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Resumen

El Valle Superior del Magdalena (VSM) se subdivide, por su morfología y sus principales rasgos estructurales, 
en las sub-cuencas de Girardot y Neiva, a las cuales podría añadirse el Sinclinal de Tarquí como depresión 
estructural de igual categoría. Estas sub-cuencas se presentan en un arreglo escalonado con saltos sinestrales, 
mostrando ciertos solapes. Su nexo con la tectónica paleógena se evidencia por una correlación espacial entre 
los ejes de estas sub-cuencas y una discordancia comúnmente atribuida al Eoceno, cuyo hiato abarca hasta la 
totalidad de la columna sedimentaria cretácica a paleógena. Estas relaciones apuntan hacia una inversión des-
de una topografía paleógena positiva hacia la situación actual de una depresión deposicional, que tuvo lugar 
en el Neógeno temprano. Los altos estructurales del Paleógeno formaron abombamientos alargados con un 
doble cabeceo y estuvieron delimitados por fallas marginales, entre las cuales se destaca la Falla de Chusma 
al margen noroccidental de la sub-cuenca de Neiva. Esta falla conserva el buzamiento de una falla normal y 
controló la acumulación de una secuencia aluvial excepcionalmente espesa perteneciente al Grupo Gualanday. 
En esta contribución examinamos asociaciones faciales y características deposicionales para las formaciones 
conglomeráticas y lodo-arenosas de dicho grupo, correlacionándolas con periodos de alta y baja actividad de 
falla. Al no verse afectado por otras fallas, el bloque hundido (o colgante con referencia a una falla normal) de 
la Falla de Chusma se unía con el abombamiento de la sub-cuenca de Neiva. Esta particularidad diferencia el 
ámbito de deformación en consideración de fallas de borde en provincias extensivas afectadas por una tectónica 
en bloques y una subsidencia regional. Exploramos la posibilidad de asociar esta falla a la constitución de una 
topografía dinámica, que prefiguró igualmente el abombamiento de la sub-cuenca de Neiva. 

Palabras Clave: Valle Superior del Magdalena, Grupo Gualanday, Falla de Chusma, cuenca controlada por 
falla, dinámica de abombamiento de antepaís.

Abstract

The framework of the Upper Magdalena Valley is highlighted by the two well-known structural depressions of 
the northern Girardot and Neiva sub-basins, which may be complemented by the southern Tarquí syncline. The-
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Introducción

Con su posición detrás del arco volcánico neógeno y ac-
tual de la Cordillera Central y su relleno sedimentario 
eminentemente volcanoclástico, el Valle Superior del 
Magdalena (VSM) muestra las características de una 
cuenca de tras-arco. Su posición intermontana entre las 
cordilleras central y oriental apunta, sin embargo, hacia 
un contexto particular con respecto a una cuenca flexu-
ral de tipo retro-arco andina entre un frente de deforma-
ción cordillerano y un antepaís poco deformado (Jordan, 
1995). Para apreciar las particularidades de esta cuenca 
repasamos sus rasgos geológicos sobresalientes: 

1.	 El basamento de las dos cordilleras tiene las mismas 
características. Comprende franjas discretas de unida-
des metamórficas meso-proterozoicas o Grenvilianas 
(figura 1; (Jiménez Mejía, Juliani, & Cordani, 2006), 
que están recubiertas por una asociación magmáti-
ca-volcánica de un arco jurásico con el Batolito de 
Ibagué (y cuerpos intrusivos menores) constituyendo 
gran parte del flanco oriental de la Cordillera Central. 
Las unidades piroclásticas jurásicas de la Formación 
Saldaña (G. Bayona & Cortés, 1995) constituyen el 
basamento pre-cretácico de zonas poco exhumadas. 

2.	L a cobertera cretácica caracteriza una plataforma so-
mera de una cuenca de tipo retro-arco detrás de un 
margen activo parcialmente emergido (Guerrero, Sar-
miento, & Narrete, 2000). En su base, ella contiene 
un conjunto arenoso fluvial-costero del Cretácico in-
ferior a superior (formaciones Yaví y Caballos; con un 
espesor acumulado de 300 m), una secuencia marina 

de plataforma externa del Cretácico superior (Grupo 
Villeta; 750 m) y un conjunto arenoso-arcilloso, que 
marca la somerización de un brazo marino epiconti-
nental (Grupo Oliní y sedimentos asociados; 200 m), 
cuya sedimentación termina con flujos conglomeráti-
cos de un ambiente deltaico (formaciones La Tabla y 
Cimarrona), que prograda hacia el interior de la cuenca 
(Gómez et al., 2003). La sedimentación subsiguiente 
del cretácico superior a cenozoico está controlada por 
subsidencias locales, como atestiguan las variaciones 
de espesor de tres ciclotemas, que comprenden la For-
mación Seca (400 m a 1000 m), el Grupo Gualanday 
(hasta 2550 m) y el Grupo Honda (hasta 1500 m) y 
que se discutirán más adelante. Es de anotar, que el 
desarrollo de estos depocentros no se ajusta al avance 
continuo de un frente de deformación.

3.	 Con el levantamiento de la Cordillera Oriental en el 
Neógeno (Miocena tardío) se establecen las condicio-
nes de una cuenca intermontana para el VSM. Estas 
deformaciones neo-andinas igualmente se manifiestan 
en el piedemonte de la Cordillera Central y se acom-
pañan por un volcanismo neogénico voluminoso (Van 
der Wiel, Van den Bergh, & Hebeda, 1992). La cuen-
ca de antepaís (o de retroarco), hasta ahora conectada 
con el área peri-cratónica del Escudo de Guayana, se 
divide en dos por el levantamiento de las estribaciones 
meridionales de la Cordillera Oriental y se establecen 
las dimensiones actuales del (Guerrero, 1993; Hoorn 
et al., 1995). A partir de esta época el VSM separa dos 
frentes de deformación con vergencia opuesta.

se structural depressions form a left-stepped, partially overlapping array. A link of these first-order structures to 
Paleogene tectonics is evidenced by a spatial correlation between synformal hinge areas and an unconformity 
commonly attributed to an Eocene event, with a hiatus involving up to the entire Cretaceous to lower Paleo-
gene sedimentary column. These relations may be explained by the inversion of a Paleogene structural high 
to a Neogene depocenter. The Paleogene structural highs compare to forebulges in backarc basins and formed 
elongated, doubly plunging antiforms with gently inclined flanks bordered by fringing faults, as exemplified 
by the Chusma fault of the Neiva sub-basin. This fault preserves the attitude of a normal fault and controlled 
the depostion of an exceptionally thick alluvial sequence ascribed to the Gualanday group. In this report we 
examine facies associations in conjunction with changes in the accommodation space of conglomeratic and 
predominantly muddy formations, attempting at correlating them with periods of high to low displacement 
rates of the Chusma fault. Its lowered block (or hangingwall block with respect to an ancestral normal fault) is 
not affected by additional faults and thus links directly to the hinge of the forebulge. These structural relations 
discard a comparison to a breakaway fault at the border of an extensional province prone of recording a tectonic 
subsidence. Instead, we explore the possibility of associating this fault to the build-up of a dynamic topography, 
which ultimately gave rise to the paleogene forebulge of the Neiva sub-basin. 

Key words: Upper Magdalena Valley, Gualanday group, Chusma fault, fault-controlled basin, forebulge dy-
namics.
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Por la ubicación actual intermontana del VSM y conside-
rando los centros de subsidencia aislados para el Paleó-
geno y Neógeno temprano, es posible descifrar eventos 
tectónicos, recurriendo a patrones deposicionales, como 
estratos de crecimiento y discordancias angulares, así 
como a sus intervalos de no sedimentación. En el caso 
del VSM (y del Valle del Magdalena en general) se re-
conocen tres ciclos deposicionales, cada uno marcando 
una etapa característica en la evolución de esta cuenca 
intermontana: 

1.	 El primer ciclo abarca un periodo del Cretácico tar-
dío al Paleógeno y coincide con la depositación de 
la Formación Seca (o formaciones equivalentes), la 
cual puede alcanzar un espesor de hasta 700 m en la 
sub-cuenca de Girardot (Ramón & Rosero, 2006) y 
variar su espesor de 400 m a 1000 m en el margen no-
roccidental de la sub-cuenca de Neiva (Ferreira, Nu-
ñez & Rodríguez, 2002). La naturaleza agradacional 
de unidades compuestas por depósitos de paleo-ca-
nales y llanuras aluviales, documenta una alta tasa 
de subsidencia (Ramón & Rosero, 2006) y en líneas 
sísmicas se reconocen estratos de crecimiento en los 
bordes de  depocentros (Montes, Hatcher & Restre-
po-Pace, 2005). 

2.	 El segundo ciclo se inicia por encima de la discor-
dancia regional atribuida del Eoceno (Villamil, 1999; 
Gómez et al., 2003; Ramón & Rosero, 2006) y com-
prende en el VSM los sedimentos aluviales del Grupo 
Gualanday, el cual se dividió en la sub-cuenca de Gi-
rardot en las formaciones de Gualanday inferior, me-
dio y superior (De Porta, 1965) o Chicoral, Potrerillo 
y Doima (Chenevart, 1963). Esta división tripartita se 
da por la naturaleza conglomerática de las formacio-
nes inferior y superior y lodo-arenosa de la formación 
intermedia. En la sub-cuenca de Neiva esta alternan-
cia se complementa hacia arriba por una formación 
lodo-arenosa, otra conglomerática y termina con una 
lodo-arenosa (Beltrán & Gallo, 1968) (Ferreira, Nu-
ñez & Rodríguez, 1998).

3.	 El tercer ciclo abarca el Grupo Honda del Mioceno y 
registra el aporte volcanoclástico del arco volcánico 
neógeno de la actual Cordillera Central (Van der Wiel, 
Van den Bergh, & Hebeda, 1992; Guerrero, 1993). 
Esta secuencia reposa en discordancia sobre unidades 
plegadas de los frentes de deformación de las cordi-
lleras Central y Oriental y exhibe su depocentro sobre 
los ejes de las sub-cuencas del VSM, documentando 
de esta manera la existencia de una depresión interan-
dina con una morfología comparable a la de la situa-

ción actual y un drenaje controlado por una depresión 
andina axial, que suplantó el drenaje del Neógeno 
temprano direccionado hacia el antepaís (Guerrero, 
1993; Hoorn et al., 1995).

Esta contribución se centra en el segundo ciclo deposicio-
nal del Paleógeno y su marco tectónico. Nos apoyamos 
en una cartografía de las unidades plegadas del Grupo 
Gualanday, que están particularmente bien expuestas en-
tre la Q. Bambucá y el Río Aipe al W de la población 
de Aipe (figura 3). En esta área el Grupo Gualanday está 
limitado por la Falla de Chusma, una falla de significado 
regional por confinar la sub-cuenca de Neiva contra el ba-
samento principalmente jurásico de la Cordillera Central. 
Un motivo de este estudio es examinar variaciones facia-
les y cambios en la organización interna de las secuencias 
sedimentarias hacia esta falla y documentar un nexo en-
tre sedimentación y la actividad de la Falla de Chusma. 
Nuestros datos aún son poco representativos para estable-
cer un modelo regional. Sin embargo, queremos instigar 
una discusión sobre el significado de un evento tectónico 
paleógeno aún poco comprendido, cuyo alcance regional 
se ha resaltado por dataciones geocronológicas en zirco-
nes (Germán Bayona et al., 2012). 

Marco geológico

A pesar de su diversidad estructural, el VSM muestra 
una constelación de primer orden relativamente sencilla 
por la existencia de tres depresiones estructurales, que 
identifican las sub-cuencas de Girardot y Neiva (Ramón 
& Rosero, 2006) en sus segmentos norte e intermedio, 
y el Sinclinal de Tarquí en su terminación sur (Diederix 
& Gómez, 1991). Para el ciclo sedimentario del Mioce-
no, estas depresiones representan depocentros del Gru-
po Honda y de la Formación Gigante, que alcanzan un 
espesor compuesto de hasta 2300 m (Van der Wiel, Van 
den Bergh, & Hebeda, 1992). Existe una correlación es-
trecha entre estos depocentros y la magnitud del hiato es-
tratigráfico de la discordancia del Eoceno, contraste que 
sorprende por concatenar un sitio de mayor subsidencia 
con un sitio de mayor levantamiento y que tiene su ex-
plicación en una inversión paleo-topográfica, que afecta 
un alto de basamento paleógeno para convertirlo en una 
depresión neógena a actual. Las sub-cuencas se suceden 
en forma escalonada, definiendo relevos sinestrales entre 
sí y mostrando un cierto grado de solape (figura 1). Cada 
depresión está flanqueada por fallas de borde, que se han 
reportado como fallas inversas con respecto a la tectónica 
contraccional del Neógeno en la cartografía geológica. 
En el contexto de cuñas tectónicas estas fallas representan 
las fallas principales en la espalda de abanicos, o fallas 
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Figura 1: Mapa estructural del Valle Superior del Magdalena mostrando la extensión de las subcuencas de Gi-
rardot y de Neiva, así como y del Sinclinal de Tarquí. Se señalan los altos estructurales de Pata y de Natagaima 
en la continuación de las sub-cuencas de Girardot y de Neiva. En la parte septentrional de la sub-cuenca de 
Neiva el trazo discontinuado muestra la extensión del área, en donde la formación Barzalosa descansa sobre el 
basamento jurásico. Las líneas ubican las secciones transversales de las figuras 2a y 2b. -Mapa referenciado con 
las coordenadas planas de Bogotá. Fuentes: Diederix & Gómez, 1991; Marquinez & Velandia, 2001; Rodríguez & 
Nuñez, 1995; Téllez & Navas, 1962; Montes, 2005; levantamientos propios. 

maestras de un “trailing imbricate fan” (Butler & Scha-
mel, 1988). 

A continuación comentamos acerca de unos rasgos par-
ticulares de este marco, apoyándonos en una compila-
ción cartográfica (figura 1) y en la interpretación de 25 

registros de pozos exploratorios perforados en los años 
1980 y a principios de los 1990, que nos fueron facilita-
dos por Ecopetrol. Para designar estos altos estructurales 
recurrimos al término descriptivo de “abombamiento” de 
antepaís, el cual podría asociarse dentro de un contexto 
de una respuesta flexural litosférica o de una topografía 
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dinámica a un “forebulge” de una cuenca de tipo tras-arco 
(DeCelles & Giles, 1996; Dávila & Lithgow-Bertelloni, 
2013). 

La depresión estructural más septentrional se asocia a la 
sub-cuenca de Girardot. Su extensión se visualiza en la 
figura 1 por medio de un eje, que termina en el NNE en un 
cierre sinclinal al NE de Tocaima. Hacia el SSW esta de-
presión se conecta, sobre una distancia de 150 km, con el 
Alto de Patá (figura 1; Ramón & Rosero, 2006) mostran-
do en este trayecto un cambio morfológico de depresión 
a alto estructural y un cierto solape con la sub-cuenca de 
Neiva en su costado SE. En la zona de relevo de estos dos 
elementos estructurales se encuentra el umbral de Nata-
gaima, el cual expone una cobertera neógena delgada del 
Grupo Honda por encima de la Formación Saldaña. El 
Alto de Patá está bordeado por las fallas de La Pava en 
su flanco occidental y de Chusma en su flanco oriental 
(figura 1). 

Hacia la sub-cuenca de Girardot el basamento jurásico 
del Alto de Patá está cubierto por sedimentos neógenos, 
definiéndose un hiato erosivo, que abarca la columna se-
dimentaria cretácica a paleógena. La conservación de re-
tazos cretácicos a paleógenos en su borde suroccidental y 
de la columna cretácica en los núcleos de sinclinales en 
su terminación sur (bloques hundidos de la Falla La Pava 
y Sinclinal de La Media Luna; figuras 1 y 3) indican una 
reducción o hasta desaparición del hiato erosivo en esta 

área. En el borde oriental del Alto de Patá la cobertera 
cretácica se presenta en el bloque hundido de la Falla de 
Chusma. En este flanco del Alto de Patá la Falla de Chus-
ma delimita el área, en la cual los sedimentos neógenos 
descansan sobre el basamento jurásico.  

La inversión de depresión a alto estructural tiene su ex-
plicación examinando la relación entre eje estructural y 
discordancia en sectores más al N. En la parte central de 
esta sub-cuenca, el basamento pre-neógeno conserva una 
estructura en forma de abombamiento amplio, en cuya 
área de bisagra la discordancia se profundiza hasta llegar 
al basamento jurásico (figura 2a). La discordancia angu-
lar está sellada por una unidad de un espesor uniforme, la 
cual no registra ni los efectos erosivos del abombamiento, 
ni un aumento por la formación de un depocentro, confor-
me a la situación del Neógeno. Se trata de la Formación 
Barzalosa, una unidad arenosa-conglomerática atribuida 
al Oligoceno por su posición estratigráfica y su contexto 
regional (De Porta, 1965, 1974). Para esta formación los 
registros de pozo reportan espesores entre 250 m a 500 m, 
señalando un periodo de quietud tectónica.

En la terminación norte del Sinclinal de Tocaima la dis-
cordancia del Eoceno medio abarca un intervalo menor, 
al cortar las formaciones del Cretácico superior de un an-
tiforme amplio, que se conecta con el Anticlinal de Apulo 
(Acosta & Ulloa, 1998). Para nuestros propósitos, este 
sitio reviste un mayor interés por ubicarse en la conti-

 

 
 Figura 2: Secciones transversales representativas. -2a) Sección por la sub-cuenca de Girardot; 2b) Sección por 
la sub-cuenca de Neiva. – Los pozos se construyeron con la información de topes de las unidades perforadas. 
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nuación de un sinclinal neógeno y por contraponer este 
sinclinal con un alto paleógeno aplanado por la discor-
dancia, situación que se encuentra, esta vez, accesible a la 
observación superficial. En este lugar, la discordancia está 
suprayacida por una secuencia, que alterna repetidamente 
entre conglomerados o arenitas a lodolitas y que ha sido 
asignada a la Formación Barzalosa por Acosta & Ulloa 
(1998) o a la Formación Doima por Chenevart (1963). 
Por mantener una continuidad alrededor del Sinclinal de 
Tocaima y unirse con las unidades del lugar tipo de Bar-
zalosa, la primera interpretación parece más acertada. 

Resumiendo, la discordancia se desarrolló anteriormen-
te a la depositación de la Formación Barzalosa y puede 
asimilarse a un arqueamiento de las unidades subyacen-
tes a la Formación Barzalosa en la parte central de la 
sub-cuenca. Por su misma presencia ella suministra un 
criterio para delimitar la extensión axial y lateral de un 
domo relativamente estrecho con un ancho de alrededor 
de 10 km (figura 2a) y una longitud de unos 120 km.

El depresión estructural intermedia de la sub-cuenca de 
Neiva se presenta en la prolongación del Alto de Nata-
gaima, el cual forma un domo al costado suroccidental 
de la sub-cuenca de Girardot (figura 1; Ramón & Rose-
ro, 2006). Igual como ocurre para la prolongación NNE 
del alto de Patá, este alto evidencia una inversión a una 
depresión deposicional para el Neógeno, pero esta vez 
en dirección SSW hacia la sub-cuenca de Neiva, en la 
cual el mayor desarrollo del hiato estratigráfico coinci-
de con el depocentro del Grupo Honda. La Formación 
Barzalosa recubre la discordancia con excepciones a altos 
estructurales del Desierto de la Tatacoa, como el Cerro 
Gordo (Acosta et al., 2002), en donde los estratos basales 
del Grupo Honda muestran una relación de tipo “onlap” 
contra las unidades volcánicas del basamento jurásico 
(Fields, 1959; Guerrero, 1993), sellando de esta mane-
ra accidentes topográficos de una superficie de erosión, 

cuyos altos no alcanzaron a ser recubiertos por la Forma-
ción Barzalosa.

El área definida por la mayor extensión del hiato (o el área 
con la Formación Barzalosa descansando directamente 
sobre el basamento), delinea una terminación periclinal 
con un cabeceo hacia el SSW en directa continuidad con 
el Alto de Natagaima (figura 1). El corte transversal de la 
figura 2b se construyó por el amarre de dos pozos ubica-
dos en el plano de la sección y la proyección de otros po-
zos, considerando un cabeceo SSW por la interpolación 
de los topes formacionales. El abombamiento paleógeno 
muestra flancos poco inclinados, que podrían correspon-
der a los buzamientos paleógenos, por considerar los 
efectos “negativos” de la inversión neógena, que fueron 
neutralizados (?) por un abombamiento renovado duran-
te la depositación del Grupo Honda y el plegamiento del 
Mioceno superior. 

Las fallas de borde de esta depresión son las de Chusma 
hacia el flanco de la Cordillera Central y de Rivera-Bara-
ya hacia el frente de deformación de la Cordillera Orien-
tal (figura 1). La Falla de Chusma limita la secuencia pa-
leógena gruesa (>2500 m; tabla 1) del Grupo Gualanday 
en su bloque oriental hundido. En el borde oriental de la 
sub-cuenca de Neiva las secuencias paleógenas de unos 
1800 m de espesor ocupan los bloques colgantes de la Fa-
lla de Rivera-Baraya (Fúquen & Osorno, 2002; tabla 1). 

La depresión estructural meridional del Sinclinal de Tar-
quí expone, debido a su cabeceo hacia el NE, la cober-
tera cretácica-paleógena en la posición más meridional 
del VSM. Hacia la Cordillera Central este sinclinal está 
delimitado por la Falla de Agrado y contra el Macizo de 
Garzón por la Falla de Algeciras. Una razón de separar 
este sinclinal de la sub-cuenca de Neiva radica en la dis-
continuidad de estas fallas de borde, como lo demues-
tran los relevos entre las fallas de Chusma y de Agrado, 
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Tabla 1. Compilación de espesores
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por un lado, y entre las de Rivera-Baraya y de Algeciras 
por otro lado. Evidencias para una discordancia con un 
hiato correspondiente a la totalidad de la cobertera cre-
tácica a paleógena se encuentran en la terminación NE 
de esta depresión, cerca de Gigante, en donde depósitos 
volcanoclásticos del Mioceno tardío (Formación Gigan-
te) suprayacen un basamento granítico jurásico en la cul-
minación de un abombamiento, que corresponde al Alto 
de Algeciras (figura 1). Retazos de sedimentos cretácicos 
en sus flancos, que se complementan alejándose de la bi-
sagra (figura 1), repiten el patrón observado en los otros 
dos abombamientos. Hacia el centro de esta sub-cuenca 
y en su borde oriental, cerca de Garzón, Diederix & Gó-
mez (1991) reportan una discordancia, en donde unidades 
neógenas recubren rocas graníticas y sedimentos paleo-
zoicos. En su terminación SW, esta depresión exhibe la 
columna cretácica a paleógena completa, evidenciándose 
una terminación periclinal de este abombamiento paleó-
geno al S de Tarquí. 

Características cartográficas y lito-
estratigráficas del Grupo Gualanday

Para caracterizar las litologías y asociaciones faciales 
del Grupo Gualanday nos apoyamos en el levantamiento 
cartográfico de los alrededores de la Quebrada Bambucá 
(plancha 302-iv-A, escala 1:25.000) y los estudios estra-
tigráficos de Anderson (1972) y de Van Houten & Travis 

(1968) en sitios localizados en este mismo borde occi-
dental de la sub-cuenca de Neiva. Nuestra área de estudio 
abarca esencialmente el bloque hundido de la Falla de 
Chusma y una flexión conspicua, definida por un cam-
bio de rumbo de una dirección regional NNE-SSW hacia 
una dirección E-W en un intervalo de algo más de 2 km 
(figura 3). Considerando este rumbo transversal entre dos 
segmentos sino rectos, esta flexión se enmarca dentro de 
un relevo de falla, al cual nos referiremos como relevo de 
la Quebrada Bambucá. 

En el área de estudio el Grupo Gualanday abarca las 
seis formaciones cartografiables mencionadas, las cua-
les podrían resumirse en tres ciclos sedimentario gra-
no-decrecientes, cada uno comprendiendo una secuencia 
conglomerática en su base y otra predominantemente 
lodo-arenosa en su techo (figura 4). Las tres formacio-
nes basales tienen nombres propios de la sub-cuenca de 
Neiva, de acuerdo al trabajo de Beltrán & Gallo (1968), 
mientras que las tres formaciones superiores se referen-
cian con nombres de la sub-cuenca de Girardot (figura 4; 
Ferreira, Nuñez, & Rodríguez, 1998; Marquínez, Mora-
les, & Caicedo, 2002). Las formaciones de la sub-cuen-
ca de Neiva se acuñan inmediatamente al N del área 
de estudio (figuras 1 y 3), impidiendo una correlación 
lito-estratigráfica con las unidades de la sub-cuenca de 
Girardot. Autores de trabajos regionales, como Raasveldt 
(1956), proponen una equivalencia entre las formaciones 

 

 
Figura 3. Mapa geológico del área de estudio. – Coordenadas planares de Bogotá. 
Siglas: AM – Anticlinal de Miraflores, SPO – Sinclinal de La Peña Oscura, SQCh – Sin-
clinal Quebrada Chorrillo, AS – Anticlinal La Silla, SA – Sinclinal de Aipe, SP – Sinclinal 
de Pipilicuá. La línea B-B’ ubica la sección transversal de la figura 2b.
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de Palermo, Baché y Tesalia del área de estudio con las 
formaciones de Chicoral, Potrerillo y Doima (o Gualan-
day inferior, medio y superior) de la sub-cuenca de Gi-
rardot. Beltrán & Gallo, (1968; véase también la figura 9 
de Houten & Travis, 1968), por su lado, correlacionan las 
tres formaciones basales de la sub-cuenca de Neiva con 
la Formación de Chicoral únicamente. Esta incertidum-
bre cuestiona la aplicación de los nombres de Potrerillo y 
Doima a una formación predominantemente lodo-arenosa 
y otra eminentemente conglomerática, que se presentan 
por encima de la Formación Tesalia. Para una secuencia 
lodo-arenosa con niveles de carbón en el tope de Doima, 
Ferreira et al. (2002) sugirieron el nombre de Tuné, nom-
bre inicialmente reservado para una formación definida 
por Stirton (1953) cerca de Chaparral en el borde occi-
dental de la sub-cuenca de Girardot. En estos sedimentos 
Stirton (1953) determinó una fauna de vertebrados y la 
asignó al Oligoceno inferior.

Los afloramientos del área de trabajo dan acceso a inter-
valos fragmentados de la columna general. La columna 
completa de la figura 4 se construyó para el cañón del Río 
Aipe en base de criterios morfológicos. En ella se diferen-
cian los 3 ciclos sedimentarios, cada uno siguiendo una 
tendencia grano-decreciente, considerando una evolución 
continua entre formaciones conglomeráticas a finogranu-
lares. Los contactos basales de estos ciclos son netos. 

A nivel cartográfico, las formaciones conglomeráticas y 
lodo-arenosas muestran, en cuanto a la variación de sus 
espesores, dos patrones opuestos: Las formaciones con-
glomeráticas de Palermo, Tesalia y Doima mantienen o 
aumentan sus espesores hacia la Falla de Chusma. Sus 
unidades litológicas conservan el carácter grueso-granu-
lar hasta la falla y contienen, en su parte basal, sólo su-
bordinadamente alternancias lodo-arenosas. Hacia el tope 
aumenta la proporción de las alternancias lodo-arenosas. 

Formación Tesalia

0%

20%

40%

60%

80%

100%

Variación composicional de N a S

Igneo y Metam.
Cuarzo
Chert negro
Chert gris
Porcelanita

Formación Palermo

0%

20%

40%

60%

80%

100%

Variación composicional  de N a S

Cuarzo
Chert negro
Chert gris
Porcelanita

Paleo-corrientes de las
formaciones Palermo, Tesalia 

y Doima

Paleo-corrientes del nivel 
guía, formación Baché

 Figura 4: a) Columna lito-estratigráfica construida a partir de una sección estructural del cañón del Río Aipe. -Las designaciones de las for-
maciones se adoptaron de Beltrán & Gallo (1968). Los diagramas rosa indican direcciones de paleo-corriente para las formaciones Palermo, 
Tesalia y Doima y para el nivel guía de la formación Baché. – b) Diagramas composicionales para 9 sitios de conteo del margen noroccidental 
de la sub-cuenca de Neiva. Datos extraídos de Van Houten & Travis (1968; compare con su figura 8). Obsérvese el aumento del contenido de 
cuarzo al costo de los componentes de chert y porcelanita en la Formación Tesalia. Componentes de tobas silíceas (Formación Saldaña) se 
presentan en proporciones subordinadas solamente en la Formación Tesalia.
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Las formaciones lodo-arenosas de Baché y Potrerillo, 
sin embargo, se adelgazan como conjunto hacia la Falla 
de Chusma. Estas formaciones incluyen intercalaciones 
conglomeráticas, que forman niveles guías en corredores 
alejados a la falla, pero que se pinchan acercándose a la 
falla. Estas formaciones definen cuñas que se abren hacia 
un antepaís localizado hacia más al E.

Para Formación Palermo en el cierre periclinal del Anti-
clinal de Miraflores se confirma el primer patrón en cuan-
to a un espesor, que aumenta ligeramente hacia la falla. 
Proyectando los límites de las unidades conglomeráticas 
a un perfil inclinado (y perpendicular al eje de pliegue) se 
obtiene un espesor de 900 m para esta formación (figura 
5). Las unidades conglomeráticas de la parte superior se 
acuñan aún dentro del flanco noroccidental del Anticlinal 
de Miraflores (figura 6) y resaltan dicho patrón.

La Formación Tesalia muestra igualmente un espesor 
mayor en áreas contiguas a la falla. Al S de la zona de re-
levo de la Quebrada Bambucá la Formación Tesalia cons-
tituye una cuchilla sobresaliente a lo largo de la Falla de 
Chusma, exponiendo conglomerados sin intercalaciones 
lodo-arenosas. 

La Formación Doima, por su lado, se presenta en el área 
de bisagra del Sinclinal de Pipilicuá (figura 3) como cuña, 
que se pincha en el flanco oriental de esta estructura, cho-
cándose en discordancia angular de hasta 10o contra los 
estratos de tope de la Formación Potrerillo (figuras 7 y 8). 

Estas relaciones apuntan hacia un contacto “on-lap” para 
un estado retro-deformado y suponen un basculamiento 
pre-deposicional de su base (figura 7a). En su forma res-
taurada la cuña sedimentaria muestra un ángulo apical de 
19o (figura 7b) de una mini-cuenca de un ancho de apenas 
1500 m, que debería corresponder al relleno parcial de un 
semi-graben. 

El segundo patrón caracterizado por un decrecimiento del 
tamaño de grano a nivel de formación y un acuñamiento 
de las unidades hacia la Falla de Chusma se corrobora 
para la Formación Baché en el flanco noroccidental del 
Anticlinal de Miraflores (figura 5) y a lo largo del flan-
co noroccidental del Sinclinal de la Quebrada Chorillo 
al N del relevo de la Quebrada Bambucá , en donde esta 
secuencia se adelgaza ostensiblemente hacia la Falla 
de Chusma (figura 3). Esta formación incluye una uni-
dad conglomerática, que se utilizó como nivel guía en 
la cartografía de las unidades al N y al S del relevo de 
la Quebrada Bambucá (figura 4). En el Sinclinal de La 
Peña Oscura este nivel representa una unidad de un espe-
sor >50 m, pero se vuelve indiferenciable con su entorno 
lodo-arenoso en el área de bisagra del Anticlinal de Mi-
raflores y su flanco noroccidental. La figura 5 indica la 
extensión de este nivel. 

Un acuñamiento marcado se confirma a escala cartográ-
fica igualmente para la Formación Potrerillo la cual, a la 
altura de la confluencia entre la Q. Pipilicuá con el Río 
Aipe, muestra un espesor de 500 m y adelgaza a unos 75 
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Figura 5: a) Sección perpendicular al eje de pliegue 
de la terminación periclinal del Anticlinal de Miraflo-
res; b) esta misma sección restaurada con respecto al 
tope de la formación Baché. 

Figura 6 (foto): Relaciones estratigráficas de las unidades conglomeráticas de la 
formación Palermo en la terminación periclinal occidental del anticlinal de Mira-
flores; vista hacia el S. Las dos unidades conglomeráticas superiores (parte dere-
cha de la fotografía) lindan contra la Formación Baché de la depresión boscosa 
(margen derecho de la fotografía) y se acuñan hacia la charnela del anticlinal. 
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m en el flanco noroccidental del Sinclinal de Pipilicuá. 
Esta reducción en espesor se hace sobre una distancia de 
apenas 1500 m y podría implicar, al descartar un mayor 
efecto erosivo de su tope, tanto un adelgazamiento, como 
un contacto “on-lap” de sus sub-unidades sobre el sus-
trato de la Formación Tesalia. De acuerdo a este escena-
rio, el sustrato se habría inclinado de hasta 15o antes de 
depositarse las unidades lodo-arenosas de la Formación 
Potrerillo (figura 7b). 

Las variaciones en espesor de las formaciones del Grupo 
Gualanday hacia la Falla de Chusma y el espesor acu-
mulado de 2550 m en el cañón del Río Aipe, así como la 
ausencia de este grupo sobre el Alto de Patá (figura 3), 
sugieren un control tectónico en la formación de un se-
mi-graben en el flanco de un alto estructural. En este con-
texto interesa conocer la inclinación de la Falla de Chus-
ma la cual, afirmando su papel activo en la formación de 
un semi-graben, habría creado el espacio de acomodación 
para la acumulación de las unidades conglomeráticas. Las 
cartografías existentes la tipifican como falla inversa (Fú-
quen, Rodríguez, & Cossio, 1993; Ferreira, Nuñez, & Ro-
dríguez, 1998). Al S del relevo de la Quebrada Bambucá 

las unidades del Grupo Gualanday se presentan en una 
posición normal y con una inclinación de ∼60o hacia el W, 
relación que presupone un buzamiento igual o mayor para 
el plano de falla. Una observación clave, sin embargo, 
atañe al tramo E-W de la zona de relevo, en donde la Falla 
de Chusma bordea el flanco invertido del Anticlinal de 
Miraflores y en donde ella debería tener, de cumplir con 
el principio de cortar una secuencia sedimentaria hacia 
estratos más jóvenes, un buzamiento igual o menor a las 
capas invertidas. Según este criterio la falla buza con 60o 
o un ángulo menor hacia el SE, exhibiendo de esta ma-
nera la disposición de una falla normal, aún después de 
las deformaciones contraccionales del Mioceno superior 
y del Plioceno. 

Análisis facial de las unidades conglo-
meráticas y lodo-arenosas del Grupo 
Gualanday

En este aparte presentamos unos rasgos lito-faciales de 
las diferentes formaciones del Grupo Gualanday para 
relacionarlos, posteriormente, a una posible evolución 
paleo-ambiental. Para este fin nos apoyamos en la clasifi-

 

N S

 

N S

Figura 7: a) Sección vertical de la parte sur del área de es-
tudio construida a lo largo de la línea B-B’ (figura 3); b) esta 
misma sección restaurada, tomando el tope de la formación 
Doima como referencia; y c), tomando el tope de la forma-
ción Potrerillo como referencia.

Figura 8: Relaciones angulares entre la secuencia conglomerática de la for-
mación Doima, que aflora en el Pico Negro (mitad superior de la fotografía), 
y estratos arenosos de la formación Potrerillo, que conforman pendientes 
poco escarpadas del valle de la Q. Pipilicuá; vista hacia el SW. -Este contacto 
está expuesto sobre el núcleo del Sinclinal de Pipilicuá. 
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cación de Miall (1978), revisada posteriormente por este 
mismo autor (Andrew D. Miall, 2006).

En las formaciones conglomeráticas predominan capas 
gruesas, que componen unidades amalgamadas de has-
ta 10 m. Ellas alternan con unidades lodo-arenosas con 
espesores menores (<5m), ambas exhibiendo extensiones 
cartografiables >1500 m medidas perpendicularmente al 
tren estructural. En estas formaciones diferenciamos las 
siguientes facies y asociaciones faciales (véase también 
las compilaciones de la tabla 2):

1.	 Gravas matriz-soportadas con cantos o guijos se-
mi-redondeados a tabulares, orientados paralelamente 
la estratificación (facies Gm de Miall, 1978)(Andrew 
D Miall, 1978). A medida que disminuye el tamaño de 
grano aumenta la selección y la tendencia hacia una 
textura clasto-soportada. Cantos aislados en una ma-
triz exhiben ejes largos orientados en la dirección de 
paleo-flujo. El rango granulométrico de la matriz es 

heterogéneo, comprendiendo gránulos a arena grue-
sa. Estos conglomerados se presentan en capas muy 
gruesas (de hasta 5 m) y alternan con capas lodo-are-
nosas (facies Fm). Contactos basales con las últimas 
son concordantes o erosivas (figuras 9a y 9f). En un 
plano basal de una unidad conglomerática de un es-
pesor >10 m se observaron ondulaciones cónicas con 
amplitudes de hasta 1 m, cuyos ejes apuntan hacia el 
tope estratigráfico (figura 9b). 

2.	 Conglomerado con guijos (excepcionalmente cantos) 
clasto-soportados y bien seleccionados a lo largo de 
niveles discretos (facies Gh de Miall, 1978). Estos 
conglomerados se presentan en capas medianas, que 
evolucionan en continuidad con las unidades conglo-
meráticas matriz-soportadas de mayor espesor. Los 
componentes tabulares de estas capas están imbrica-
dos con ejes largos orientados perpendicularmente a 
la dirección de paleo-corriente (figura 9c).

Sigla Litología Estructuras sedimentarias Interpretación

Gm Grava matriz -a clasto- 
soportada; matriz arenosa.

Gradación no discernible, cantos tabulares 
orientados paralelamente a la estratificación 
con ejes largos indicando el paleo-flujo.

Flujo de escombro no cohesivo con capaci-
dad erosiva restringida.

Gh Grava clasto-soportada
estratificada.

Clastos bien seleccionados en capas media-
nas a delgadas; cantos imbricados.

Flujo no confinado (depósito tipo “sheet 
flood”).

Gci Grava clasto-soportada. Gradación inversa. Flujo de escombro pseudo-plástico con una 
cierta movilidad de los clastos.

Sh Arena de grano grueso, par-
cialmente gravosa.

Láminas paralelas a S0, lineación a nivel de 
granos (“parting lineation”). Flujo planar hiperconcentrado.

Ss Arena parcialmente gravosa. Canales con intraclastos. Relleno de canal formado en el regimen de 
flujo superior.

Sp Arena parcialmente gravosa. Estratificación oblicua. Dunas transversales.
Sm Arena parcialmente gravosa. Arena masiva con bases erosivas. Flujo hiperconcentrado.

Tabla 2a. Inventario facial del grupo Gualanday

Tipo de formación Asociaciones 
faciales

Facies 
predominantes

Facies 
subordinadas Interpretación

Formaciones
conglomeráticas I Gm Gh Flujo de escombro, alternando con flujos 

no confinados (“sheet floods”).

Formaciones
conglomeráticas II Gci, Sh Ss, Sp

Depósitos fluviales arenosos a gravosos, 
flas arenas reflejando un régimen de flujo 
superior.

Formaciones
lodo-arenosas III Fm Flujos de desborde de canales fluviales con 

una incipiente evolución pedogenética.
Formaciones
lodo-arenosas IV Sm, Gm, Gci Rellenos de canales fluviales.

Tabla 2b. Asociaciones faciales
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 Figura 9: Características estructurales y texturales de la Formación Palermo: a) Alternancia entre capas con-
glomeráticas y lodo-arenosas. La capa conglomerática del centro de la imagen exhibe un contacto erosivo 
contra la unidad lodo-arenosa subyacente (base hacia el NW; Q. Colorada); b) Base irregular de una unidad 
conglomerática con un espesor >10 m, con ondulaciones cónicas apuntando hacia el tope de la unidad (Q. 
Miraflores); c) Nivel clasto-soportado en el tope de una unidad conglomerática matriz-soportada con textura 
imbricada (flanco occidental del Anticlinal de Miraflores); d) Contacto erosivo de un conjunto de areniscas, 
areniscas conglomeráticas y conglomerados canto-soportados (de base a tope; flanco occidental del Sinclinal 
de Chorillo); e) Arenisca conglomerática con guijos de chert negro, que se distribuyen de manera dispersa o 
concentrada en niveles de una estratificación oblicua (Q. Colorada); f ) Capa lodosa entre dos unidades conglo-
meráticas nivela una superficie erodada de la unidad basal (conglomerados de color claro a la izquierda) y está 
erodada, a su vez, por el conjunto conglomerático suprayacente (Valencia). 
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3.	 Conglomerados con guijos y cantos orientados parale-
lamente a la estratificación y textura clasto-soportada, 
definiendo capas con una gradación inversa (facies 
Gci de Miall, 1978). Estos conglomerados se presen-
tan en capas muy gruesas y se asocian en su base con 
areniscas parcialmente conglomeráticas (figura 9d).

4.	 Areniscas de grano medio a grueso con una estratifi-
cación laminar y una lineación a nivel de grano (facies 
Sh de Miall, 1978). En sus partes basales estas areni-
tas (± conglomeráticas) forman rellenos de micro-ca-
nales excavadas en capas infra-yacentes lodo-areno-
sas (facies Ss de Miall, 1978). Por sus formas netas 
en “U” (exhibiéndose formas sencillas o compuestas) 
y sus aspectos cilíndricos, estos microcanales se ase-
mejan a estructuras erosivas de flautas en depósitos 
turbidíticos. Las facies Ss, Sh y Gci, forman conjuntos 
granocrecientes (figura 9d; tabla 2b).

5.	 Areniscas conglomeráticas con una estratificación 
oblicua y guijos distribuidos de manera heterogénea 
(facies Sp de Miall, 1978). Los guijos se destacan en 
la matriz arenosa por su color oscuro (chert negro) o 
claro (cuarzo lechoso) y se distribuyen en la arenisca 
de manera dispersa, en acumulaciones locales o ocu-
pando niveles discretos de la estratificación oblicua 
(figura 9e).

6.	L odolitas arenosas con tonos rojizos (facies Fm de 
Miall, 1978). Se presentan en capas gruesas a muy 
gruesas entre unidades conglomeráticas matriz-sopor-
tadas. Estas capas nivelan superficies erosivas de las 
unidades conglomeráticas (figura 9f). En estas capas 
no se reconocen estructuras internas. 

El inventario facial de las formaciones lodo-arenosas 
comprende los siguientes elementos: 

1.	 Conglomerados a areniscas conglomeráticas ma-
triz-soportados con guijos a cantos semi-redondeados 
y orientados paralelamente a la estratificación (facies 
Gm a Sm de Miall, 1978). En las superficies de las 
capas o en niveles discretos al interior de ellas se 
presentan guijos y cantos tabulares localmente imbri-
cados (figura 10a). En conglomerados relativamente 
bien seleccionados se observa una orientación prefe-
rencial bimodal, que resulta de una imbricación local 
de guijos alineados en hileras aisladas (con ejes largos 
orientados perpendicularmente a ellas) y de un alinea-
miento de clastos matriz-soportados paralelamente a 
estas hileras (o direcciones de paleoflujo; figura 10b). 
Estos conglomerados se presentan en capas gruesas 
amalgamadas o en capas separadas por niveles dis-

continuos de arenisca (Sm, figura 10c), hasta formar 
alternancias entre conglomerados y areniscas (figura 
10d). En el caso de las alternancias, los niveles are-
nosos recubren guijos y cantos, que forman protube-
rancias desde los conglomerados infra-yacentes. Estas 
relaciones arguyen a favor de contactos no erosivos 
(figura 10c). 

2.	 Conglomerados con guijos matriz- a grano-soporta-
dos, exhibiendo una gradación inversa (facies Gm/Gci 
de Miall, 1978; figura 10e). En su base, ellos emanan 
de areniscas masivas (Sm de Miall, 1978). Estos con-
juntos se presentan en lentes y capas irregulares con 
bases erosivas. 

3.	L imolitas a lodolitas masivas con incrustaciones de 
material ferruginoso en forma de manchas alargadas y 
perpendiculares a la estratificación (facies Fm de Mia-
ll, 1978; figura 10e).

Este inventario facial se reconcilia con un ambiente de 
abanico aluvial dominado por flujos de gravedad, en el 
cual depósitos fluviales juegan un papel subordinado. Las 
formaciones conglomeráticas se componen en primera 
instancia de flujos matriz-soportados (facies Gm), que 
se combinan en unidades amalgamadas y muestran una 
continuidad > 1500 m, al extenderse sobre la terminación 
periclinal del Anticlinal de Miraflores. La constitución 
arenosa a granulosa de la matriz da una clave para su 
emplazamiento como flujos hiperconcentrados por este 
mismo argumento composicional, ya que la ausencia de 
una matriz arcillosa descarta un emplazamiento como flu-
jos cohesivos (los cuales exhiben un contenido arcilloso 
> 25%; Dasgupta, 2003). Flujos no-cohesivos implican 
una cierta movilidad de sus partículas, conduciendo a una 
selección del tamaño de los clastos y a una orientación 
preferencial de los ejes largos en la dirección de trans-
porte (Maizels, 1989; Miall, 2006) en concordancia con 
nuestras observaciones. Flujos conglomeráticos menores 
evidencian, además, una cierta capacidad erosiva (figuras 
9a y 9f), que caracteriza flujos hiperconcentrados con un 
mayor contenido de fluidos. Para conglomerados relati-
vamente fino-granulares con guijos bien seleccionados y 
una textura parcialmente clasto-soportada se podría infe-
rir una alta movilidad de los clastos (“grain flows”; Lowe, 
1982). Por otro lado, los abombamientos cónicos obser-
vados en la base de una unidad conglomerática (figura 
9b) atestiguan de una naturaleza poco permeable de los 
flujos matriz-soportados, si asociamos estas estructuras 
al efecto de aguas formacionales represadas durante una 
temprana compactación. La transición hacia la facies gra-
no-soportada con cantos imbricados (facies Gh de Miall, 
1978) en el tope de las unidades conglomeráticas puede 
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Figura 10: Características estructurales y texturales de las unidades conglomeráticas de las formaciones Baché y Potrerillo: a) Vista 
de perfil de una unidad conglomerática con cantos imbricados (nivel guía de la Formación Baché, terminación occidental del Anti-
clinal de Miraflores); b) Vista de planta de una capa conglomerática con guijos exhibiendo un arreglo orientacional bimodal. Parte 
izquierda superior: se observan 3 cantos en fila e imbricados; guijos embebidos en la matriz lodosa, sin embargo, muestran ejes largos 
orientados desde la derecha inferior a la izquierda superior de la foto (nivel guía de la formación Baché, Sinclinal de la Q. Chorrillo); c) 
Vista de perfil de dos capas conglomeráticas amalgamadas con buzamiento vertical. En la unión de las capas se observa una franja 
arenosa (parte mitad baja) y una fila de guijos, que forman protuberancias desde la capa inferior (a la derecha; Formación Potrerillo, 
Q. Pipilicuá); d) Alternancia de conglomerados matriz-soportados y areniscas variablemente conglomeráticas con textura moteada 
(Formación Potrerillo, Q. Pipilicuá); e) Capa conglomerática matriz-soportada con gradación inversa, alternando con capas lodo-are-
nosas con textura moteada (Formación Potrerillo, Q. Pipilicuá). 
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atribuirse al lavado de la matriz durante periodos de ex-
posición sub-área y a la removilización de los clastos en 
flujos no confinados sobre la superficie de un abanico alu-
vial (“sheet-floods”; Blair & McPherson, 1994). La mo-
vilidad de flujos sobre distancias kilométricas requiere de 
una alta pendiente (para flujos de escombro la pendiente 
podría superar los 5o, de acuerdo a las compilaciones de 
Blair & McPherson, 1994). 

Depositos fluviales se identifican por la presencia de are-
nitas con una estratificación paralela u oblicua. La inclu-
sión de guijos en areniscas con una estratificación oblicua 
se ha atribuido a un transporte traccional de componentes 
relativamente bien redondeados por encima de dunas con 
relieves positivos (Allen, 1983). Los micro-canales en la 
base de capas conglomeráticas (facies Ss de Miall, 2006) 
atestiguan de una alta capacidad erosiva de flujos super-
críticos, en concordancia con una superficie deposicional 
inclinada. 

Entre las facies de las formaciones fino-granulares pre-
dominan capas lodo-arenosas con un aspecto moteado, 
que alternan con capas lentiformes de conglomerados 
canto-soportados con una gradación inversa. Esta com-
binación apunta hacia la existencia de depósitos fluviales 
relativamente bien canalizados y un alto potencial de con-
servación de las facies finas, que se refleja igualmente en 
fenómenos pedogenéticos incipientes. Considerando la 
proximidad de esta asociación facial a la Falla de Chus-
ma, los depósitos lodo-arenosos podrían haberse preser-
vado gracias a una incisión de los canales y la existencia 
de puntos de intersección con la superficie de abanico 
en posiciones externas con respecto a los ápices de cono 
(Hooke, 1967), como lo documenta el pinchamiento del 
nivel guía conglomerático de la Formación Bache a casi 
1 km de distancia a la Falla de Chusma. 

Para establecer direcciones de paleo-corriente, medimos 
orientaciones de ejes largos en conglomerados matriz-so-
portados (facies Gm), la orientación de clastos tabulares 
imbricados en conglomerados clasto-soportados (facies 
Gch) y la orientación de microcanales (facies Ss), res-
taurando las capas a una posición horizontal (resultados 
compilados en la figura 4). Para los conglomerados de las 
formaciones Palermo, Tesalia y Doima las direcciones de 
paleoflujo varían alrededor de 220o, dirección que es pa-
ralela a la Falla de Chusma. Estos datos concuerdan con 
las mediciones de Anderson (1972) efectuadas en las for-
maciones de Palermo y Tesalia al SW del área de estudio.

Para los conglomerados del nivel guía de la Formación 
Baché la dirección de paleo-corriente varia alrededor de 

130o, dirección que es perpendicular a la Falla de Chus-
ma. Para esta misma formación Anderson (1972) presen-
ta datos con una orientación hacia el SE, confirmando 
este patrón de alto ángulo al tren estructural. 

Discusión

En los siguientes apartes reconsideramos el marco tec-
tónico y revisamos el significado de la Falla de Chusma 
como falla de borde de una cuenca marginal al abomba-
miento de la sub-cuenca de Neiva. Examinamos su papel 
en la creación de un espacio de acomodación para los con-
glomerados del Grupo Gualanday y para la depositación 
de las formaciones predominantemente lodo-arenosas y 
discutimos mecanismos para un basculamiento por levan-
tamiento de la superficie de depositación. Agrupamos los 
diferentes temas alrededor de unas preguntas temáticas. 

¿Cuál es un posible marco tectónico para la extensión y 
la formación de las cuencas paleógenas del VSM?

Limitándonos a la sub-cuenca de Neiva, oponemos dos 
escenarios para la Falla de Chusma: 1) La Falla de Chus-
ma se originó como falla maestra de una provincia de 
extensión con otras fallas de una misma polaridad, que 
afectan progresivamente partes más externas del bloque 
colgante (Brun & Choukroune, 1983); 2) La Falla de 
Chusma se formó en el flanco NW del abombamiento de 
la sub-cuenca y se correlaciona con una falla de polaridad 
opuesta en el flanco SE, de acuerdo al modelo de un “rift” 
estrecho con un abombamiento central (Buck, 1991). 
Para este segundo caso, las cuencas en ambos flancos del 
abombamiento se desarrollarían coetáneamente alrededor 
de un graben central. 

Este último escenario integraría el pinchamiento de las 
unidades del Grupo Gualanday hacia la zona de bisagra 
del abombamiento de Neiva, el cual impide una corre-
lación lito-estratigráfica con las unidades paleógenas de 
su flanco oriental, que afloran al E de la Falla de Baraya 
(figura 2b). Una limitación parecida aplica para la corre-
lación de las formaciones paleógenas del abombamiento 
de Girardot (figura 2b). Estas secuencias exhiben, sin em-
bargo, alternancias comparables en ambos márgenes de 
sub-cuenca, y varios cartógrafos han utilizado los nombres 
formacionales provenientes de los márgenes occidentales 
igualmente para los sinclinales de San Antonio (Jorge E. 
Acosta & Osorno, 1999) (Acosta & Osorno, 1999) y de 
Prado (Cossio, Rodríguez, & Rodríguez, 1995), que se 
ubican en los flancos orientales de los abombamientos de 
Neiva y de Girardot. Apoyándonos en esta equivalencia 
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proponemos un marco tectono-sedimentario, que relacio-
na el abombamiento central con dos cuencas marginales 
o periféricas. Hacia sus bordes externas, estas cuencas 
pueden ser falladas (caso del Grupo Gualanday del área 
de estudio y del Sinclinal de San Antonio) o no falladas 
(caso de los sedimentos paleógenos el flanco occidental 
del Sinclinal de Tesalia, Marquínez, Morales, & Núñez, 
2001). En esta estructura de “rift” las fallas de borde no 
se unen con un despegue cortical, ni controlan la forma-
ción de domos como respuesta isostática-flexural de una 
denudación tectónica (Wernicke & Axen, 1988). Asu-
miendo un control profundo, ellas podrían haberse for-
mado como consecuencia del arqueamiento de corteza en 
los bordes del abombamiento. Este arqueamiento puede 
haberse formado como consecuencia de una topografía 
dinámica, la cual podría responder a la acreción de una 
“micro-pluma” (Faccenna et al., 2010) u otra anomalía de 
dinámica profunda.

¿La formación de cuencas en forma de semi-grabenes se 
correlaciona con fases activas de la Falla Chusma?

El espacio de acomodación de las formaciones conglo-
meráticas está estrechamente circunscrita a la Falla de 
Chusma y se asemeja, durante un estadio temprano de 
la evolución de cuenca, a un semi-graben formado por 
el hundimiento y basculamiento del bloque yacente a lo 
largo de una falla planar o lístrica (Henstra et al., 2015). 
Paleo-corrientes orientados paralelamente a la falla ar-
guyen a favor de una subsidencia, que supera la tasa de 
sedimentación y que conduce inclusive a la formación 
de una barrera sedimentaria a poca distancia al E de la 
Falla de Chusma. El ejemplo más ilustrativo de este es-
tadio se da por los contactos “on-lap” de la Formación 
Doima sobre su sustrato basculado e ilustra la situación 
de una cuenca sub-saturada en aporte sedimentario. Esta 
sedimentación caracteriza el inicio de una cuenca fallada 
de tipo semi-graben, que se llena sólo parcialmente por 
flujos de gravedad. 

¿Cuál era la constelación del bloque yacente durante los 
estadios activos de la Falla de Chusma?

Para dilucidar una posible constelación del bloque yacen-
te recurrimos a consideraciones composicionales y textu-
rales de las formaciones conglomeráticas. Las tendencias 
composicionales entre las formaciones de Palermo y de 
Tesalia, tales como las reporta Anderson (1972; figura 4), 
registran un aumento notorio en la proporción del cuarzo. 
En la Formación Tesalia fragmentos del basamento íg-
neo-volcánico se contabilizan solamente al S del área de 

estudio, mientras que en el relevo de la Quebrada Bam-
bucá estos fragmentos son prácticamente ausentes (<1%). 
El espectro composicional lateral de cada una de estas 
formaciones, a su vez, se caracteriza por una proporción 
cuarzo/líticos silíceos bastante uniforme, aunque el cuar-
zo tiende a presentarse en una mayor proporción cerca 
del relevo de Bambucá para la Formación Tesalia (figura 
4). En lo que atañe a la madurez textural, los conglome-
rados de la Formación Palermo muestran un alto grado de 
redondez para las facies dominadas por guijos clasto-so-
portados, implicando una mayor abrasión sedimentaria, 
como se anticipa para un mecanismo por flujo de grano 
(“grain flow”; Lowe, 1982). Para flujos de lodo, por otro 
lado, Anderson (1972) encuentra una estrecha relación 
entre el tamaño de los cantos y el espaciamiento de las 
fracturas en las capas de lidita y de chert de las unidades 
del Cretácico superior, descartando una mayor interac-
ción entre estos componentes durante su transporte. 

La uniformidad composicional y la inmadurez textural 
de estos flujos podrían explicarse por la predominancia 
de redes de drenaje limitadas a mini-cuencas o escarpes 
de falla con una posibilidad remota de extenderse hacia 
el tras-país del bloque yacente. Este escenario deposicio-
nal concordaría con una morfológica producida por un 
basculamiento del bloque yacente, cuya arista levantada 
formaría una divisoria de agua y limitaría la extensión de 
las redes de drenaje (Whittaker et al., 2007). 

¿Cuál era la extensión longitudinal de los semi-grabenes 
limitados por la Falla de Chusma?

Para el área de estudio las direcciones de paleo-corrien-
te ubican un depocentro al S del relevo de la Quebrada 
Bambucá , de acuerdo al escenario de una falla normal 
inicialmente aislada con un perfil de desplazamiento au-
mentando hacia el centro del plano de falla. Este control 
de subsidencia se ha explorado tanto para fallas aisladas, 
como para fallas compuestas (A. Gupta & Scholz, 2000; 
Cowie, Gupta, & Dawers, 2000) y se ha asociado, a nivel 
de cuenca, a la creación de un espacio de acomodación 
como respuesta flexural de un desequilibrio isostático 
(Dawers & Anders, 1995; Cartwright & Mansfield, 1998; 
S. Gupta et al., 1998). Tomando el espesor como apro-
ximación para el desplazamiento, podría examinarse un 
estado de fallamiento para la Formación Palermo, la cual 
reduce su espesor a apenas 60 m en la parte alta del Río 
Baché (Ferreira et al., 1998; tabla 1) y establecer direc-
ciones de paleocorriente correspondientes, anticipando 
un depocentro en la parte media de la cuenca del Río Ba-
ché. 
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¿Cómo evolucionan las cuencas falladas en sus estadios 
más maduros? 

Una situación diametralmente opuesta a la de un espa-
cio de acomodación restringido  atañe a las formaciones 
predominantemente lodo-arenosas. Las restauraciones de 
las figuras 5 y 7 implican pendientes deposicionales de 
>15o, valores que tipifican ambientes sedimentarios de 
abanicos aluviales dominados por flujos de escombro no 
cohesivos (Blair & McPherson, 1994; Collinson, 1996). 
La falta de exposiciones continuas de las formaciones lo-
do-arenosas en el margen occidental del abombamiento 
de la sub-cuenca de Neiva (figura 2b) impide identificar 
un depocentro  para estas formaciones. Sin embargo, la 
inclinación pronunciada de su superficie deposicional 
hacia el antepaís supone una patrón deposicional progra-
dacional hacia un depocentro ubicado entre la Falla de 
Chusma y el abombamiento de la sub-cuenca de Neiva. 
Presumiendo que los ápices de abanico se mantuvieron 
en cercanías de la Falla de Chusma, la tasa de incisión 
del drenaje en el bloque colgante debería haber compen-
sado la tasa de desplazamiento de la falla, caracterizando 
un estadio de equilibrio en la evolución paleo-topográfi-
ca (Graveleau et al., 2015). Independientemente de este 
escenario, el ambiente deposicional implica un levanta-
miento del área limítrofe a la Falla de Chusma, sin que 
se encuentren evidencias para la existencia se una falla 
emergente.

¿El relevo de la Quebrada Bambucá corresponde a 
una zona de transferencia entre dos segmentos de falla 
inicialmente desconectados?

Independientemente a la escala de observación, fallas 
normales se caracterizan por un patrón discontinuo o 
segmentado, que resulta de la unión de tramos inicial-
mente aislados (Cartwright, Trudgill, & Mansfield, 1995; 
Crider, 2001; Soliva et al., 2008). A partir de un espacia-
miento crítico y dado un cierto solape, un plano de falla 
desiste de una propagación rectilínea y se acerca a la falla 
adyacente, trazando una forma en gancho para encontrar-
se con el segmento recto de la falla adyacente en un alto 
ángulo (Hancock, 1985; Dyer, 1988). Este modo de con-
vergencia podría considerarse para el tramo de falla trans-
versal, que evoluciona de manera continua del ramal S de 
la Falla de Chusma y que choca en el relevo de la Que-
brada Bambucá con el ramal N. Si la propagación hacia 
el ramal opuesto se hace en sendas terminaciones de falla, 
se produce un volumen cortical encerrado por los dos ra-
males de falla y sus líneas de corte (Walsh et al., 1999)
reverse and strike-slip, cuya forma podría aproximarse a 
la extensión del Anticlinal de Miraflores (figura 3). 

Las zonas de solape entre fallas normales de una misma 
polaridad representan corredores o rampas con un alto 
gradiente topográfico. Ellas canalizan, por lo tanto, el 
transporte sedimentario desde el bloque levantado de la 
falla externa (cuya ubicación relativa se define de acuerdo 
al sentido de transporte tectónico) a la depresión flexural 
de la falla interna (Gawthorpe & Leeder, 2000; Athmer 
& Luthi, 2011), la última correspondiendo al ramal S del 
relevo de la Quebrada Bambucá (figura 11). Estas rampas 
representan superficies inicialmente continuas, pero tor-
cidas por deformaciones rotacionales, antes de terminarse 
en un estado roto por la propagación transversal de una 
terminación de falla (Peacock, 2002; segmento A-B de 
la figura 11b). 

Presuponiendo un origen del relevo de la Q. Bambucá 
por la unión de dos fallas inicialmente aisladas ¿es fac-
tible, que se haya desarrollado un cierto solape entre los 
ramales de falla? 

Tanto experimentos análogos, como numéricos (Walsh 
et al., 1999; Cowie, Gupta, & Dawers, 2000; Hus et al., 
2005)reverse and strike-slip documentan una relación 
crítica entre espaciamiento y solapamiento de ~ 3 para 
producirse una interacción (y eventual unión) entre dos 
ramales de falla contiguos. Apoyándonos en esta relación 
postulamos para el relevo de la Q. Bambucá un solape 
por una extensión del ramal norte de la Falla de Chusma 
hacia el SW. Este trazo se ubicaría en el actual flanco sur 
del Anticlinal de Miraflores y podría coincidir con el con-
tacto de las formaciones Seca y Palermo (segmento B-C 
de la figura 11b). La propagación de este ramal de falla 
puede haberse arrestado antes de unirse con el ramal sur 
(figura 11b). Según este esquema el ancho del Anticlinal 
de Miraflores podría derivarse de las dimensiones de la 
rampa de relevo en discusión y el Sinclinal de La Peña 
Oscura trazaría la línea de corte entre el plano del ramal N 
y una superficie del bloque hundido (figuras 3 y 11b). La 
relación entre solape y espaciamiento correspondería en 
este relevo a un valor de ~ 2.5 y se aproxima a la relación 
delineada arriba. 

¿Los cambios deposicionales entre las formaciones 
conglomeráticas y lodo-arenosas son autocíclicos o 
reflejan diferentes periodos de actividad de falla? 

En una primera aproximación los cambios cíclicos en-
tre la sedimentación conglomerática a una posterior lo-
do-arenosa se explican por fases de diferentes actividades 
de falla. Durante periodos de alta actividad de falla se 
desarrolla una cuenca sub-saturada, en la cual el espa-
cio de acomodación creado supera el volumen del ma-
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terial depositado. En esta fase los productos erosivos se 
derivan principalmente de los escarpes de falla y aportes 
canalizados por rampas deberían jugar un papel subordi-
nado (Densmore et al., 2003). Tanto consideraciones con-
ceptuales (Blair & Bilodeau, 1988; Heller et al., 1988)
pull-apart, and foreland basin fills commonly consists of 
large-scale (hundreds to thousands of metres thick como 
experimentales (Graveleau et al., 2015) presuponen un 
desfase en tiempo (o “lag time”) entre actividad tectónica 
y una posterior respuesta de denudación. 

Durante periodos de baja actividad de falla se establece 
un equilibrio geomorfológico por la desaparición de un 
escarpe de falla y una relación característica entre acti-
vidad de falla y tasa de erosión (Graveleau et al., 2015). 
Esta situación debería aplicar para la depositación de las 
formaciones lodo-arenosas, durante la cual se nivela el 
depocentro localizado en el trazo de falla y se establece un 
patrón de dispersión sedimentaria radial y progradacional 
hacia el antepaís. Estos reajustes hacia una topografía de 
equilibrio implican una reducción en la actividad de falla 
y el establecimiento de un régimen deposicional regido 

por una reorganización periódica del drenaje y de la sedi-
mentación (Kim & Paola, 2007). 

¿El levantamiento de superficie en el respaldo de la 
cuenca inicialmente fallada corresponde a una dinámica 
cortical oculta?

El cambio de la pendiente deposicional desde una posi-
ción basculada hacia la falla a otra inclinada hacia el ante-
país implica una rotación de hasta 30o y presupone de una 
dinámica cortical, que es independiente de los procesos 
sedimentarios autocíclicos mencionados arriba. Para di-
lucidar estos fenómenos recurrimos a los experimentos 
numéricos de Bertotti, Podladchikov, & Daehler (2000), 
quienes parten en su modelamiento de un déficit isostáti-
co provocado por una denudación tectónica incitada por 
el desplazamiento sobre una falla normal. Este déficit se 
(sobre-) compensa, en estos experimentos, por el influjo 
de materiales a nivel de la corteza, cuyo efecto es mayor, 
mientras más superficial la redistribución del material. 
Estos procesos conducen a un levantamiento de un borde 
de cuenca fallado, que se distribuye ampliamente e in-
vierte, inclusivamente, el “arrastre negativo” del bloque 
colgante, i.e. el efecto  de la flexión inicial convexa del 
bloque colgante hacia la falla. El mecanismo para una 
movilización de materiales corticales no se especifica, 
pero podría realizarse por una fusión parcial. 

¿La inversión de la pendiente deposicional podría 
reconciliarse con una amplificación del abombamiento 
central? 

Para discutir una posible dinámica, que rige el cambio 
entre cuencas de tipo semi-graben a cuencas más abiertas, 
recurrimos a un experimento análogo diseñado para exa-
minar el crecimiento de múltiples diapiros de sal (War-
sitzka, Kley, & Kukowski, 2013). Ellos parten de una 
inestabilidad provocada por una carga diferencial vertical 
de un medio superior frágil (arena), que actúa sobre un 
medio inferior dúctil (silicona). Estos experimentos son 
estáticos (i.e. desconsideran una contracción horizontal) 
y se prestan para diferenciar de la propia fase diapírica 
una fase pre-diapírica, en la cual se prefigura un domo 
central, alimentándose de la expulsión del material dúctil 
desde dos sinclinales periféricos ubicados en sus flancos. 
A partir de los sinclinales periféricos se establece, ade-
más, un flujo opuesto hacia un dominio externo y, como 
consecuencia de esta expulsión secundaria, se forman 
dos domos externos. La formación de los altos margina-
les alrededor de la Falla de Chusma durante la fase de 
relativa quietud tectónica tendría, en estos experimentos, 

 

 

Figura 11: a) Diagrama bloque de una rampa de relevo entre dos 
fallas sintéticas. La rampa termina hacia el bloque yacente con una 
falla transversal, que hace las veces de un puente entre las dos fallas 
mayores y que podría compararse con el salto de la Falla de Chusma 
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su analogía con la formación de los domos externos y la 
subsidencia de dos depresiones marginales, que actuarían 
como depocentros para las formaciones lodo-arenosas. 
Ellas representarían los sinclinales periféricos, que flan-
quean el domo central de los experimentos. 

Los dos ensayos mencionados se limitan a examinar la 
respuesta de dos (Warsitzka, Kley, & Kukowski, 2013) 
o varias capas corticales (Bertotti, Podladchikov, & Dae-
hler, 2000) con respecto a una anomalía de carga vertical, 
que se produce o bien por el pinchamiento local de una 
cobertera frágil (Warsitzka, Kley, & Kukowski, 2013) o 
bien por el desplazamiento a lo largo de una falla normal 
(Bertotti, Podladchikov, & Daehler, 2000). Sus limitacio-
nes en cuanto a la integración de un dinámica profunda 
son evidentes. Ellos presentan, sin embargo, una referente 
para concatenar la formación de los abombamientos cen-
trales de las sub-cuencas con la subsidencia de cuencas 
periféricas y altos estructurales marginales. A este respec-
to Ramón & Rosero (2006) ilustran un ejemplo de un alto 
estructural de una menor dimensión al W de Ortega, que 
está nivelado por la discordancia del Eoceno medio y que 
se separa del abombamiento central de la sub-cuenca de 
Girardot por una cuenca paleógena.

Comentarios finales

Nuestras reflexiones parten de la identificación de tres 
abombamientos o altos estructurales, afectados por la 
discordancia del Eoceno y flanqueados por depocentros 
paleógenos periféricos. Por ubicarse en las partes axiales 
de las sub-cuencas de Girardot, Neiva y Tarquí y coinci-
dir con los depocentros del Grupo Honda, estos abom-
bamientos fueron invertidos a comienzos del Neógeno e 
ilustran, con su duración de vida de ± 10 Ma una caracte-
rística de una topografía dinámica. El significado de sus 
relevos sinestrales se examinará en otro informe. 

El área de estudio expone el borde externo de una cuenca 
periférica occidental con el relleno aluvial del Grupo Gua-
landay, cuya sedimentación está parcialmente controlada 
por una falla precursor a la de Chusma. Las formaciones 
conglomeráticas y lodo-arenosas abarcan tres ciclos gra-
nodecrecientes, cada uno reflejando dos estadios en una 
evolución de cuenca: 1) En la fase precoz de una alta acti-
vidad de fallamiento el espacio de acomodación aumenta 
hacia la falla y los flujos conglomeráticos se canalizan, 
por la misma naturaleza sub-saturada de la cuenca, en su 
dirección axial; y 2) En una fase madura la superficie de 
depositación se bascula, como consecuencia de la forma-
ción de un alto estructural localizado en el trazo de falla, 

en dirección hacia un depocentro localizado más al E y se 
establecen las condiciones progradacionales de un aba-
nico aluvial. Estudios extendidos a otros márgenes de la 
sub-cuenca de Neiva deberían mostrar si esta situación 
tipifica la evolución de otras cuencas periféricas, o si se 
identifican evoluciones correlativas sin fallamiento. 

Modelos numéricos y análogos que atañen a esta evolución 
de cuenca se limitan a la corteza y presuponen la existencia 
de una capa dúctil, cuyo material se moviliza en función 
de una sobrecarga deficiente, que puede establecerse como 
resultado del desplazamiento acumulado sobre una falla 
normal y, en menor grado, como respuesta a la carga se-
dimentaria de cuencas periféricas. Estos modelos deberían 
refinarse para las cuencas periféricas de los abombamien-
tos centrales de las tres sub-cuencas del VSM.
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