig. 1b), Carra-
pa et al. (2008) obtuvieron una edad de U/Pb 5.91 ± 0.14 Ma 
para un nivel de cenizas volcánicas ubicado en la base de la 
Formación Guanchín, mientras que en la zona analizada en 
este trabajo, estos mismos autores obtuvieron edades 5.23 ± 
0.30 Ma y 5.51 ± 0.14 Ma para niveles de tobas ubicados en 
posiciones intermedias (Fig. 4a).



443

Revista de la Asociación Geológica Argentina 78 (4): 433-448 (2021)

Miembro superior: esta unidad tiene un espesor de 1170 
m, y presenta una tendencia general grano-decreciente. In-
cluye el cuarto y último miembro descripto por Turner (1967) 
(Fig. 2), y se diferencia del miembro inferior definido en este 
trabajo porque presenta escasos niveles de tobas, y por la 
presencia de cuerpos lentiformes de espesor métrico de or-
toconglomerados polimícticos grises macizos, con estrati-
ficación horizontal, y, en menor medida, con estratificación 
entrecruzada (Fig. 3e). Los clastos son redondeados a subre-
dondeados, y se componen principalmente de fragmentos de 
metamorfitas, menor proporción de vulcanitas mesosilíceas 
y granitoides, y escasas metasedimentitas, dacitas y riolitas. 
Estos conglomerados se intercalan entre bancos lenticulares 
a lentiformes centimétricos de areniscas gruesas a conglome-
rádicas macizas y laminadas, también de color gris principal-
mente, separados por múltiples superficies internas de reacti-
vación con diferentes grados de erosión (Fig. 3e y 4a). Entre 
estos cuerpos se pueden encontrar delgados bancos de are-
niscas muy finas y pelitas de color ocre de poca continuidad 
lateral, y que ocasionalmente solo quedan preservadas como 
intraclastos. Esta sucesión es interpretada como depósitos de 
sistemas fluviales entrelazados de régimen permanente, con 
desarrollo de canales arenosos y areno–conglomerádicos 
(Miall 1996). El contacto con la suprayacente Formación Ro-
dados de la Puna es por medio de una discordancia erosiva 
(Fig. 4a), aunque Carrapa et al. (2008) también han observa-
do un pasaje transicional. 

Tabbutt et al. (1987) presentaron las primeras edades ab-
solutas para la Formación Guanchín de niveles estratigráficos 
poco definidos que posiblemente corresponden a este miem-
bro (Carrapa et al. 2008). Estas edades fueron obtenidas a 
partir de trazas de fisión en circones por lo cual reflejarían 
edades de enfriamiento más que de depositación. Schoen-
bohm et al. (2015) obtuvieron, en cercanías a la localidad de 
Palo Blanco, al norte del área de estudio (Fig. 1b), una edad 
absoluta por el método U/Pb de 4.08 ± 0.10 Ma. 

Formación Rodados de la Puna
Penck (1920) y Bodenbender (1924) denominaron Punas-

chotter (Rodados de la Puna) a esta unidad litológica, que 
consideraron como la parte superior de lo que se denomina 
"Estratos de la Puna". Su espesor en el área de estudio varía 
entre los 50 y 200 m (Rubiolo et al. 2003), e incluso se ha es-
timado que llega a los 600 m (Carrapa et al. 2008). A lo largo 
de la RN 60 entre Fiambalá y Las Angosturas, se han encon-
trado diversos afloramientos. El más potente se ubica en las 
inmediaciones de Guanchincito (Fig. 1c), con un espesor de 
hasta 105 metros. También se han observado afloramientos 

aislados sobre la RP 34, a la altura del Zanjón de Apocango y 
Medanitos (Fig. 1c). 

La Formación Rodados de la Puna (Penck 1920) cubre en 
discordancia a las unidades cenozoicas más antiguas (Ru-
biolo et al. 2003), aunque McPherson (2008) y Carrapa et al. 
(2008) observaron un contacto transicional con la subyacente 
Formación Guanchín. A su vez, los depósitos de esta unidad 
se los puede encontrar suavemente plegados y/o inclinados 
tectónicamente. Cuando su buzamiento es bajo puede resul-
tar complejo diferenciarlos de los depósitos aluviales pede-
montanos antiguos y modernos. 

En la sección analizada, la Formación Rodados de la Puna 
se dispone en discordancia erosiva sobre la subyacente For-
mación Guanchín, y consiste en conglomerados medianos a 
gruesos (Fig. 4a) pobremente consolidados, principalmente 
clasto-soportados aunque localmente matriz-soportados, con 
una matriz areno-limosa de color pardo. Los conglomerados 
son moderada a pobremente seleccionados, presentan clas-
tos y bloques angulosos cuyo tamaño varía desde 5 hasta 
50 cm (Fig. 3f), principalmente de vulcanitas mesosilíceas, 
con proporciones menores de granitoides, y en menor me-
dida, vulcanitas ácidas y areniscas rojas y moradas. Com-
ponentes modales principales similares fueron determinados 
por Carrapa et al. (2006, 2008). Se disponen en litosomas 
tabulares a lentiformes de 60 a 90 cm de espesor y base ge-
neralmente plana, en ocasiones erosivas. Suelen tener es-
tratificación horizontal o ser macizos, aunque es posible en-
contrar clastos imbricados y gradación normal. Intercalados 
entre estos conglomerados se encuentran delgados bancos 
lentiformes de areniscas de color ocre, macizas, con clastos 
tamaño grava dispersos (Fig. 3f), que aumentan su frecuen-
cia en los afloramientos ubicados hacia el este. En este sen-
tido, en las exposiciones más orientales, en las cercanías de 
la localidad de Saujil sobre la RP 34, se encuentran niveles 
limo-arcillosos blanquecinos. En menor medida se observan 
delgados niveles de areniscas guijarrosas tobáceas, y de to-
bas que según Carrapa et al. (2008) pueden llegar a tener 
hasta 2 m de espesor. En función de todo lo mencionado, se 
los interpreta como depósitos correspondientes a un abanico 
o bajada aluvial dominada por flujos fluidos (Nemec y Postma 
1993, Blair 1999, Arzani 2005, Mather y Hartley 2005, Blair y 
McPherson 2009). Esta interpretación se apoya que en cer-
canías al área de estudio la Formación Rodados de la Puna y 
sus equivalentes estratigráficos son considerados como parte 
de un ambiente de piedemonte (Muruaga 2001, Rubiolo et al. 
2003, Bonini et al. 2017, Limarino et al. 2017). 

Las primeras edades para la Formación Rodados de la 
Puna fueron aportadas por Carrapa et al. (2008), a partir de 
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dataciones U/Pb en circones de distintos niveles de tobas en 
el área de este estudio, que arrojaron valores de 3.69 ± 0.06 
Ma, 3.74 ± 0.05 Ma, y 3.77 ± 0.05 Ma (Fig. 4a). En cercanías 
de la localidad de Palo Blanco (Fig. 1c), al norte de las seccio-
nes aquí estudiadas, los mismos autores obtuvieron una edad 
de 3.05 ± 0.44 Ma. Más tarde nuevos datos cronoestratigráfi-
cos fueron aportados por Schoenbohm et al. (2015), quienes 
tratando de definir la edad del contacto entre esta unidad y 
la subyacente Formación Guanchín obtuvieron edades U/Pb 
en circones de tobas ubicadas en la base de la Formación 
Rodados de la Puna. Una de las edades obtenidas en la mis-
ma sección del río Guanchín analizada en este trabajo es de 
3.90 ± 0.06 Ma (Fig. 4a). El resto de ellas corresponden a una 
transecta N-S a lo largo de la sierra de Las Planchadas, hasta 
más allá de la localidad de Palo Blanco (Fig. 1c), en cercanías 
a la quebrada de acceso a la localidad de Las Papas. Las 
edades obtenidas fueron de 3.66 ± 0.06 Ma, 3.99 ± 0,06 Ma, 
4.12 ± 0.04 Ma, 3.93 ± 0.05 Ma y 4.11 ± 0.05 Ma lo que permi-
te establecer una edad pliocena para la unidad (Schoenbohm 
et al. 2015). Safipour et al. (2015) sumaron nuevas edades 
U/Pb, pero en esta ocasión de circones detríticos utilizados 
para estudios de procedencia que les permitieron estimar una 
edad máxima de depositación de 4.3 ± 1.1 Ma (Plioceno) (Fig. 
4a). Mediante este mismo método para este trabajo se obtuvo 
una edad de máxima depositación de 1.79 ± 0.12 Ma (Pleis-
toceno temprano), en una muestra posicionada 120 m por 
encima del contacto con la Formación Guanchín (Fig. 4a y b).

SÍNTESIS ESTRATIGRÁFICA Y 
CORRELACIÓN REGIONAL

A partir de las observaciones realizadas y considerando 
que las edades máximas de sedimentación no indican la edad 
de depositación, sino que la misma debió ocurrir con poste-
rioridad, se puede establecer que su depositación habría co-
menzado luego del límite Oligoceno – Mioceno, en función de 
la edad de 23 ± 1 Ma obtenida para la base de dicha unidad 
(Fig. 4). Esto es consistente con la edad máxima de depo-
sitación de 23.9 ± 1 obtenida por Safipour et al. (2015), que 
perdería relevancia ya que la nueva edad informada es más 
joven y se encuentra en una posición estratigráfica inferior; 
y con la edad de 16.2 ± 4.6 Ma, ya que es razonable que al 
ascender estratigráficamente este tipo de edades se hagan 
más jóvenes (Fig. 4a). De este modo es probable que en la 
región también exista registro sedimentario del Mioceno in-
ferior a medio, al igual que ocurre en la región del Famatina 
Central (Fig. 5). Esto sugiriere una historia sedimentaria más 

antigua a la definida hasta el momento, ya que la edad U/Pb 
de circones detríticos con la que se contaba para el miembro 
inferior de la Formación Tambería solo se usó para concluir 
que de forma simultánea con la depositación ocurrían episo-
dios volcánicos (Safipour et al. 2015). 

La Formación Tambería se puede subdividir en tres miem-
bros informales. El miembro basal está conformado por de-
pósitos principalmente de origen eólico y fluvial efímero, que 
sugieren condiciones climáticas áridas, y que en función de 
su posición estratigráfica, edad máxima de depositación y li-
tología, pueden correlacionarse con los de la Formación Va-
llecito (Fig. 5) en las cuencas de La Troya (Tripaldi y Limarino 
2005) y Vinchina (Ciccioli et al. 2010, 2013, 2014, Collo et al. 
2017, Fosdick et al. 2017, Limarino et al. 2017) al sur del área 
de este estudio, en la provincia de La Rioja. Las condiciones 
ambientales mejoraron luego de los ~16 Ma, durante la de-
positación del miembro medio, y se desarrollaron sistemas 
fluviales que no se correlacionarían con los de la Formación 
Toro Negro, como fue planteado por Stevens Goddard y Ca-
rrapa (2017), sino con la subyacente Formación Vinchina, en 
las cuencas de La Troya y Vinchina (Tedesco 2007, Ciccioli 
2008, Dávila et al. 2008, Ciccioli et al. 2014, Collo et al. 2017, 
Limarino et al. 2017) (Fig. 5). Si bien todos sus miembros se 
habrían depositado en condiciones dominante de alta subsi-
dencia y bajo relieve relativo, los sistemas fluviales de mayor 
tamaño de grano del miembro medio evidenciarían una ma-
yor proximidad con las áreas fuentes. También cabe destacar 
que de acuerdo con la edad máxima de depositación de la 
Formación Tambería, la misma sería equivalente cronoes-
tratigráficamente a los estratos del Mioceno inferior a medio 
que afloran en la región del Famatina Central (Dávila y Astini 
2007), como lo son las Formaciones Del Crestón (Mioceno in-
ferior), Del Abra (Mioceno inferior medio), Del Buey (Mioceno 
medio), y Santo Domingo (Mioceno medio) (Fig. 5). 

Por su parte, la Formación Guanchín habría comenzado a 
depositarse a los ~6 Ma (Fig. 4), durante el Messiniano (Mio-
ceno tardío), y en ella se pueden reconocer dos miembros: 
uno basal, dominantemente arenoso con abundantes interca-
laciones de tobas y areniscas tobáceas, que evidencian una 
sedimentación contemporánea con reiterados eventos erup-
tivos; y otro superior areno – conglomerádico (Fig. 4a). Es-
tos depósitos en función de su posición estratigráfica y edad 
pueden correlacionarse con la Formación Toro Negro en la 
Cuenca de Vinchina (Ciccioli et al. 2005, Amidon et al. 2016, 
Collo et al. 2017, Stevens Goddard y Carrapa 2017, Ciccioli 
et al. 2018, 2020), y con la Formación El Durazno en la región 
del Famatina Central (Dávila y Astini 2007) (Fig. 5).

Por encima, en discordancia erosiva sobre las formacio-
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nes antes mencionadas se desarrolla la Formación Rodados 
de la Puna, cuyos depósitos fueron interpretados correspon-
dientes a abanicos aluviales en los cuales dominaron los 
procesos fluviales respecto a la remoción en masa, tal cual 
ocurre con los niveles de bajada más actuales (Rubiolo et al. 
2003). Carrapa et al. (2008) definieron en las inmediaciones 
del Cerro Torres (Fig. 1), donde el contacto con la subyacente 
Formación Guanchín sería del tipo transicional, que la Forma-
ción Rodados de la Puna tendría una edad entre 5.2 y 3.7 Ma. 
Safipour et al. (2015) definieron que la sedimentación habría 
comenzado a los 3.9 ± 0.06 Ma. No obstante, por su posición 
geográfica, aunque imprecisa, y el tipo de contacto que des-
criben, es posible que estas edades en realidad correspondan 
al miembro areno-conglomerádico de la Formación Guanchín 
(miembro superior) (Fig. 4a). De ser así, esto refuerza la im-
portancia de establecer un ordenamiento estratigráfico cla-
ro en la región. Lo mismo se deduce de aquellas muestras 
cuya posición geográfica coincide con las mapeadas como 
el miembro inferior de la Formación Guanchín, pero que en 
las secciones estratigráficas esquemáticas son ubicadas en 
posiciones intermedias a superiores (ver Carrapa et al. 2008, 
Safipour et al. 2015, Schoenbohm et al. 2015). En función de 
todo lo mencionado, y considerando la nueva edad máxima 
de depositación de 1.79 ± 0.12 Ma, obtenida en la base de 
la unidad, cerca del contacto erosivo entre esta formación y 
la subyacente Formación Guanchín, y que esta última se ex-
tendería más allá de los ~3.70 Ma (Fig. 4) porque parte del 
registro fue erosionado, la Formación Rodados de la Puna 
posiblemente habría comenzado a depositarte a partir del 
Pleistoceno, como ya fuese planteado por Turner (1967) (Fig. 
2). De esta manera, la edad presentada en este trabajo y la 
posición estratigráfica de la Formación Rodados de la Puna, 
permiten correlacionarla con las Formaciones El Corral en la 
Cuenca de La Troya - Vinchina (Tedesco et al. 2013, Limarino 
et al. 2017) y Santa Florentina en el Famatina Central (Dávila 
y Astini 2007) (Fig. 5). 

CONCLUSIONES

En base al mapeo y estudio detallado de la estratigrafía 
neógena del Bolsón de Fiambalá entre la localidad homónima 
al este y Las Angosturas al oeste, se establece un nuevo es-
quema estratigráfico y una posible correlación a escala regio-
nal. La sedimentación de la Formación Tambería en la cuenca 
de Fiambalá comenzó luego de los ~23 Ma, lo que permitiría 
extender la edad de la cuenca más allá de los 9 Ma obtenidos 
por paleomagnetismo por Reynolds (1987), edad más antigua 

conocida para la cuenca (Carrapa et al. 2008, Safipour et al. 
2008, Stevens Goddard y Carrapa, 2017). La Formación Tam-
bería, puede dividirse en tres miembros informales. El miem-
bro inferior es dominantemente arenoso con intercalaciones 
menores de conglomerados y pelitas, depositados en siste-
mas de interacción fluvio-eólica que aumentaron su canaliza-
ción y dieron lugar a sistemas fluviales multicanalizados de 
baja sinuosidad separados por planicies con dunas eólicas. 
Luego de los ~16 Ma las condiciones climáticas mejoraron, y 
se depositaron los miembros medio y superior de la Forma-
ción Tambería. El miembro medio es conglomerádico y se in-
terpreta como un sistema fluvial con canales multiepisódicos 
de baja migración lateral, asimilable a los sistemas fluviales 
entrelazados. El miembro superior consiste en proporciones 
variables de depósitos areno-conglomerádicos y pelíticos que 
se acumularon desde los ~8.2 Ma mayormente por sistemas 
fluviales multicanalizados dominantemente arenosos, en me-
nor medida conglomerádicos, con desarrollo de planicies de 
inundación areno-pelíticas, similares a los sistemas fluviales 
anastomosados. La sección basal de la Formación Tambería 
se correlaciona con la sedimentitas eólicas de la Formación 
Vallecito y equivalentes, que marcan en general el inicio de la 
sedimentación terciaria de las cuencas andinas en la región, 
mientras que el resto de la formación se puede correlacionar 
con la Formación Vinchina, y con las Formaciones Del Cres-
tón, Del Abra, Del Buey y Santo Domingo. A los ~6 Ma comen-
zó la depositación de la Formación Guanchín, marcada por 
el inicio de un intenso vulcanismo en la zona, registrado por 
frecuentes niveles de tobas que intercalan entre las arenis-
cas que conforma en miembro inferior de esta formación. La 
sedimentación ocurrió en sistemas fluviales arenosos, en su 
mayoría pobremente canalizados. El miembro superior de la 

Figura 5. Correlación regional entre las unidades cenozoicas del Bolsón 
de Fiambalá, la Cuenca de Vinchina (Limarino et al. 2017) y del Famatina 
Central (Dávila y Astini 2007).
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Formación Guanchín es areno-conglomerádico y no presen-
ta frecuentes niveles de tobas, y representa el desarrollo de 
sistemas fluviales multicanalizados de régimen permanente, 
con desarrollo de canales arenosos y areno–conglomerádi-
cos. La Formación Guanchín se puede correlacionar con las 
formaciones Toro Negro y El Durazno. El inicio de la deposi-
tación de la Formación Rodados de la Puna habría ocurrido 
después de los ~3.7, probablemente a los ~1.8 Ma (Pleisto-
ceno). La unidad consiste en una sucesión de conglomerados 
polimícticos clasto-sostenidos depositados como abanicos o 
bajada aluvial dominada por flujos fluidos. A partir de su posi-
ción estratigráfica y edad máxima de depositación en la zona 
de estudio, la Formación Rodados de la Puna se puede co-
rrelacionar con las Formaciones El Corral y Santa Florentina.
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