


3.1  INTRODUCCIÓN

En la década de 1930, las rocas del escudo Laurénti-
co de la región de Ontario, Canadá, sirvieron para sen-
tar las bases de la subdivisión de las rocas precámbricas
de América del Norte. En esta región hay granitos de
2,8-2,5 Ga intruyendo rocas arqueanas (denominadas
Sistema Keewatínico) y todo el conjunto yace en discor-
dancia debajo de potentes sucesiones de rocas relativa-
mente menos deformadas y metamorfizadas que con-
forman el Sistema Huroniano, del Proterozoico Inferior
(Fig. 3.1). La responsable de la discordancia entre el
Arqueano y el Huroniano es la llamada Orogenia Algo-
maniana. El límite entre ambos sistemas se fijó conven-
cionalmente en 2,5 Ga, edad que se acepta, no sin críti-
cas, como el límite entre los eones Arqueano y Protero-
zoico. En ese tiempo tuvo lugar un vasto fenómeno de
granitización, aunque fue notablemente diacrónico (en
algunos cratones ocurrió hacia los 3,1 Ga). Este evento
térmico tiene la particularidad de haber sido el último
de gran magnitud que afectó no sólo el escudo Cana-

diense sino a la mayoría de los cratones y demuestra
que en la transición entre el Arqueano y el Proterozoi-
co ocurrió el mayor evento de generación de corteza
continental de toda la historia del planeta, durante el
cual se calcula que se formó cerca del 60% de la corteza
terrestre. Estudios geocronológicos recientes indican
que hacia fines del Arqueano, entre 2,56 y 2,42 Ga, hubo
un episodio generalizado de agregación de cratones
(Australia, Antártida, India y China, entre otros) que
habría conducido a la formación del primer superconti-
nente de la historia de la Tierra (ver § 3.3). En ese lapso
se produjo la fusión parcial y removilización del basa-
mento arqueano, la ruptura de cratones por acción de
plumas del manto y la intrusión masiva de granitoides a
lo largo de los márgenes convergentes. Las evidencias
tectónicas y estratigráficas que repasaremos en este capí-
tulo indican que a partir de los ~2,5 Ga los continentes se
estabilizaron progresivamente y los procesos geológicos
imperantes se tornaron cada vez más semejantes a los
de la Tierra actual. De este modo, el límite difuso entre
Arqueano y Proterozoico refleja un cambio en las condi-
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ciones geodinámicas de la Tierra, cuya causa última hay
que buscarla en el enfriamiento general del planeta. En
esencia, se pasó del estado permóvil del Arqueano, con
alto flujo calórico, alta tasa de generación y destrucción
de corteza oceánica y continentes pequeños y deforma-
bles, a un estado de mayor estabilidad cortical caracteri-
zado por continentes más rígidos y extensos sólo defor-
mables en sus bordes.

El Eón Proterozoico se extiende desde los 2,5 Ga
hasta los 0,542 Ga (542 Ma), momento que señala el
inicio del Eón Fanerozoico (Fig. 3.1). En este lapso de 2
Ga, sólo comparable en magnitud al Arqueano, la atmós-
fera se enriqueció gradualmente en oxígeno abriendo las
puertas a formas de vida más complejas y de mayor
tamaño, como la enigmática fauna de Ediacara, que a
fines del Neoproterozoico se expandió por todo el
mundo. Al final de este eón se han documentado exten-
sas glaciaciones cuya magnitud no fue igualada por nin-
guna glaciación posterior. Por último, a diferencia del
Arqueano, en el Proterozoico ya se pueden esbozar las
primeras reconstrucciones paleogeográficas basadas en
polos paleomagnéticos relativamente confiables. Hacia
fines del Proterozoico se produjo el ensamble del conti-
nente de Gondwana, un evento geodinámico de gran
magnitud que tuvo una influencia decisiva en el desa-
rrollo ulterior de las cuencas, los climas, la biota y los
procesos orogénicos. El análisis de esta historia es el
objetivo central de este libro.   

3.2  HACIA UNA TIERRA MODERNA: EL EÓN 
PROTEROZOICO 

Las asociaciones litológicas y su disposición espa-
cial son buenos indicadores de las condiciones geodiná-
micas imperantes en el planeta y, además, proporcionan
claves para las reconstrucciones de continentes y océa-
nos. La mayoría de las provincias proterozoicas están
constituidas por potentes sucesiones de rocas metasedi-
mentarias y metavolcánicas (las denominadas ‘rocas
supracorticales’) que forman una extensa cobertura
sobre los terrenos arqueanos relativamente estables. En
muchas regiones estas rocas están plegadas e intruidas
por plutones granítico-granodioríticos, pero en otras
permanecen casi sin deformar. Con excepción de las
secuencias ofiolíticas y las asociaciones de anortosita y
granitos anorogénicos, los restantes tipos litológicos del
Proterozoico ya estaban presentes en el Arqueano. No
obstante, hay un notable cambio en su abundancia rela-
tiva. Por un lado, las rocas komatíticas son extremada-
mente raras en el Proterozoico, lo que habla en favor de
un gradual enfriamiento de la Tierra. Por el otro, las
sucesiones cratónicas forman cerca del 60% de las rocas
supracorticales, lo que indica la existencia de vastas
áreas graníticas expuestas a la meteorización asociadas
al desarrollo de cuencas sedimentarias (ver Fig. 2.30). La
más típica es la asociación cuarcita-pelita-carbonato
(CPC) que llega a formar sucesiones de más de 10.000 m
de espesor. Las cuarcitas (metacuarcitas) se disponen en
capas gruesas, a menudo con estratificación cruzada, y
se intercalan con pelitas (metamorfizadas en filitas),
mármoles estromatolíticos y, en forma subordinada,
arcosas y conglomerados fluviales y diamictitas glacia-
les. La asociación de estas últimas con carbonatos típicos
de aguas cálidas es un hecho paradójico que ha dado
lugar a una variada gama de hipótesis (ver § 3.14). En
algunas regiones abundan las capas de hierro bandeado
y ftanita o chert. La asociación CPC es típica de ambien-
tes tectónicos estables y pudo desarrollarse tanto en
márgenes continentales pasivos en sus diferentes etapas
de desarrollo como en cuencas de trasarco instaladas
sobre márgenes cratónicos o también en cuencas intra-
cratónicas. 

Otra asociación muy frecuente en el Proterozoico es
la asociación volcánica bimodal-arcosa-conglomerado.
La fracción volcánica está formada por basaltos toleíti-
cos y efusiones de riolitas, tanto subácueas como subaé-
reas. Las rocas sedimentarias asociadas son conglome-
rados y areniscas inmaduras depositadas en ambientes
fluviales y litorales. Estas asociaciones son característi-
cas de sistemas de rift continentales y aulacógenos. Las
más antiguas datan de alrededor de 2,3 Ga, lo que per-
mite inferir que en ese tiempo los bloques corticales ya
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Figura 3.1. Subdivisión del Eón Proterozoico y edades absolutas de
los límites de las eras (en millones de años). Al final del capítulo se
discuten los criterios para la definción de los períodos del Neoprote-
rozoico.
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eran suficientemente extensos y rígidos como para frac-
turarse de modo similar a los continentes fanerozoicos.
Uno de los mejores ejemplos de estos sistemas extensio-
nales es el aulacógeno Keweenawánico desarrollado en
la región de los Grandes Lagos de América del Norte
entre 1,2 Ga y 1 Ga. Alcanza una anchura cercana a los
150 km y una longitud de más de 1500 km y está relle-
nado por 15.000 m de basaltos y rocas clásticas (conglo-
merados y areniscas feldespáticas rojas y lutitas verdo-
sas). Se especula que la inyección de diques basálticos
coincidió con el comienzo de la extensión y marca el eje
del sistema de rift, el que luego subsidió rápidamente
y finalizó como un rift abortado debido a los esfuerzos
compresivos que transformaron las fallas normales que
lo limitaban en fallas inversas. 

Además del escudo Canadiense, se conocen exten-
sos enjambres de diques máficos subverticales en otros
escudos. Esto también indica que los continentes prote-
rozoicos estuvieron sometidos a esfuerzos extensiona-
les generalizados. El Supergrupo Ocoee, expuesto en el
sudeste de América del Norte, en la región de los Mon-
tes Apalaches, es un buen ejemplo de un sistema de rift
Proterozoico que culminó con una ruptura continental
durante el Paleozoico temprano (Fig. 3.2). Está formado
por areniscas, pelitas y arcosas sucedidas por asocia-
ciones volcánicas bimodales depositadas en sistemas
de grábenes y horsts adyacentes al margen continental.
Hacia la región externa del margen se depositaron, sobre
corteza oceánica o transicional, vaques y pelitas de
aguas profundas que se intercalan con complejos de
rocas volcánicas máficas y ultramáficas, algunos de los
cuales se interpretan como ofiolitas. Las facies de rift
(Ocoee y unidades equivalentes) pasan en transición a
facies marinas dominadas por areniscas cuarzosas y
pelitas del Grupo Chilhowee, y luego a carbonatos de
plataforma del Cámbrico. Esta secuencia testimonia la
generación de un margen pasivo (Hatcher, 1978, 1989;

Rast y Kohles, 1986), lo que implica que hubo un conti-
nente yuxtapuesto a Laurentia formando la contrapar-
te del sistema de rift. Su identificación constituye la pie-
dra angular de las reconstrucciones paleogeográficas
del Neoproterozoico.      

Los cinturones de rocas verdes, ya analizados en
el capítulo anterior (§ 2.8), son muy similares a los del
Arqueano, si bien la komatiita, como dijimos, es mucho
más escasa. Las sucesiones típicas incluyen basaltos
toleíticos con estructura en almohadilla, rocas volcánicas
calcoalcalinas acumuladas en ambientes marinos o con-
tinentales y capas de vaques gradados y pelitas corres-
pondientes a depósitos turbidíticos. También pueden
estar presentes capas de hierro bandeado. Actualmente
se desarrollan asociaciones con estas características en
arcos volcánicos insulares relacionados con zonas de
subducción. 

Un tipo litológico restringido al Proterozoico y par-
ticularmente frecuente entre 1 Ga y 1,75 Ga es la aso-
ciación granito-anortosita. Los plutones formados por
estas rocas son muy abundantes y de enorme volumen.
Los granitos no están deformados y se caracterizan por
sus grandes cristales de feldespato de potasio (la llama-
da textura rapakivi) que reflejan condiciones de calma
tectónica durante su emplazamiento. Las anortositas
están formadas por más de un 90% de plagioclasa y
están intercaladas con gabros. El significado de esta aso-
ciación permanece oscuro pero se ha especulado que
puede ser producto de extensas anomalías térmicas loca-
lizadas debajo de los continentes que no desembocaron
en una ruptura continental.  

Otro tipo de rocas desconocido en el Arqueano son
las ofiolitas, cuyo registro más antiguo data de alrede-
dor de 2 Ga, aunque en su mayor parte ocurren entre 1
y 0,6 Ga. Estas rocas representan fragmentos de corteza
oceánica emplazados tectónicamente sobre los conti-
nentes. En esencia, un complejo ofiolítico está formado

El ENSAMBLE DEL CONTINENTE DE GONDWANA

Figura 3.2. Desarrollo del margen continental pasivo del este de Laurentia durante el Neoproterozoico-Cámbrico Inferior (basado en Hatcher,
1978, 1989).
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por una zona basal muy tectonizada
que contiene rocas ultrabásicas (cromi-
ta, dunita, harzburgita) seguidas por
cúmulos ultramáficos y de rocas gabroi-
des y luego por complejos de diques
básicos, mayormente de diabasa. La
sucesión culmina con basaltos almoha-
dillados recubiertos por sedimentos
pelágicos abisales (radiolaritas, arcili-
tas) o de origen volcánico si el fondo
oceánico estaba próximo a una dorsal.
Las ofiolitas pueden desarrollarse en
cuencas extensionales a partir de una
dorsal (por ej. en cuencas de trasarco) o
bien pueden formar parte de los com-
plejos de subducción que incorporan
fragmentos de corteza oceánica y sedi-
mentos entre la fosa y el arco. En cual-
quiera de los casos, las ofiolitas empla-
zadas tectónicamente a estos prismas
de acreción están indicando zonas de
convergencia y consumición de corteza
oceánica. Si bien se han documentado
sucesiones ofiolíticas en los escudos
Brasiliano, Africano, Lauréntico y Bálti-
co, su relativa rareza en el Proterozoico
respecto de otras asociaciones litológi-
cas puede deberse a su bajo potencial
de preservación dado que mayormente
son destruidas en las zonas de subduc-
ción aunque, como se vio en el capítulo anterior, algu-
nos autores consideran que es un indicio de que la
tectónica de placas no operaba como en el Fanerozoico. 

En suma, las asociaciones litológicas proterozoi-
cas pueden ser interpretadas adecuadamente dentro del
marco de la tectónica de placas. Los llamados ‘cinturo-
nes móviles’, que corresponden a zonas más o menos
lineales intensamente deformadas – a menudo durante
varias fases tectónicas – no requieren actualmente de
una explicación particular. Por ejemplo, los extensos cin-
turones de rocas verdes del escudo Canadiense corres-
pondientes a las provincias Woopmay, Trans-Hudson y
Penokeana, entre otros, representarían zonas de sutura
entre los distintos núcleos arqueanos (Fig. 3.3). Este
evento de amalgama – que dio pie al geólogo estadouni-
dense Paul Hoffman para hablar de las ‘Placas Unidas
de Norteamérica’– tuvo lugar en un lapso de 100 millo-
nes de años, entre 1,95 Ga y 1,85 Ga. Pero, además, hubo
eventos colisionales anteriores y posteriores. El cinturón
Grenville del este de América del Norte tiene una com-
pleja historia de deformación que incluye reactivación
de rocas arqueanas y al menos dos eventos de defor-
mación y metamorfismo ocurridos entre 1,2 y 1 Ga. Este

cinturón orogénico experimentó varias etapas compre-
sivas por lo que es interpretado como un orógeno coli-
sional. También el ensamble del continente de Gondwa-
na a fines del Proterozoico está marcado por extensos
orógenos colisionales.

3.3.  LOS SUPERCONTINENTES PROTEROZOICOS

Como veremos más adelante (§ 3.7), hay sólidos
argumentos para sostener la existencia de un supercon-
tinente (Rodinia) en el Mesoproterozoico, pero el recono-
cimiento de ‘pangeas’ más antiguas es altamente espe-
culativo. En el capítulo anterior (§ 2.7) se mostraron las
evidencias que indican que a fines del Arqueano hubo
un episodio mayor de acreción continental que invo-
lucró no sólo a Laurentia sino también a los escudos
Báltico y Siberiano. Se especula que esta amalgama dio
origen al supercontinente Kenorlandia (Williams et al.,
1991; Aspler y Chiarenzelli, 1998). Los pocos datos paleo-
magnéticos disponibles sugieren que a los 2,45 Ga Kenor-
landia estuvo ubicada cerca del paleoecuador. De ser
así, la glaciación paleoproterozoica habría tenido lugar
a bajas latitudes, al igual que las extensas glaciaciones

CAPÍTULO 3

Figura 3.3. Provincias arqueanas de Laurentia y principales cinturones orogénicos del
Proterozoico (modificado de Aspler y Chiarenzelli, 1998).
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del Proterozoico terminal. Hacia los 2,0-1,9 Ga, la forma-
ción de márgenes pasivos indica la ruptura de Kenorlan-
dia (o de Sclavia y Superia de otros autores). En la Figu-
ra 2.15 se ve claramente que en ese lapso de tiempo el
registro de secuencias de márgenes pasivos alcanza un
máximo, lo que es consistente con una disgregación con-
tinental. Hacia finales del Paleoproterozoico estos frag-
mentos se reagruparon formando el supercontinente
denominado Columbia por Rogers y Santosh (2002)
(Fig. 3.4), aunque otros autores prefieren utilizar el tér-
mino Nuna acuñado por Hoffman en 1997 (si bien con
un sentido bastante diferente). Su existencia ha sido
inferida a partir de un conjunto de evidencias paleo-
magnéticas, tectónicas y radiométricas pero no hay uni-
formidad de criterios en cuanto a su configuración, cra-
tones participantes y edad del ensamble (Rogers y San-
tosh, 2002; Zhao et al., 2004; Bispo-Santos et al., 2008,
2012; Cordani et al., 2009; Evans y Mitchel, 2011). En
general, se lo concibe como un continente alargado en
sentido meridional cuyo núcleo está formado por tres
cratones: Laurentia, Báltica y Siberia. Estos tres blo-
ques arqueanos, al margen de algunas rotaciones y
desplazamientos, permanecerán unidos y formarán
parte del núcleo de un nuevo supercontinente deno-
minado Rodinia (§ 3.7). Recientemente, Meert y San-
tosh (2017) compilaron el conjunto de datos paleo-
magnéticos disponibles y elaboraron el modelo más

probable de Columbia para 1,45 Ga (Fig. 3.4). En sínte-
sis, los fundamentos para reconocer el supercontinen-
te Columbia son la ausencia de actividad orogénica
entre 2,5 y 2,1 Ga seguida de un extenso tectonismo
entre 2,1 y 1,8 Ga. El mayor ‘empaquetamiento’ de los
continentes se habría alcanzado hacia 1,5 Ga. La edad
del ensamble está indicada por el pico de abundancia
de circones detríticos (ver Fig. 2.15). Luego sobrevino un
prolongado período de estasis o calma geodinámica
que perduró hasta cerca de 1 Ga cuando se produjo el
reagrupamiento de los cratones que conformaron
Columbia y el ensamble de Rodinia a comienzos del
Neoproterozoico (ver § 3.7).

3.4  LA ATMÓSFERA PRIMITIVA Y LA REVOLUCIÓN
DEL OXÍGENO

No hay certeza acerca de la composición de la
atmósfera durante los estados embrionarios del planeta.
Incluso, es muy probable que haya desaparecido tras el
gigantesco impacto que produjo el desprendimiento de
la Luna, o que haya sido barrida por efecto del intenso
viento solar – formado por partículas ionizadas –  emiti-
do por un Sol cada vez más caliente. Sólo los planetas
exteriores, más alejados, habrían retenido su atmósfera
primordial. Un argumento para sostener que la atmósfe-
ra terrestre es secundaria y no original es que carece de
hidrógeno libre y helio, gases que se supone eran mayo-
ritarios en la nebulosa que originó el Sistema Solar. En
este caso, la atmósfera terrestre se habría generado por
desgasificación, que es la liberación de gases desde el
interior del planeta durante la diferenciación del manto
y el núcleo (§ 2.5). Sin embargo, la composición y la
abundancia relativa de los gases nobles (con la posible
excepción del xenón) ocluidos en cristales de meteoritos
son bastante similares a los de la atmósfera terrestre, lo
que sugiere una derivación del plasma original. De ser
así, la atmósfera actual puede considerarse primaria y
las diferencias respecto de la original se deberían al esca-
pe del H y He durante el proceso de acreción planetesi-
mal y a la incorporación gradual de oxígeno biogénico. 

Se estima que al menos hasta los 3,8 Ga el dióxido
de carbono era mucho más abundante que en la actuali-
dad pues este gas – emitido en gran cantidad por los vol-
canes – no era captado por los organismos para realizar
fotosíntesis ni para construir sus esqueletos, llegándose
a un equilibrio recién a partir del Neoproterozoico. Al
principio, la atmósfera debió ser fuertemente reductora,
como lo indica la presencia de granos de uraninita y piri-
ta en sedimentos precámbricos depositados en ríos y lla-
nuras costeras. La pirita se forma en sedimentos ricos
en materia orgánica por reacción del SH2 con el Fe para
producir sulfuro de hierro. Es sabido que la pirita se

El  ENSAMBLE DEL CONTINENTE DE GONDWANA

Figura 3.4. Posible reconstrucción del supercontinente Columbia o
Nuna a los 1450 Ma basada en datos paleomagnéticos y otras eviden-
cias. Los bloques continentales sin datos paleomagnéticos (Kaapvaal,
Zimbabwe, Africa W, Antartida, Sur de China) no se muestran en la
reconstrucción. Modificado de Meert y Santosh (2017). 
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altera y destruye rápidamente al entrar en contacto con
el oxígeno durante la meteorización, al igual que la ura-
ninita (UO2) y la siderita (CO3Fe). Por esa razón, su
abundancia en sedimentos del Arqueano y del Prote-
rozoico temprano indica bajas concentraciones de O2.
También es significativa la ausencia de hidróxidos de
hierro en rocas más antiguas de 2,3 Ga. La presencia de
vastos depósitos de hierro bandeado en el Arqueano y
en el Paleoproterozoico (ver § 2.9) también sugiere una
atmósfera reductora. 

Recién a partir de ~2,2 Ga aparecen las primeras
areniscas y pelitas rojas (red beds), cuyo color es debido a
los óxidos de hierro diseminados en la matriz o en el
cemento de las rocas. Los depósitos sedimentarios de
sales (evaporitas) (halita, anhidrita, yeso) constituyen
uno de los mejores archivos de la química de las aguas
oceánicas y proveen valiosa información sobre la oxige-
nación de la atmósfera terrestre. Lamentablemente los
registros precámbricos son muy escasos y hasta ahora se
conocían depósitos estratificados de halita y sulfatos de
0,8 Ga (830 Ma) y ~1.2 Ga. La asociación de baritina,
yeso y cristales de halita con los estromatolitos indica
que estas evaporitas precipitaron a partir de agua de
mar superficial oxidada. Las evidencias geoquímicas
(isótopos de S en sulfuros y sulfatos) señalan que entre
los 2,47 y 2,40 Ga se produjo la transición de una atmós-
fera reductora dominada por metano a una relativa-
mente oxigenada (Fig. 3.5) (Barley et al., 2005). Recien-
temente Blättler et al. (2018) dieron a conocer una suce-
sión de 800 m de espesor de evaporitas de origen mari-
no extraordinariamente preservadas de ~2.0 Ga descu-

biertas en una perforación profunda en la
cuenca de Onega en Karelia, Rusia. La evi-
dencia indica que el agua de mar a partir de
la cual estas sales se depositaron tenía una
concentracion de sulfatos de 10 mmol/k,
equivalente a un 23% de la capacidad oxi-
dativa del sistema océano-atmósfera pre-
sente, lo que también revela que durante el
Paleoproterozoico tuvo lugar un sostenido
incremento de la producción de O2. Se ha
estimado que la cantidad de oxígeno libre
en la atmósfera del Proterozoico Inferior
era de apenas el 1% del nivel actual, aun-
que algunos cálculos la llevan hasta el 15%. 

Las causas de este Gran Evento de
Oxidación (GOE en inglés) son materia de
debate. Dado que la mayor parte del O2
atmosférico proviene de la fotosíntesis (la
reacción, muy conocida, es 6CO2 + 6H2O =
C6H12O6 + 6O2) el aumento del oxígeno
podría deberse principalmente a factores
biológicos, en particular a la expansión de

las cianobacterias fotosintéticas (la llamada revolución
del oxígeno). Otros autores, sin embargo, se inclinan por
un origen ‘geológico’ para el oxígeno atmosférico e
hidrosférico. El argumento es que, si bien a los 2,71 Ga
(e incluso antes) ya existían organismos fotosintetizado-
res, las pelitas negras depositadas en los subsiguientes
250 millones de años tienen relaciones de dC13 negativas,
lo que indica que el carbono es de origen inorgánico. El
enigma es por qué continuaron las condiciones anóxicas
durante este lapso de tiempo a pesar de la profusión de
bacterias fotosintéticas. Se ha planteado la hipótesis de
que los niveles de O2 atmosférico se mantuvieron bajos
debido a que éste era captado por los gases volcánicos
reductores producidos por la enorme actividad de plu-
mas del manto. Como consecuencia, se incrementó tam-
bién el flujo de hierro de origen hidrotermal y parte del
oxígeno fotosintético se destinó a la formación del hierro
bandeado. Una de las explicaciones del enriquecimien-
to posterior de O2 atmosférico es un cambio del estado
de oxidación de los gases volcánicos (de lo cual no hay
muchas evidencias) o, simplemente, una brusca dismi-
nución del volcanismo relacionada con la amalgama de
un supercontinente. Una interpretación más verosímil es
de caracter biológico y correlaciona el incremento de
oxígeno libre en la atmósfera y los océanos a fines del
Arqueano con el origen de las cianobacterias multicelu-
lares (Schirrmeister et al., 2015). De acuerdo con esta
hipótesis, el aumento de tamaño de las bacterias implicó
una tasa de metabolismo más alta y, por lo tanto, una
mayor actividad fotosintética y una mayor producción
de oxígeno. Además, el crecimiento multicelular debió

CAPÍTULO 3

Figura 3.5. Evolución esquemática de la oxigenación de los océanos y de la atmós-
fera a través del tiempo. La línea blanca representa la concentración de oxígeno
molecular en la atmósfera. GEOX: Gran Evento de Oxidación; EOXN: Evento de
Oxidación Neoproterozoico (basado en Donoughe y Antcliffe, 2010; Li et al., 2010 y
Narbonne, 2010).
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haber tenido ventajas competitivas en la formación de
matas microbianas, las que habrían protegido a las bac-
terias de los efectos letales de las radiaciones UV y per-
mitido su proliferación. 

Como se verá más adelante (§ 3.14), el aumento del
oxígeno atmosférico también impactó en el clima, pues
al disminuir la concentración de gases invernadero
(principalmente metano, que se oxida rápidamente en
CO2 en presencia de O2) se pasó de un estado de inver-
nadero cálido (warm greenhouse) a uno más similar al
actual, con hielo en los polos (icehouse). 

Un segundo pulso de incremento del oxígeno mole-
cular tuvo lugar a fines del  Proterozoico (Fig. 3.5). Este
evento, conocido como el Evento de Oxigenación Neo-
proterozoico (acrónimo NOE en inglés), fue detectado
mediante evidencias geoquímicas, principalmente de los
isótopos de C, S, Sr y Cr, así como de las especies mine-
rales de Fe. Estas últimas se utilizan para determinar
las condiciones redox del agua: una alta relación de piri-
ta (altamente reactiva) respecto del Fe no reactivo indi-
ca condiciones euxínicas, es decir, aguas anóxicas y
ricas en SH2. A diferencia de los océanos antiguos, que
eran enteramente sulfurosos y anóxicos, a partir de 1 Ga
la columna de agua comenzó a estratificarse, alternando
niveles anóxicos ricos en Fe++ (ferruginosos) con otros
ricos en SH2 (sulfurosos). La capa más superficial, en
cambio, debió estar bien oxigenada y en ella habrían
vivido los animales cuyos embriones se acumularon en
grandes cantidades en los fondos anóxicos de la Forma-
ción Dushantuo de China, lo que explica su excelente
preservación (Li et al., 2010) (ver § 3.5). Este modelo tam-
bién plantea que las condiciones redox de las platafor-
mas marinas habrían fluctuado debido a que durante
las transgresiones las aguas anóxicas podían expandirse
sobre las plataformas más oxigenadas.

Se estima que la ventilación definitiva de las aguas
oceánicas profundas comenzó recién hacia los 580 Ma, lo
que permitió que los fondos marinos fueran poblados
por primera vez por debajo de la zona fótica por los
extraños metazoos que vivieron en el Período Ediacaria-
no. La evidencia de esta colonización son las paleoco-
munidades preservadas en depósitos de aguas profun-
das en el yacimiento canadiense de Mistaken Point (ver
§ 3.6). Estos cambios en la geoquímica del sistema
atmósfera-océano tuvieron un fuerte impacto en la
diversificación de la vida durante el Neoproterozoico y
la base del Cámbrico pues tanto las plantas multicelula-
res como los metazoos requieren de elevados niveles de
oxígeno libre para sostener su metabolismo, generar
esqueletos y aumentar de talla (Canfield et al., 2008;
Shen et al., 2008; Shields-Zhou y Och, 2011; Pierrehum-
bert et al., 2011). 

3.5  LA BIOTA DEL PROTEROZOICO 

En casi todo el mundo se han descubierto restos de
cianobacterias en rocas más jóvenes que 2 Ga (Fig. 3.6).
Algunas, como las del Grupo Billyakh, expuesto a lo
largo del río Kotuika en el norte de Siberia, de 1,5 Ga
de antigüedad, están excepcionalmente preservadas
en nódulos de chert contenidos en dolomías de ambien-
te perimareal (Sergeev et al., 1995). Otro yacimiento clá-
sico es la Formación Gunflint de Ontario, en el Escudo
Canadiense, de 2,1 Ga. Allí los fósiles también están pre-
servados en chert y corresponden a cianobacterias
filamentosas o en forma de cigarro (como Archaeoellip-
soides), o agregados ‘coloniales’ en forma de mata (Eoen-
tophysalis). Curiosamente, estos organismos son mor-
fológicamente similares a las cianobacterias que viven
actualmente en las llanuras de marea y ambientes coste-
ros hipersalinos que han logrado habitar gracias a su
amplia tolerancia a condiciones que son adversas para
otros organismos. Tanto en Siberia como en otras locali-
dades las cianobacterias están íntimamente asociadas a
los estromatolitos, lo que confirma el origen orgánico de
estas estructuras. 

Respecto de los estromatolitos (Fig. 2.27), su parti-
cipación en las secuencias carbonáticas proterozoicas
fue más importante que en el Arqueano (Wood, 1999).
De hecho, las plataformas y las rampas carbonáticas del
Paleoproterozoico estaban constituidas principalmente
por estromatolitos donde formaron arrecifes resisten-
tes al oleaje. A traves de las plataformas su morfología y
abundancia variaban en respuesta a las condiciones
hidrodinámicas del perfil batimétrico (Fig. 3.7): las for-
mas laminadas se desarrollaron en las zonas perimare-
ales, las grandes formas columnares – que alcanzaron
hasta 3 m de altura – lo hicieron en los márgenes de la
plataforma y las formas cónicas o ramificadas delgadas
poblaron los sectores profundos de menor energía. Los
estromatolitos alcanzaron su mayor distribución en el
Paleoproterozoico cuando formaron construcciones
arrecifales de miles de kilómetros de extensión. Pero
hacia los 1000 Ma experimentaron una marcada declina-
ción en abundancia y diversidad que hizo crisis a
comienzos del Ordovícico. Walter y Heys (1985) y otros
autores relacionaron esta retracción de los estromatoli-
tos con la radiación de los metazoos cavadores y raspa-
dores del sustrato. Sin embargo, entre el inicio de su
declinación y la aparición de los primeros metazoos
media un lapso de alrededor de 400 Ma, por lo que esta
hipótesis es difícil de sostener. Otra causa puede haber
sido la reducción en la saturación de carbonato del agua
de mar en el Meso y Neoproterozoico, con el conse-
cuente retardo y/o detención en la formación de láminas
(Grotzinger, 1990).  
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Hasta los 1,5 Ga la vida estuvo domina-
da por organismos carentes de núcleo dife-
renciado, los procariotas. Pero a partir de
ese momento aparecen los primeros fósiles
de organismos eucariotas, es decir, poseedo-
res de células nucleadas. Del punto de vista
teórico, actualmente se acepta la hipótesis de
Margulis (1981) según la cual las células con
núcleo se habrían originado por un proceso
denominado endosimbiosis: las mitocon-
drias – en las que tiene lugar la respiración
aeróbica – serían el relicto de simbiontes
bacterianos que quedaron englobados den-
tro de una célula procariota o bacteriana. A su
vez, las organelas verdes denominadas clo-
roplastos podrían provenir de bacterias foto-
sintéticas. 

CAPÍTULO 3

Figura 3.6. Fósiles del Proterozoico. 1. Corte transversal de Cloudina; 2. Reconstrucción del esqueleto de Cloudina; arriba, corte longitudinal; abajo,
corte transversal. 3. Bangiomorpha pubescens, alga del Mesoproterozoico superior, Canadá; 4. Archaeoellipsoides, cianobacteria del Mesoprotero-
zoico (Grupo Billyakh) de Siberia; 5. Filiconstrictosus, igual procedencia y edad que la anterior; 6. Eoentophysalis, cianobacteria colonial, igual pro-
cedencia que la anterior; 7. Grypania, Mesoproterozoico de China; 8. Valeria lophostriata, acritarca del Mesoproterozoico superior de Canadá; 9.
Appendisphaera, acritarca del Vendiano de Siberia; 10. Megasphaera ornata, embrión de metazoo, Neoproterozoico de Doushantuo, sur de China.

Figura 3.7. Distribución de diversos tipos de estromatolitos a través de una plata-
forma carbonática proterozoica (arriba) y una rampa carbonática (abajo) (modifi-
cado de Grotzinger, 1990).
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En el Grupo Roper del norte de Australia se descu-
brieron probables esporas reproductivas de algas, sólo
presentes en organismos eucariotas. El más antiguo euca-
riota multicelular es Bangiomorpha pubescens, encontrado
en el ártico canadiense en capas de chert de 1,2 Ga (Fig.
3.6-3). Esta forma es llamativamente similar al alga roja
viviente Bangia. Además de ser un organismo multicelu-
lar, ya había desarrollado reproducción sexual. Hacia
los 1,1 Ga se registra un drástico aumento de eucario-
tas planctónicos en todo el mundo, pero a fines del Pro-
terozoico experimentaron una fuerte declinación,
quizás como consecuencia de una serie de glaciaciones
que fueron las más severas de la historia de la Tierra.
Grypania es un extraño fósil hallado en rocas con edades
que van de 1,8 a 1,4 Ga. Tiene la forma de una cinta
enrollada en espiral, a veces sinuosa, de paredes car-
bonosas, que podría corresponder a algún tipo de alga,
aunque sus afinidades son dudosas (Fig. 3.6-7). De lo que
nadie duda es que se trata de un eucariota.

En Gabón (África occidental) se encontraron fósiles
bien conservados en pelitas negras con la sorprendente
edad de de 2,1 Ga (El Albani et al., 2010). Se trata de
organismos de algunos centímetros de longitud, en
forma de hoja, con una región central más engrosada
bordeada por una lámina recorrida por surcos radiales
y con bordes ondulados (Fig. 3.8). Dado que los restos
están piritizados pudieron ser estudiados con gran
detalle mediante el uso de técnicas sofisticadas (micro-
tomografía computada, difracción de rayos X, geoquí-
mica de isótopos de S y C) los que, en principio, permi-
tieron eliminar la posibilidad de que se trate de estruc-
turas inorgánicas. Estos enigmáticos fósiles consti-
tuirían la más antigua evidencia de organismos multi-

celulares, cuya rápida expansión tuvo lugar recién a par-
tir de los 1,5 Ga. La identificación en las muestras de
compuestos orgánicos del grupo de los esteranos, que
son exclusivos de las células con núcleo, abre la posibi-
lidad de que se trate de eucariotas multicelulares y no
de bacterias. La aparición de estas formas poco después
de ocurrido el gran evento de oxidación (Fig. 3.5) resul-
ta significativa y abona la idea de una coevolución entre
la biota y la geoquímica de los océanos. 

Un estimación de de la edad de divergencia de los
eucariotas mediante el método del reloj molecular sugie-
re que el antecesor común de los más de 70 linajes de
organismos actuales vivió entre los 1,86 y 1,68 Ga y que
la mayoría de los clados de animales (metazoos) ya se
habían diversificado a partir del Ediacariano (635 Ma)
(Fig. 4.27). Esta conclusión es, en líneas generales, con-
sistente con las evidencias de los fósiles (Parfrey et al.,
2011).

Un componente importante de la biota proterozoi-
ca son las acritarcas, enigmáticas estructuras orgánicas
microscópicas (de alrededor de 100 µ de diámetro) for-
madas por un cuerpo rodeado de apéndices. Se las
interpreta como quistes de algas verdes y forman una
parte esencial de fitoplancton. Están presentes desde el
Mesoproterozoico, pero su diversidad declinó a fines
del Neoproterozoico y experimentó una nueva expan-
sión durante el Ordovícico [Figs. 3.6 (8-9); 3.51]. 

Las típicas comunidades de animales de cuerpo
blando del Ediacariano (§ 3.6) coexistieron con los pri-
meros organismos con esqueleto mineralizado, de com-
posición aragonítica o calcítica con alto contenido de
Mg. Una de las formas más comunes es el género Clou-
dina (Figs. 3.6, 3.9), erigido en honor de Preston Cloud,
un prominente estudioso del Precámbrico. Este fósil,
de pocos milímetros hasta cerca de 3 cm de longitud,
tiene la forma de un cilindro algo curvado, raramente
ramificado, que en corte longitudinal muestra una serie
de conos encajados que sugieren crecimiento periódico
(Grant, 1990). Si bien han sido interpretados como tubos
de anélidos o como metazoos filtradores de hábitos gre-
garios con un grado de organización similar al de los
cnidarios, o aun como probables parientes de los arque-
ociátidos (un tipo de esponjas cámbricas), en concreto
sus afinidades sistemáticas permanecen inciertas. A
pesar de eso, su registro cosmopolita y su restricción al
Proterozoico terminal convierten a Cloudina en el más
antiguo fósil guía. Namacalathus es otro organismo muy
curioso posiblemente emparentado con Cloudina. Fue
encontrado en las calizas del Grupo Nama de África del
Sur (~550-543 Ma) (ver § 3.13) y también en Paraguay,
Siberia y Laurentia, siempre asociado a calizas de
mares tropicales en ambos márgenes del Océano Cly-
mene (Fig. 3.11). Mediante el empleo de imágenes digi-
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Figura 3.8. Diversas reconstrucciones de los fósiles de Gabón. Los
ejemplares de la izquierda corresponden a los originales y los res-
tantes a imágenes virtuales 3D obtenidas por microtomografía com-
putada (modificado de El Albani et al., 2010).
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talizadas por computadora se logró su reconstrucción
tridimensional. Cada individuo está formado por un
tubo cilíndrico, aparentemente flexible, que se expande
en una ’cabeza’ hexagonal con seis orificios (Fig. 3.10). Si
bien fueron considerados como pólipos de algún tipo de
cnidario o formas afines a los lofoforados (Zhuravlev et
al., 2015) sus afinidades siguen siendo dudosas. En el
Grupo Nama se encontró además una forma incrustante
que puede alcanzar varias decenas de centímetros de
diámetro, denominada Namapoikia (Fig. 3.9). Una asocia-
ción similar de Cloudina-Namacalathus también fue
reportada en calizas estromatolíticas de la Columbia
Británica (Canadá) donde forman coquinas rellenando
depresiones y canales entre los estromatolitos (Hoff-
man y Mountjoy, 2001). Todas estos organismos forma-
ron parte de primitivas comunidades arrecifales consti-
tuidas por calcimicrobios y algas que le habrían servido
de sustrato (Wood, 2011).

Otro grupo bien representado, a juzgar por los
hallazgos recientes en China, Rusia y Sudamérica, son
los cnidarios scifozoos del grupo de las conularias. El
género Paraconularia, hallado en la Formación Tamengo
(Grupo Corumbá) del Ediacarano tardío de Brasil (ca.
543 Ma) es muy similar a las formas del Paleozoico. En
la misma formación está asociado con el posible Scyp-
hozoa Corumbella (Fig. 3.12). 

Para finalizar esta reseña de la biota del Protero-
zoico no se pueden dejar de mencionar, por su especta-
cularidad, los microfósiles encontrados en el sur de
China, en la Plataforma de Yangtzé. Allí se definió el Sis-
tema Siniano, que es la parte del Neoproterozoico que
se extiende entre los 800 y 542 Ma. Una de sus unidades
estratigráficas, la Formación Doushantuo, se compone
de lutitas fosfáticas y fosforitas peloidales depositadas
debajo del nivel de remoción del oleaje normal, seguidas
de grainstones fosforíticos de aguas más someras. La
edad de estas capas está acotada por la Tilita Nantuo
infrayacente y por las calizas que la suceden portado-
ras de fauna ediacariana (ver § 3.6) y Cloudina, por lo
que su edad sería de 575-550 Ma. Una de las formas más
comunes de Doushantuo es Megasphaera ornata. Son
pequeñas esferas de ½ milímetro de diámetro con una
capa externa surcada por 2, 4, 8 o más particiones (Fig.
3.6). Si bien habían sido interpretadas al principio como
quistes de algas, actualmente se las considera como hue-
vos de metazoos en diferente estado de desarrollo,
muchos en la fase de blástula. Es difícil saber a qué
grupo de animales pertenecieron pues aún no se han
encontrado formas adultas. Las esponjas, los cnidarios y
los artrópodos son todos posibles candidatos (Xiao y
Knoll, 2000; Xiao et al., 2007). Dada la diversidad de
morfologías, es posible que los huevos correspondan a
más de un grupo de organismos. Como se dijo previa-
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Figura 3.10. Reconstrucción de un individuo de Namacalathus herma-
nastes del Ediacariano de Paraguay adherido sobre un domo trom-
bolítico. La presencia de aberturas orales, tentáculos ciliados y bases
flexibles sugiere que estos metazoos eran predadores pasivos (micro-
carnívoros) o filtradores que se alimentaban de plancton (simplificado
de Warren et al., 2017).

Figura 3.9. Arriba: varios ejemplares magníficamente preservados de
Cloudina carinata provenientes de bloques de caliza del olistostroma
Membrillar en Extremadura, España (de Cortijo et al., 2010). Abajo:
Namapoikia rietoogensis, Grupo Nama (Ediacariano) de Namibia (de
Wood, 2011). 



mente, estos animales habrían habitado en la capa oxi-
genada más superficial de los océanos mayormente anó-
xicos y estratificados de esa época y su extraordinaria
preservación se debe a la escasa o nula oxigenación en
la interfase agua/sedimento.  

3.6  LOS PRIMEROS METAZOOS Y LA
ENIGMÁTICA FAUNA DE EDIACARA

A fines del Proterozoico, más exactamen-
te a partir de los 635 Ma, hicieron su aparición
en casi todo el mundo unos extraños animales
multicelulares – algunos de gran tamaño –
referidos en su conjunto a la ‘Fauna de Edia-
cara’ (o también como fósiles ‘tipo Ediaca-
ra’) (Fig. 3.13) en alusión a una de las locali-
dades fosilíferas más famosas, las colinas de
Ediacara del sur de Australia. Otras localida-
des típicas son Mistaken Point (SE de Terra-
nova, Fig. 3.14), White Sea (NO de Rusia),
Charnwood Forest (Inglaterra) y Namibia
(Sudáfrica). Si bien el clímax de los fósiles
ediacarianos se alcanzó entre 575 Ma y 555 Ma
luego de la glaciación Gaskiers, (la última de
las grandes glaciaciones precámbricas), algu-
nos de sus elementos persistieron hasta el
Cámbrico. No obstante, es evidente que hubo
una crisis biológica de envergadura a fines

del Proterozoico.  
Estos primeros metazoos incluyen varios tipos mor-

fológicos que se pueden reunir en tres grupos básicos:
1) impresiones discoidales, conservadas a menudo como
calcos en la base de estratos arenosos; 2) trazas simples
y superficiales dejadas por organismos infaunales de
pequeño tamaño; 3) impresiones de organismos en forma
de hoja construidos por elementos tubulares que apa-
rentan una segmentación del cuerpo. En ninguno de ellos
hay evidencias de boca u otros órganos que permitan
inferir su forma de vida y sus relaciones filogenéticas.
La característica común de todos los integrantes de la
fauna de Ediacara es la ausencia de esqueletos minera-
lizados, si bien debieron poseer paredes orgánicas sufi-
cientemente resistentes como para mantener intacta la
forma del cuerpo durante la fosilización, incluso en
medios de alta energía como costas barridas por tor-
mentas.

Las impresiones discoidales del primer grupo (Edia-
caria, Cyclomedusa, Aspidella, Fig. 3.13-8) son los restos
más comunes y suelen encontrarse centenares por
metro cuadrado. Originalmente fueron consideradas
como impresiones de organismos medusoides aunque
es difícil entender cómo un organismo de cuerpo gelati-
noso pudo haber dejado una depresión en el sustrato.
También han sido referidas a marcas dejadas por las
bases de organismos de simetría radial al fijarse sobre el
sustrato, como lo hacen los cnidarios o celenterados
actuales (p. ej. las anémonas de mar). Otros estudios,
sin embargo, han mostrado que hay una marcada simi-
litud entre estas formas discoidales y las colonias bacte-
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Figura 3.12. Paraconularia (izquierda) y Corumbella werneri (derecha).
Abajo: Reconstrucción en posición de vida de Corumbella. Ediacariano,
Formación Tamengo, Brasil (de Van Iten et al., 2014).  

Figura 3.11. Mapa paleogeográfico del Ediacariano mostrando la distribución
de Cloudina (círculos) en las pltaformas del Océano Clymene. El círculo negro
indica su presencia en el cratón de San Francisco (Formación Sete Lagoas)
(modificado de Warren et al., 2014). 1-Australia, 2-India, 3-Antártiaa, 4-Africa W,
5-Congo/São Francisco, 6-Kalahari, 7-Paraná, 8-Rio de la Plata, 9-Amazonia,
10-Rio Apa, 11-Laurentia.
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rianas que se forman actualmente en aguas hipersali-
nas poco profundas (Grazhdankin y Gerdes, 2007) y su
simetría radial sería sólo aparente, producto de la dispo-
sición de las estrías o filamentos de origen bacteriano.
De comprobarse esto tendría un notable significado evo-
lutivo dado que la hipótesis de que organismos ‘tipo cni-
dario’ fueron ancestrales de otros grupos de metazoos
sería difícil de sostener. Actualmente hay un consenso
general de que los discos ediacarianos son las marcas de
fijación o adherencia de organismos del tercer grupo
(petaloides) cuyo cuerpo no se ha preservado (Burzyns-
ki y Narbonne, 2015; Burzynski, 2017). Esta interpreta-
ción está apoyada por el hallazgo de múltiples especí-
menes ‘tipo fronda’ con bases idénticas a estas marcas
discoidales. 

El segundo grupo está representado por trazas fósi-
les de reptación y/o alimentación (Fig. 3.13-10). Estos
trazas meandriformes son las menos equívocas pues, si
bien no hay vestigios del organismo que las produjo, sin

dudas corresponden a cavadores móviles de simetría
bilateral con alguna concentración de órganos sensoriales
en la región cefálica, y seguramente eran formas celo-
madas como los anélidos (Droser et al., 2002). También
se han encontrado trazas en forma de cono producidas
por un animal de cuerpo blando, fijo y filtrador, posi-
blemente emparentado con Cloudina (Cai, 2011). En
rocas calcáreas de Siberia se descubrieron trazas menis-
cadas correspondientes a galerías con depósitos deja-
dos por el animal  a medida que este se movía dentro
del sustrato (backfill). Esta traza, denominada Nanoxi-
tes, es la más antigua evidencia (558 Ma) de bioturba-
ción tridimensional con una fuerte componente vertical
producida por un animal bilateral (Rogov et al., 2012).
Sin embargo, el hallazgo más significativo del punto de
vista de la evolución temprana de los metazoos fue rea-
lizado recientemente en el sur de China, en la región de
las gargantas del río Yangtzé, donde afloran calizas bitu-
minosas del Ediacariano Tardío (551-541 Ma) deposita-
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Figura 3.13. Representantes típicos de la Fauna de Ediacara. 1. Charnia; 2. Mawsonites; 3. Dickinsonia; 4. Charniodiscus; 5, 6. Swartpuntia, impresión
en roca (5) y reconstrucción (6) (de Narbonne et al., 1997); 7. Tribrachidium; 8. Cyclomedusa; 9. Parvancorina; 10. Traza fósil ediacariana; 11. Spriggina.
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das en una zona intermareal (Chen et al., 2018). Se trata
de trazas de locomoción en las que se observan clara-
mente las marcas dejadas por apéndices pares (Fig.
3.14). Hasta ahora sólo se conocían en el Ediacariano res-
tos de animales bilaterales interpretados como proba-
bles anélidos poliquetos (Spriggina y Dickinsonia) y artró-
podos (Parvancorina) (Fig. 3.13). Lo interesante de este
hallazgo es que es la primera evidencia anatómica de
parapodios, el tipo de apéndices pares que se supone
estaban presentes en el antecesor común de los anélidos
y artrópodos. Las trazas son pequeñas y bastante irre-
gulares y alternan con depresiones que señalarían exca-
vación en el sedimento (alimentación?). La forma irre-
gular de las trazas sugiere que el animal tenía una
menor coordinación de los apéndices en comparación
con los artrópodos más modernos. Si bien no se sabe a
qué organismo corresponden, lo que es seguro es que las
generó un animal bilateral provisto de apéndices para la
locomoción, supuestamente un antecesor de los anélidos
y astrópodos. Este dato es concordante con la evidencia
de los relojes moleculares que indican que la divergen-
cia evolutiva de los phyla de animales (Metazoa) tuvo
lugar en el Ediacariano.  

El tercer grupo es el más enigmático por la inexis-
tencia de formas análogas entre los organismos vivien-
tes o los fósiles del Fanerozoico. Incluye las distintivas
‘frondes’ ediacarianas tales como Charniodiscus, Swart-
puntia o Pteridinium, entre muchas otras, caracterizadas
por una estructura en forma de hoja soportada por un
‘tallo’ que estaba fijado al sustrato por una estructura de
anclaje discoidal a veces preservada (Fig. 3.13). La fron-
de, llamada petalodium (petalodio), se supone que era la

estructura de alimentación. Las frondes que se reúnen
en el grupo de los rangeomorfos (como Rangea o Avalo-
fractus) exhiben un curioso patrón fractal consistente en
un mismo elemento estructural (análogo a los que com-
ponen las pinnas de los helechos) que se repite en al
menos cuatro órdenes fractales de magnitud cada vez
menor pero idénticos entre sí. Las diferentes morfo-
logías de las frondes reflejarían distintos tipos adaptati-
vos surgidos por la competencia por los nutrientes den-
tro de la columna de agua (Laflamme y Narbonne, 2008;
Narbonne et al., 2009). 

De acuerdo al paleontólogo alemán Adolf Seilacher,
estas formas comparten un mismo patrón estructural y
poseen más caracteres comunes entre sí que con cual-
quier otro grupo de organismos por lo que propuso
incluirlos en un phylum diferente (o eventualmente un
nuevo reino) que denominó Vendobionta (Seilacher,
1992), aunque no hay consenso sobre esta clasificación.
Su estrategia de alimentación tampoco es clara. Se han
propuesto varias hipótesis, incluyendo simbiosis con
organismos fotosintéticos (fotosimbiontes) alojados
dentro del tegumento, absorción de materia orgánica
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Figura 3.14. Una de las trazas encontradas en el Miembro Shibantan
de la Formación Dengying del Sur de China. La escala (barra) mide 20
mm (de Chen et al., 2018). 

Figura 3.15. Vista panorámica del yacimiento de Mistaken Point de
Terra-nova y detalle de las frondes preservadas en las turbiditas. La
edad de las rocas volcánicas intercaladas es de 565 Ma.  
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disuelta en el agua de mar a través de la pared del cuer-
po y filtrado pasivo del agua con nutrientes. La primera
alternativa debería ser descartada puesto que se han
encontrado formas de este tipo en sedimentos de aguas
profundas, por debajo de la zona fótica. Tal es el caso de
las frondes halladas en las turbiditas del célebre yaci-
miento de Mistaken Point de Terranova, donde sucesi-
vas capas volcaniclásticas preservaron in situ las comu-
nidades, lo que le valió el nombre de ‘Pompeya ediaca-
riana’ (Fig. 3.15). Actualmente hay consenso de que los
rangeomorfos fueron organismos fijos al sustrato, filtra-
dores o suspensívoros, que captaban tanto partículas
orgánicas como materia orgánica disuelta, en forma
similar a los cnidarios actuales como las plumas o aba-
nicos de mar (Clapham y Narbonne, 2002). La supuesta
ausencia de predadores y el modo de vida pasivo de
sus integrantes (Fig. 3.16) explican el nombre de
‘Jardín de Ediacara’ dado a estas comunidades, paran-
gonando el paradisíaco Jardín del Edén bíblico (McMe-
namin, 1986). 

Según Seilacher, la ausencia de relaciones filogené-
ticas entre las faunas ediacarianas y los organismos
que le sucedieron a principios del Cámbrico indicaría
que se trató  de un  intento fallido de la evolución cuyos
componentes fueron eliminados a fines del Proterozoi-
co. En todo caso sería más adecuado hablar de un grupo
de organismos que no dejó descendencia, pues la evolu-
ción ni acierta ni falla, simplemente ocurre. Si bien esto
es válido para las ‘frondes’, que forman gran parte de la
biota Ediacariana, hay otros organismos que podrían ser
considerados como formas ancestrales de alguno de los
grupos que van a evolucionar en forma explosiva duran-

te el inicio del Cámbrico, como los cnidarios y anélidos. 
El reconocimiento en los sedimentos de la clásica

localidad australiana de Ediacara de una variada gama
de texturas orgánicas revela que los ecosistemas edia-
carianos fueron más complejos y variados de lo que se
creía (Gehling y Droser, 2009). Estas texturas, asociadas
con los organismos de cuerpo blando que acabamos de

describir, están bien preservadas en los pla-
nos de estratificación de las areniscas. Una
de las más características es la llamada ’piel
de elefante’ (Fig. 3.17) formada por un
patrón vagamente poligonal de surcos y
aristas de probable origen microbiano, aun-
que hay otras texturas que podrían haber
sido generadas por organismos más com-
plejos (eucariotas). 

Una de las mayores incógnitas tiene que
ver con los primeros pasos de la evolución
de los animales antes de la aparición del
esqueleto. De acuerdo a los datos de los relo-
jes moleculares el origen de los metazoos se
situaría alrededor de los 660 Ma, es decir,
poco antes de los primeros registros de espí-
culas de esponjas, de trazas de organismos
bilaterales y de la fauna de Ediacara (ver
Fig. 4.24). Trabajos recientes, sin embargo,
revelaron la presencia en calizas de Canadá,
de al menos 779 Ma de antigüedad, de textu-
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Figura 3.17. Textura tipo ‘piel de elefante’ asociada con restos de
megafósiles (Dickinsonia), Flinders Range, sur de Australia (modifi-
cada de Gehling y Droser, 2009).

Figura 3.16. Reconstrucción de una comunidad bentónica del Período Ediacaria-
no donde predominan las frondes con sus petalodios desplegados. Otras han sido
representadas como formas medusoides.
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ras que serían producto de la calcificación
de tejido conectivo de esponjas  (Neuwei-
ler et al., 2009), lo que llevaría hacia atrás el
momento del origen de los metazoos. 

3.7  EL SUPERCONTINENTE RODINIA

La ubicación de los distintos conti-
nentes en un contexto paleogeográfico es
crucial para comprender la naturaleza de
las cuencas sedimentarias, la paleoceano-
grafía, los paleoclimas y la distribución
geográfica de los fósiles. Ya se remarcó la
dificultad de reconstruir los mapas del Eo
y Mesoproterozoico debido a la insufi-
ciente información paleomagnética. Los
datos paleontológicos, por otra parte, se
circunscriben al Neoproterozoico y nada
dicen sobre el extenso lapso de tiempo
precedente. Por ello, uno de los medios
para relacionar fragmentos continentales
actualmente separados entre sí es la
comparación entre las historias geológi-
cas de los cinturones orogénicos y, espe-
cialmente, la correlación de orógenos que
aparecen truncados en los márgenes conti-
nentales modernos. Las etapas de ruptura
y de convergencia pueden inferirse a
partir de las asociaciones litológicas (mar-
gen pasivo vs. margen activo), abundan-
cia de circones detríticos, tipo de volcanis-
mo y geoquímica de las rocas magmáti-
cas, entre otros datos. 

Las evidencias geológicas indican
que el margen pacífico de América del
Norte experimentó un proceso de ruptura
hacia los 770 Ma, lo que implica que antes
de ese tiempo había corteza continental
hacia el oeste del mismo. Al inicio se desa-
rrollaron cuencas intracratónicas las que
evolucionaron a sistemas de rift asociados
con volcanismo y episodios de glaciación
(~720-660 Ma) y culminaron con sedimen-
tación marina carbonática y mixta de mar-
gen pasivo a partir del Cámbrico (Yonkee
et al., 2014). Por otra parte, en el margen
opuesto del continente, el extenso orógeno colisional
Grenville fue utilizado por Hoffmann (1991) y Dalziel
(1991) para ensamblar el Este de América del Norte con
otros continentes, como Antártida, Australia e India,
los que también tienen vestigios de orógenos de edad
grenviliana (~1 Ga). Los bloques mayores que formaban
la contraparte ‘atlántica’ o ‘apalachiana’ de Norteaméri-

ca fueron el cratón Brasiliano, el cratón de Kalahari de
Sudáfrica y el cratón del Congo (África central). En el
sector norte (actual región del Ártico) se ubicaba el
cratón Báltico. La configuración resultante es un super-
continente que se denominó Rodinia utilizando la
palabra rusa rodit que significa ‘engendrar’ (Fig. 3.18). 

El ensamble de Rodinia comenzó alrededor de 1,1

El  ENSAMBLE DEL CONTINENTE DE GONDWANA

Figura 3.18. Reconstrucción tres momentos en el proceso de ensamble, amalgama y
posterior ruptura del supercontinente Rodinia. En rojo se indican los orógenos, las
líneas verdes indican zonas de subducción; en naranja las zonas de rifting (simplifi-
cado de Li et al., 2008).
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Ga y se completó hacia los 900 Ma (Fig. 3.18). Los oróge-
nos colisionales de edad Grenville marcan las líneas de
sutura de sus partes constitutivas. En ese lapso se obser-
va un máximo de circones detríticos y un mínimo de
márgenes pasivos (ver Fig. 2.7). Se han propuesto distin-
tas configuraciones de Rodinia y hay varias opiniones
acerca de cómo y cuándo ocurrió su ruptura. En la Figu-
ra 3.18C se muestra el inicio de la ruptura con el rifting
de India primero, seguido del Sur de China y de Austra-
lia/Antártida, y luego con la
separación del conjunto
Sahara-Congo-San Francis-
co (Li et al., 2008). 

La identificación del
continente que formó el
margen conjugado del oeste
de América del Norte ha
sido objeto de numerosas
especulaciones (Fig. 3.19).
En 1991 se publicaron tres
trabajos referidos a la
reconstrucción de Rodinia.
En uno de ellos, Moores
propuso que el continente
adyacente a América del
Norte fue Antártida y
llamó a su hipótesis
SWEAT, en referencia al
sudoeste de Norteamérica
(SW) y este de Antártida
(EAT). La clave de la cone-
xión entre estos dos conti-
nentes son los Montes Shac-
kleton de Antártida donde
hay complejos metamórfi-

cos de 1,76 Ga comparables a las provincias Yavapai-
Mazatzal del escudo Lauréntico (ver Fig. 2.13). Se pos-
tuló que, a su vez, el margen noroeste de América del
Norte, donde se desarrolló el orógeno Woopmay de
Canadá, de 1,9-1,8 Ga, fue adyacente con el centro-norte
de Australia. Esto llevó a concluir que estos tres conti-
nentes estuvieron unidos desde el Mesoproterozoico.
Además del modelo SWEAT, se han propuesto al menos
otras dos alternativas para resolver este encaje (Fig.
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Figura 3.20. Reconstrucciones paleogeográficas hacia fines del Mesoproterozoico (izquierda) y Neopro-
terozoico (derecha), según Cordani et al. (2003). Nótese la deriva del 'este' de Gondwana (Antártida-Aus-
tralia e India están fuera de la imagen) en dirección del 'oeste' de Gondwana (terrenos africanos y suda-
mericanos) producto del cierre progresivo del Océano Mozambique. A: Australia; AM: Amazonas; AN:
Antártida; B: Báltica; BTS: Borborema-Trans-Sahara; CG: Goiás Central; CSF: Congo-San Francisco; LA:
Luiz Alves; LP: Río de La Plata; K: Kalahari; PA: Pampia; PR: Paraná; RA: Río Apa; WA: Oeste de África.

Figura 3.19. Tres posibles configuraciones del sector de Rodinia correspondiente a Laurentia (LA) y Gondwana oriental (AN: Antártida; AU:
Australia; I: India; M: bloque Mawson) (modificado y simplificado de Wingate et al., 2002). 
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3.19). Karlstrom y otros (1999) propusieron una configu-
ración conocida como AUSWUS, en la que el continente
adyacente al suroeste de América del Norte (SWUS) es
Australia (AU), quedando Antártida situada más al sur
que en el modelo SWEAT. En este modelo, el cinturón
orogénico Grenville se continúa en Australia por los
orógenos Musgrave y Albany-Fraser, y el vacío que
queda entre ambos cinturones es llenado por el terre-
no Oaxaca (parte del sur de México), que también tiene
un basamento de edad grenvilliana. Una tercera alter-
nativa, conocida como AUSMEX, está basada en un
polo paleomagnético de 1070 Ma obtenido en el Oeste de
Australia y sugiere que el bloque Australia-Antártida
estuvo conectado con Laurentia sólo por su extremo sur
(México) y, por consiguiente, no constituyó su margen
conjugado (Wingate et al., 2002). De ser así, se abre el
interrogante acerca del (o los) fragmentos litosféricos
que estuvieron adosados al extenso margen pasivo
Lauréntico durante el Mesoproterozoico. En general, el
modelo original SWEAT es el que goza de  mayor con-
senso (Yonkee et al., 2014) 

Basados en una síntesis de las evidencias paleo-
magnéticas y geológicas Merdith et al. (2017) presenta-
ron una reconstricción de la paleogeografía global del
Neoproterozoico. Lo novedoso de este trabajo es que,
por primera vez, además de posicionar los continentes,
se modelan las placas tectónicas y sus límites. La meto-
dología incluye la cinemática de las placas en base a los
polos de rotación (polos de Euler) para cada una duran-
te el Neoproterozoico. Las reconstrucciones se realiza-
ron utilizando el software GPlates (www.gplates.org).
Los límites de placas se establecieron en base a eviden-
cias de subducción (ofiolitas, cinturones de alta presión,
magmatismo colisional), de rifting (tipo de sedimentos,
hemi-grábenes) o de margenes transformantes (zonas de
cizalla. En este modelado secuencial se han ajustado las
posiciones de algunos cratones, como Sur de China e
India. Una conclusión de este modelo cinemático es que
para el Neoproterozoico la velocidad promedio de las
placas fue de 3,8 cm/año la que difiere poco del prome-
dio de los últimos 200 Ma (Zahirovic et al., 2015).   

Un aspecto de particular importancia para la histo-
ria de Gondwana es la posición que ocuparon en el con-
texto de Rodinia los bloques continentales que formaron
parte de Gondwana occidental (América del Sur y Áfri-
ca), tales como Amazonia, Congo-San Francisco, Kala-
hari, África Oeste, Borborema-Trans Sahara, Río Apa,
Pampia y Río de la Plata. Si bien las reconstrucciones clá-
sicas muestran a Rodinia como un megacontinente com-
pacto, hay datos paleomagnéticos que sugieren una
mayor separación entre sus componentes, en especial la
existencia de un extenso Océano Brasiliano (también
llamado Océano Clymene) interpuesto entre Amazonia

y los bloques Congo-San Francisco y Río de la Plata
(Fig. 3.11, 3.20) (Cordani et al., 2003; Rapalini, 2018).
La existencia de este océano está corroborada por las
semejanzas sedimentológicas, isotópicas y paleontoló-
giocas (presencia de Cloudina) de las unidades carboná-
ticas Ediacarianas de Brasil, Paraguay, Namibia, Argen-
tina y Uruguay (Fig. 3.11).

El  ENSAMBLE DEL CONTINENTE DE GONDWANA

Figura 3.21. A: Cierre de los océanos interpuestos y amalgama de los
bloques (en amarillo) que van a conformar Gondwana W; B: Orógenos
resultantes de las colisiones; C: Ensamble definitivo de Gondwana con
la amalgama del bloque Antártida-India-Australia (en verde claro) e
inicio de la apertura del Océano Iapetus (sintetizado de Oriolo et al.,
2017). Nótese que la ‘pangea’ neoproterozoica (= Pannotia según Dal-
ziel, 1997), no habría existido o habría sido muy efímera. Los números
corresponden a distintos orógenos colisionales. 1: Orógeno NE Africa-
no; 2: Dom Feliciano; 3: Ribeira; 4: Brasiliano; 5: lineamiento Trans-
brasiliano; 6: Dahomey; 8: Mozambique. AS: Escudo Arabo-Nubio;
K: Kalahari; LA: Hoggar-Tuareg: NP: Nico Pérez; RP: Río de la Plata;
SF: San Freancisco.
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Como se mencionó antes, se estima que la ruptura
de Rodinia se inició entre los 750 y 720 Ma (Fig. 3.18).
Sin embargo, un escenario de repetidas colisiones y rup-
turas en el lapso que media entre los 1000 Ma y 750 Ma
parece más realista (Cordani et al., 2003). Por ejemplo, la
presencia de vastos diques máficos de 1,1-0,9 Ga en el
borde de los cratones de Congo y San Francisco testimo-
nia un evento temprano de ruptura que llevó a la aper-
tura del Océano Adamastor (Fig. 3.20). En Australia
(cuenca de Adelaida) y a lo largo del margen occidental
de Laurentia también se acumularon, durante la fase
que precedió la ruptura, rocas volcánicas máficas y
depósitos de sinrift, además de tilitas glaciales las que, a
su vez, son cubiertas por rocas clásticas transgresivas,
pelitas y finalmente carbonatos correspondientes a la
transición rift-drift. Esta sucesión marca el inicio de la
apertura del Océano Paleopacífico (o Protopacífico). Este
océano, a pesar de su prolongada historia de conver-
gencia de placas, nunca se cerró, como lo hizo el Océa-
no Atlántico. Esta historia ha quedado registrada en un
cinturón orogénico de más de 18.000 km de longitud que
se extendía desde Australia hasta la región Andina de
Sudamérica, denominado Orógeno Terra Australis por
Cawood (2005) (Figs. 3.21, 3.27) en alusión a la Terra Aus-
tralis Incognita, nombre con que figura Sudamérica en el
mapa elaborado por Hulsius en 1603. A diferencia de los

orógenos colisionales, Terra Australis es
un típico orógeno acrecional, caracteri-
zado por una continuada convergen-
cia de litósfera oceánica y continental
durante la cual se produjo la colisión de
microplacas exóticas y arcos insulares.
Su evolución comenzó en el Protero-
zoico Tardío, hacia los 570 Ma, y cul-
minó con el ensamble final de Pangea a
fines del Pérmico. Su historia durante
el Fanerozoico será analizada en los
capítulos siguientes.  

3.8  EL ENSAMBLE FINAL DE
GONDWANA

La reorganización de placas que se
inició con la ruptura de Rodinia condu-
jo al ensamble del continente de Gond-
wana, cuya consolidación definitiva se
produjo entre los 600 y los 520 Ma. Sin
embargo, en Brasil y África hay eviden-
cias de episodios colisionales previos
que se remontan a los 800 Ma. En un
impactante trabajo presentado en la
revista Science, Paul Hoffman (1991)
propuso que el ensamble de Gondwana

habría ocurrido por el desprendimiento y rotación en
sentido antihorario del conjunto Antártida-Australia-
India-África occidental, compensado por el cierre del
Océano de Mozambique. La sutura de esta colisión entre
los continentes del ‘este’ y del ‘oeste’ de Gondwana es el
orógeno Mozambique/Este Africano (Fig. 8C). Esta colo-
sal amalgama de bloques continentales implicó el cierre
del Océano Mozambique y también de otras cuencas
oceánicas que los separaban, incluyendo el ya mencio-
nado Océano Brasiliano (Clymene). El cierre de estas cuen-
cas está marcado por varios orógenos colisionales gene-
rados durante el ciclo orogénico Brasiliano - Panafricano.
En Sudamérica, la mayor colisión se produjo cuando
culminó el cierre del Océano Clymene que separaba el
cratón de Amazonas de los cratones Río de la Plata y
San Francisco/Congo ocurrido hacia los 630 Ma. Esta
enorme sutura interna conforma el lineamiento Trans-
brasiliano, una zona colisional que se extiende desde
el NE de Brasil hasta la región Pampeana de Argentina
(Fig. 3.22; 3.23; ver § 3.9). Simultáneamente a estos
eventos colisionales se produjo la apertura del Océano
Iapetus y el incio de la subducción del Orógeno Terra
Australis (Oriolo et al., 2017) (Fig. 3.21C). De este modo,
entre el Ediacariano y principios del Cámbrico, el mega-
continente Gondwana quedó definitivamente estruc-
turado. Recién en el Mesozoico, luego de permanecer
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Figura 3.22. Sucesión de eventos colisionales que condujeron al ensamble de Gondwana
occidental. A: previo a los 759 Ma; B: ~730 Ma (colisión del cratón Río de la Plata con el de
Congo/San Francisco); C: ~630 Ma (colisión de los restantes bloques); D: ~550 Ma (estadío
final de ensamble). 3: provincia de Borborema, extruida hacia el NE (flecha); 6: cinturón
Ribeira, extruido hacia el SO (flecha) (simplificado de Alkmim et al., 2001).
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unido por más 300 Ma, se desmembró definitivamente.
Los núcleos arqueanos y proterozoicos que lo com-
ponían están repartidos actualmente en América del
Sur, África, India peninsular, Antártida y Australia
(Ver capítulo 7 y subsiguientes).

3.9  EL MOSAICO SUDAMERICANO

Como hemos visto, la configuración geológica
actual de América del Sur es el resultado de una larga
historia de acreción de fragmentos corticales que se ini-
ció en el Arqueano, se prolongó durante todo el Protero-
zoico y continuó durante el Paleozoico y aun en tiempos
posteriores. El mapa publicado por Víctor Ramos en
1988, al igual que las versiones algo modificadas poste-
riores (Fig. 3.23) muestran con claridad este collage de

placas litosféricas de distinto tamaño y procedencia,
amalgamadas entre sí en diferentes tiempos y lugares.
Algunos de estos terrenos tienen una historia compleja,
pues están formados por núcleos que se soldaron en el
Arqueano y se acrecionaron con otros durante el Prote-
rozoico para formar áreas más extensas, como el escudo
de Amazonas (Almeida et al., 1981; Cordani et al.,
2000). Hacia el NE y el SO de este escudo hay regiones
caracterizadas por un extenso magmatismo del Protero-
zoico inferior, como las provincias de Maroní-Itacaiú-
nas, de 2,2-1,9 Ga y Ventuari-Tapajós, de 2,0-1,9 Ga (Fig.
3.25). El arco magmático Maroní-Itacaiúnas es de tipo
colisional y corresponde a la acreción de la Provincia
Amazónica Central con el cratón Oeste-Africano (Fig.
3.25). Durante este lapso ocurrió el ensamble de diver-
sos bloques Arqueanos (Gaviao, Jequié, Río Capim y
otros) en la parte norte del escudo de San Francisco. El
magmatismo del sector sudoeste de la Provincia
Amazónica Central se extiende en el tiempo hasta los 1,5
Ga, indicando un largo período de formación de corteza

El ENSAMBLE DEL CONTINENTE DE GONDWANA

Figura 3.23. El mosaico de terrenos de Sudamérica austral (según
Rapalini, 2005, basado en Ramos, 1988 y otros autores). NP: Macizo
Norpatagónico; D: Macizo de Deseado.   

Figura 3.24. Salto Ángel, Parque Nacional Canaima (sur del Estado
Bolívar, oriente de Venezuela). Las rocas que forman la caída de agua
corresponden a las areniscas rojizas del Supergrupo Roraima. 
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continental asociado a subducción. Este evento tecto-
magmático del Paleoproterozoico es referido al ciclo
orogénico Transamazónico. Hay que destacar que,
según Brito Neves (2011), el término ‘Transamazónico’
debe ser abandonado pues incluye diversos eventos
separados que abarcan los períodos Sideriano, Riaciano,
Orosiriano y Stateriano.

En el Escudo de Guayana, la Provincia Cuchivero (o
Amazonas) está caracterizada por extensos plutones de
granito, tonalita y granodiorita, así como por rocas

metavolcánicas riolíticas y dacíticas.
Este volcanismo ácido, en parte
explosivo (incluye ignimbritas y bre-
chas volcánicas) es referido al ‘com-
plejo’ Uatumã y su edad oscila entre
1,9 y 1,8 Ga. Su extensión, cercana a
los 700.000 km2, es comparable a la
de las grandes provincias magmáti-
cas modernas. Una de las unidades
más características del Escudo de Gua-
yana es el Supergrupo Roraima, for-
mado por más de 2000 m de rocas
clásticas que yacen en discordancia
sobre las rocas volcánicas del comple-
jo Uatumã y otras unidades. Sus aflo-
ramientos abarcan alrededor de
450.000 km2 y se localizan principal-
mente en el Estado Federal de Ama-
zonas de Venezuela, penetrando en
Brasil, Guayana y Suriname. El Super-
grupo Roraima yace casi horizontal y
es responsable de la característica
topografía de mesetas escarpadas o
tepuis de la región amazónica, en una
de cuyas paredes se formó el Salto
Ángel, la caída de agua más alta del
mundo (Fig. 3.24). Esta unidad está
formada por conglomerados fluviales
en la base – que contienen diamantes,
topacio y oro en pepitas – seguidos
de areniscas arcósicas, limolitas rojas
y niveles de tobas vítreas. En otros
sitios dominan las areniscas entre-
cruzadas depositadas en una plata-
forma marina somera. Se infiere que
el Supergrupo Roraima se acumuló
sobre una superficie cratónica pene-
planizada luego de la efusión del com-
plejo Uatumã. Las facies continentales
predominan en la región central del
escudo mientras que las deltaicas y
marinas someras lo hacen en la región
marginal. Las rocas piroclásticas inter-

caladas han dado una edad U-Pb muy precisa de 1873 ±
3 Ma (Período Orosiriano). Su edad, sin embargo, puede
variar según la región y es improbable que todas las
rocas referidas a Roraima sean contemporáneas. En el
cratón de San Francisco (área de Chapada Diamantina),
por ejemplo, una plataforma silicoclástica comparable
se depositó alrededor de 100 Ma después (Brito Neves,
2011).  

La reunión final de los bloques que conforman el
escudo Brasiliano ocurrió durante la ya mencionada
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Figura 3.25. Distribución de las rocas precámbricas en Sudamérica. Provincias tectónicas
del cratón de Amazonas: CA: Amazónica Central (Arqueano); MI: Maroní - Itacaiúnas
(2,2-1.9 Ga); VT: Ventuari - Tapajós (2,0 - 1,9 Ga); RNJ: Río Negro - Juruena (1,8 - 1,5 Ga); RO:
Rondonia (1,4 - 1,3 Ga); SS: Sunsás (1,0 Ga). Provincias tectónicas neoproterozoicas (en
gris): B: Borborema; M: Mantiqueira; T: Tocantins (simplificado de Cordani et al., 2000).
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orogenia Brasiliana de fines del Proterozoico. La Provin-
cia Borborema, cuyos lineamientos estructurales se
truncan ortogonalmente en el margen Atlántico actual a
la altura de Recife (Fig. 3.25), fue afectada por una fase
mayor de plegamiento a los 630 Ma y luego intruida por
granitoides tardío y postorogénicos a los 580 y 540 Ma.
La Provincia Mantiqueira, localizada al sur del cratón
de San Francisco, a la altura de Río de Janeiro-San Pablo
es, en parte, el resultado del cierre del Océano Adamastor.
Es una zona de alta complejidad tectónica que incluye
diversos fragmentos corticales alóctonos, arcos magmá-
ticos y zonas de cizalla de rumbo NE. La Provincia
Tocantins es el resultado de la colisión entre los cratones
de Amazonas y San Francisco en el Neoproterozoico. La
megasutura resultante es el lineamiento Transbrasilia-
no que se extiende hacia el sur entre los terrenos Pampia
y Río de la Plata en Argentina (Fig. 3.24). Este linea-
miento comprende el cinturón plegado de Paraguay-
Araguaia, una faja plegada y corrida de más de 1500 km
de longitud adosada al margen occidental del cratón
amazónico y vergente hacia el mismo (Figs. 3.26). Inclu-
ye rocas clásticas intensamente deformadas con meta-
morfismo de grado bajo a medio, cuerpos ultrabásicos
correspondientes a remanentes de ofiolitas y granitoides
Neoproterozoicos. Corridas tectónicamente sobre el
complejo metamórfico hay secuencias clásticas, dia-
mictitas glaciales y calizas Ediacarianas. 

3.10  EL PROTEROZOICO DE LA REGIÓN ANDINA

En las reconstrucciones de Rodinia, el oeste de
Sudamérica constituye el margen conjugado de Lau-
rentia, con quien comparte un basamento de edad Gren-
villiana (o Sunsás, si nos referimos a las rocas de esta
edad en el borde oeste del escudo Amazónico). La mayor
parte de los terrenos con basamento Grenvilliano se

acrecionaron a Gondwana a lo largo del orógeno Terra
Australis. Entre ellos, solamente dos, acreecionados en
el Paleozoico, son claramente exóticos: Cuyania (o
Precordillera) y Chilenia, los que serán analizados en
el capítulo siguiente. Los restantes son considerados
parautóctonos, es decir, se amalgamaron al cratón
Amazónico durante la orogenia Grenville/Sunsás que
dio origen a Rodinia, pero luego se separaron de Gond-
wana mediante episodios de rifting y generación de cor-
teza oceánica, para finalmente volver a colisionar con el
margen Sudamericano. Se incluyen en este grupo (de
norte a sur) los terrenos Mérida, Chibcha, Paracas,
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Figura 3.27. Localización de los terrenos alóctonos o parautóctonos
acrecionados a los largo del orógeno Terra Australis. En negro las
áreas de basamento (simplificado de Ramos, 2010).

Figura 3.26. Corte estratigráfico-estructural del cinturón Neoproterozoico Paraguay-Araguaia (basado en Ramos, 1988). Los depósitos de pla-
taforma de la faja plegada y corrida se muestran en detalle en las Figuras 3.35 y 3.36.  
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Oaxaquia, Arequipa, Antofalla, Famatina, Pampia y
Patagonia (Fig. 3.27) (Ramos, 2010). 

Los dos principales núcleos de rocas Proterozoi-
cas de la región Andina son los macizos de Arequipa y
Antofalla aflorantes a lo largo de la región costera del
sur de Perú y norte de Chile (aunque el de Antofalla
penetra en el altiplano de Bolivia y Argentina), con una
longitud total de más de 1500 km (Fig. 3.28). Otras rocas
proterozoicas afloran más al norte en los Andes colom-
bianos, donde dataciones isotópicas de rocas metamór-
ficas de alto grado dieron edades entre 1,1 y 1,2 Ga, lo
que revela la existencia de un arco magmático y una fase
de deformación de edad Grenvilliana. Estos datos indi-
can que allí hay remanentes del cinturón orogénico
colisional que se formó durante la estructuración de
Rodinia (Cordani et al., 2005). Respecto del macizo de
Arequipa, las rocas más antiguas son de edad Paleo-
proterozoica (1,8-1,9 Ga) y fueron afectadas por meta-
morfismo de alto grado en el Mesoproterozoico (~1Ga),
evento que también afectó al macizo de Antofalla. Tanto
el macizo de Arequipa como el de Antofalla fueron
intruidos por granitoides Ordovícicos (por ej. el batolito
de la Costa de Perú y norte de Chile) los que, junto con
otras rocas, fueron a su vez deformados y metamorfiza-
dos a fines del Ordovícico. 

La pregunta es: ¿Cómo se interpreta la presencia de
estas ínsulas de rocas precámbricas en plena Cordillera

de los Andes? Originalmente se sostuvo que el blo-
que Arequipa/Antofalla fue parte del escudo Brasilia-
no y sus rocas se originaron por reciclado de la anti-
gua corteza gondwánica (Dalmayrac et al., 1980). Sin
embargo, actualmente se los considera como terrenos
alóctonos, dado que el patrón de datos geocronológi-
cos de estos macizos difiere del patrón Brasiliano. Su
acreción al margen proto-Andino se habría producido
al quedar aprisionados entre los dos continentes
mayores que en ese momento se encontraban en vías
de colisión: Laurentia y Amazonia (aunque puede
haber involucrado parte de Pampia) (Fig. 3.29). Como

CAPÍTULO 3

Figura 3.29. Arriba: acreción de los terrenos Arequipa y Antofalla al
cratón Amazónico y al terreno Pampia. Abajo: evolución geodinámica
esquemática correspondiente al Mesoproterozoico y formación de
los arcos magmáticos de Arequipa y Sunsás (sobre el margen del escu-
do Amazónico) y colisión de Laurentia-Arequipa-Amazonia durante
la orogenia Sunsás (simplificado de Ramos, 2008).

Figura 3.28. Localización de las áreas de basamento metamórfico en
Perú, norte de Chile y Argentina (simplificado de Ramos, 2008).
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resultado el borde sudoeste de Amazonia, que por
entonces era un margen pasivo rellenado por más de
6500 m de depósitos continentales y deltaicos, fue defor-
mado y metamorfizado, evento conocido como orogenia
Sunsás, de edad equivalente a la orogenia Grenville de
Laurentia (Texeira et al., 2010). Este cinturón orogénico
es el más joven y más externo del cratón amazónico. Tal
como se explicó previamente, esta colisión contribuyó a
la formación de Rodinia. Al separarse Laurentia a fines
del Proterozoico, el bloque Arequipa/Antofalla perma-
neció unido al margen proto-Andino. Sin embargo,
como veremos en el punto siguiente, se infiere que hacia
el sur, en el sector correspondiente al macizo de Antofa-
lla, se abrió un brazo de mar, el Océano Puncoviscana
(Fig. 3.29, 3.33). Al comienzo se comportó como una
cuenca de rift típica, pero luego evolucionó a una cuen-
ca de antepaís a medida que se producía su cierre. El
nombre de la cuenca alude a su relleno, la Formación
Puncoviscana, una unidad estratigráfica que se extiende
desde la latitud de Tucumán en el noroeste argentino
hasta el sur de Bolivia. La Formación Puncoviscana cons-
tituye el basamento de la potente sucesión sedimenta-
ria Cambro-Ordovícica y en diversos sitios del NO de
Argentina está cubierta en discordancia por el Grupo
Mesón, de edad Cámbrica. 

La Formación Puncoviscana es una sucesión de bajo
grado metamórfico aunque intensamente deformada,
constituida por más de 2000 m de turbiditas, rocas pelá-
gicas y algunos horizontes calcáreos. En su parte inferior
tiene intercalaciones de basaltos alcalinos de tipo intra-
placa y hacia el tope hay basaltos toleíticos de carácter
oceánico (Omarini et al., 1999). La edad U-Pb SHRIMP
(en circones) de esta unidad es de 523-560 Ma y las eda-

des K-Ar y Rb-Sr reportadas por diversos autores están
dentro del rango Neoproterozoico terminal–Cámbrico.
Recientes dataciones U-Pb en circones en tufitas interca-
ladas en la Formación Puncoviscana dieron una edad
cámbrica inferior (540-535 Ma) e indican que parte de la
unidad es coetánea con el volcanismo calcoalcalino del
arco Pampeano. Sus variadas trazas fósiles también indi-
can una edad cámbrica basal aunque también incluiría
estratos del Ediacariano (Buatois y Mángano, 2003).
Escayola et al. (2011) interpretan que esta formación
comenzó a depositarse al oeste del arco magmático Pam-
peano y luego se transformó en una cuenca de foreland
sincolisional. Esto es consistente con las paleocorrientes,
la naturaleza de los sedimentos y las edades de los cir-
cones detríticos qie indican que la cuenca Puncoviscana
fue alimentada por la denudación de un orógeno situa-
do hacia el este de la misma producto de la colisión de
los terrenos Pampia y Río de la Plata, tal como se verá
en el punto siguiente. Finalmente la Formación Punco-
viscana fue incorporada a un complejo acrecional, lo que
explica su estilo de deformación y metamorfismo de
bajo grado (Fig. 3.30). 

3.11  SIGNIFICADO PALEOBIOLÓGICO DE LA
FORMACIÓN PUNCOVISCANA 

La Formación Puncoviscana es muy rica en trazas
fósiles. Una las formas más características – además de
haber sido la primera descripta – es Oldhamia (Fig. 3.31),
una pequeña traza cuya presencia llevó a Mirré y

El  ENSAMBLE DEL CONTINENTE DE GONDWANA

Figura 3.30. Pliegues isoclinales recumbentes en la Formación Punco-
viscana deformando el clivaje de una fase previa. Quebrada de
Humahuaca, Provincia de Jujuy (de Escayola et al., 2011).  

Figura 3.31. Oldhamia flabellata, traza fósil de la Formación Punco-
viscana (de Mángano y Buatois, 2007). 
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Aceñolaza (1972) a referir a esta unidad al Cámbrico
Inferior y no al Proterozoico, como se la consideraba
hasta entonces. Actualmente se conoce un variado elen-
co de trazas formado por más de veinte icnogéneros
cuyas asociaciones son de gran interés paleoecológico,
paleoambiental y evolutivo (Buatois y Mángano, 2003;
2007). La icnofauna incluye pistas de ‘pastoreo‘ de orga-
nismos vermiformes (Helminthopsis, Nereites), estructu-
ras de alimentación (Oldhamia, Treptichnus), huellas de
locomoción producidas por artrópodos (Dimorphichnus,
Diplichnites) y estructuras de habitación (Palaeophycus).
Si bien la icnofauna de la Formación Puncoviscana ha
sido referida a la icnofacies de Nereites, la ausencia de
estructuras de cultivo (conocidas como grafoglíptidos)
y la abundancia de trazas de artrópodos indica una
transición hacia la icnofacies de Cruziana. 

Respecto del ambiente sedimentario, Jezek (1990) la
refirió a abanicos submarinos formados entre 200 y 2000
m de profundidad, con desarrollo de facies de lóbulos
turbidíticos y de canales alternando con sedimentación
hemipelágica. No obstante, hay evidencias sedimentoló-
gicas (ripples de interferencia, microóndulas, trenes de
ondulitas con variable orientación en planos de estrati-
ficación contiguos) que sugieren intervalos de aguas
más someras, posiblemente deltaicos. Estos niveles son
portadores de la asociación de Nereites, mientras que la
asociación de Oldhamia está presente en facies de aguas
más profundas. 

Esta aparente anomalía del clásico esquema icno-
facial de Seilacher, según el cual la icnofacies de Nereites
está confinada a aguas profundas, es explicable en el
contexto de la paleoecología evolutiva. Hay que tener en
cuenta que la transición del Neoproterozoico al Cámbri-
co es un momento crucial en la evolución pues en ese
breve lapso se diversificaron casi todos los grupos
mayores de organismos bentónicos. Este evento biótico
es conocido como la explosión evolutiva cámbrica y será
analizado en el próximo capítulo. En el Ediacariano, los
fondos marinos fueron colonizados por cianobacterias,
las que formaban una cobertura que fijaba y estabiliza-
ba el sustrato (los llamados tapices o tapetes) reflejada
a través de texturas orgánicas como la ‘piel de elefante’
(Fig. 3.17) y las superficies corrugadas (wrinkle marks).
Hay trazas tipo Oldhamia que están asociadas con tapi-
ces microbianos que habrían sido generadas por orga-
nismos minadores que elaboraban galerías de alimen-
tación debajo de los mismos (Buatois y Mángano, 2003).
Con la irrupción de los organismos bioturbadores de
sedimento a principios del Cámbrico los tapices bacte-
rianos ya no pudieron formarse, al menos en aguas
someras. Entonces, los fondos marinos fueron coloniza-
dos por comunidades mucho más complejas que gene-
raron trazas tridimensionales que removieron y oxige-

naron el sustrato. Este cambio en la icnología de los
fondos marinos se conoce como la revolución agronómica
(Seilacher, 1999).

3.12. LOS TERRENOS PAMPIA Y RÍO DE LA PLATA

La historia geológica de las Sierras Pampeamas
dela región central de Argentina estuvo regida por la
interacción de los terrenos Río de La Plata, al este, y
Pampia (o Pampeano), al oeste. Ambos bloques estuvie-
ron separados por el Océano Puncoviscana. El terreno
Río de la Plata incluye diversos núcleos de edad Paleo-
proterozoica (Tacuarembó, Nico Pérez y Piedra Alta en
Uruguay, Tandilia en Argentina), afectados sólo en su
periferia por la orogenia Brasiliana (Dalla Salda et al.,
2005) (Fig. 3.32). En general, están compuestos por gnei-
ses, anfibolitas, migmatitas y rocas granitoides cuyas
edades varían entre 2 y 2,2 Ga. Esta edad transamazóni-
ca es distintiva del basamento del terreno Río de la Plata.
El reciente reporte de edades Paleoproterozoicas (2,09-
2,19 Ga) en rocas del subsuelo de la cuenca Chacopara-
nense (cuyo relleno es Paleozoico y Mesozoico) permitió
reubicar el límite del terreno Río de la Plata cerca de 600
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Figura 3.32. Afloramientos de rocas del basamento del cratón de Río
de la Plata en el Sistema de Tandilia, Isla Martín García y terreno
Piedra Alta (en gris) y extensión probable en subsuelo (de Dalla Salda
et al., 2005).
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km al norte de los clásicos afloramientos de la provincia
de Buenos Aires y Uruguay (Rapela et al., 2007). 

En el Sistema de Tandilia se identificaron rocas de
edad paleoproterozoica (2,6 Ga) (Pankhurst et al., 2003),
aunque las más antiguas corresponden a rocas verdes de
3,1-3,4 Ga expuestas en el terreno Nico Pérez. El hecho
de que este último no haya sido afectado por el evento
transamazónico sugiere fuertemente que el cratón Río
de la Plata es un collage de terrenos alóctonos. 

El terreno Pampeano o Pampia, reconocido por
Ramos en 1988, incluye las Sierras Pampeanas situadas
al este del Sistema de Famatina (terreno Famatina), tales
como las sierras de Velazco, Ambato, Ancasti, Chepes,
San Luis y Córdoba-Comechingones. Estas últimas han
sido consideradas como una unidad geológica separada
(terreno Córdoba) dado que se interpretan como la zona
de sutura entre los terrenos Pampia y Río de La Plata
(ver Fig. 4.58). 

La existencia de litósfera oceánica entre ambos
bloques se infiere por la ocurrencia en las Sierras de
Córdoba de cuerpos discontinuos de rocas máficas y
ultramáficas con signatura geoquímica tipo MORB
(dorsal mesoceánica) interpretadas como remanentes de
ofiolitas, y granitoides calcoalcalinos relacionados con
subducción. Kraemer et al. (1995) y Escayola et al. (1996)
propusieron un modelo de evolución tectónica que se
inicia con la separación de los bloques Pampia y Río de
La Plata, la generación de corteza oceánica entre ambos
y luego la depositación de carbonatos, pelitas y cuarcitas
sobre los márgenes pasivos. Al comenzar la subducción
debajo del cratón del Río de La Plata, sobre éste se desa-
rrolló un arco magmático y por detrás del mismo una
zona de extensión y adelgazamiento cortical. Esto expli-
caría la faja ultrabásica de posición más oriental locali-
zada a lo largo de las Sierras Chicas de Córdoba. Según
este modelo, la colisión entre ambos terrenos se produjo
hacia los 0,75 Ga y determinó la deformación intensa de
las secuencias de margen pasivo, el desarrollo de una
faja plegada y corrida con vergencia hacia el oeste y el
cierre de la cuenca de trasarco. La faja occidental de ofio-
litas desmembradas marca la zona de sutura. Final-
mente, una reactivación tectónica hacia los 0,6-0,55 Ga
produjo fracturación y acortamiento cortical, exhuman-
do rocas con metamorfismo de alto grado (gneises gra-
natíferos y cordieríticos) que yacían a más de 15 km de
profundidad. Estos bloques fallados están limitados por
fajas de cizalla. En el frente de la faja plegada y corrida
se desarrolló una cuenca de antepaís periférico (la lla-
mada ‘antefosa Puncoviscana’) la que, por su edad e his-
toria geológica, es correlacionada por estos autores con
el cinturón plegado de Paraguay-Araguaia de Brasil y
representaría la continuación al sur del lineamiento
Transbrasiliano. 

Dataciones geocronológicas posteriores permitie-
ron corregir las edades de ruptura, convergencia y coli-
sión (Rapela et al., 1998). En los granitoides calcoalcali-
nos de las Sierras de Córdoba estos autores obtuvieron
numerosas edades U-Pb y Rb-Sr de ~530 Ma, es decir,
Cámbrico Inferior, por lo que este evento orogénico se
corresponde con la orogenia Pampeana definida para
el Noroeste de Argentina por Aceñolaza y otros en 1990
(ver Capítulo 4). Las evidencias más recientes indican
que los cratones de Amazonas, Arequipa-Antofalla y
Sierras Pampeanas Occidentales (Sierras de Umango,
Maz, Pie de Palo) tienen en común edades isotópicas de
~1,0-1,1 Ga, equivalentes a la orogenia Grenvilliana, por
lo que serían fragmentos de origen Lauréntico despren-
didos durante la ruptura de Rodinia hacia los 780-750
Ma. Este conjunto de terrenos colisionó en forma obli-
cua con el cratón del Río de la Plata en el Neoprotero-
zoico/Cámbrico basal, cerrando así la cuenca del Océa-
no Puncoviscana. La sutura resultante de esta colisión es
el extenso orógeno Pampeano (Fig. 3.33). Este se con-
tinúa en África del Sur en el cinturón de Saldania que
bordea el cratón de Kalahari (Rapela et al., 2007). Nóte-
se que en esta segunda interpretación, al corregirse los
tiempos, la Formación Puncoviscana no es posterior
sino anterior a la colisión y, por lo tanto, sería equiva-
lente en edad a los mármoles, metareniscas y metapeli-
tas de las Sierras de Córdoba. De acuerdo a este mode-
lo, los sedimentos se acumularon inicialmente en una
cuenca de antearco próxima a una zona de subducción,
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Figura 3.33. Modelo geodinámico mostrando la acreción oblicua entre
Arequipa-Antofalla (AA) y las Sierras Pampeanas Occidentales (Oro-
genia Pampeana). AM: Amazonia; AN: Antártida; DF-G: Orógeno
Dom Feliciano-Gariep; EAAO: Orógeno de Antártida y África Orien-
tal; K: Cratón de Kalahari; RPC: Cratón Río de la Plata. WSP: Sierras
Pampeanas Occidentales (simplificado de Rapela et al., 2007).



120

la que finalmente se deformó y metamorfizó durante la
orogenia Pampeana. Una explicación algo diferente es
la que planteó Ramos (2008), según la cual la cuenca

Puncoviscana se inició como un sistema de rift al sepa-
rarse ‘en tijera’ el terreno de Antofalla hacia los 650-
600 Ma. Al converger nuevamente los bloques, evolu-
cionó a una cuenca de antepaís periférico y, finalmente,
fue deformada hacia los 540-530 Ma durante la oroge-
nia Pampeana (Fig. 3.34). Un esquema comparable fue
presentado por Escayola et al. (2011), quienes vincula-
ron la apertura del Iapetus con el rifting que separó el
terreno Arequipa/Antofalla de Laurentia. Esta expan-
sión cortical fue compensada por el desarrollo de una
zona de subducción a lo largo del margen protoandino
que fue responsable del cierre del océano Puncovisca-
na a fines del Ediacariano y comienzos del Cámbrico.
Luego de esta colisión, la subducción migró hacia el
oeste, dando inicio a partir del Cámbrico Tardío al ciclo
orogénico Famatiniano, de edad esencialmente Ordoví-
cica, como se verá en el capítulo siguiente.

3.13  EL EDIACARIANO EN LA REGIÓN CRATÓNICA
DE SUDAMÉRICA Y SUDÁFRICA

Con las rocas del Neoproterozoico terminal culmi-
na la larga y compleja historia del Proterozoico y se ini-
cia la transición hacia el Eón Fanerozoico, por lo que se
trata de un intervalo de tiempo particularmente intere-
sante. Si a esto le sumamos su bajo grado metamórfico,
la buena preservación de las estructuras sedimentarias y
la presencia de restos fósiles de organismos complejos,
se comprende por qué estas rocas han sido objeto de tan-
tos estudios estratigráficos, geoquímicos, paleoclimáti-

cos y paleontológicos. 
En Sudamérica rocas

de esta edad están distri-
buidas a lo largo del borde
sudeste del escudo de Ama-
zonas eb Brasil, Paraguay y
Bolivia y forman la cobertu-
ra del cratón Río de la Plata,
tanto en Uruguay (terreno
Nico Pérez) como en la pro-
vincia de Buenos Aires (Sis-
tema de Tandilia).  Como ya
se remarcó, rocas del Neo-
proterozoico afloran en la
faja plegada de Paraguay-
Araguaia, extendida por
1500 km a lo largo del borde
sudeste del escudo de Ama-
zonas (Figs. 3.25, 3.26). Tam-
bién están presentes en la
faja plegada de Chiquitos-
Tucavaca, localizada al sur
del escudo de Amazonas, en
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Figura 3.35. Afloramientos de la faja plegada y corrida de Paraguay en el área de Cuiabá, sudoeste de
Brasil y columna estratigráfica general del Neoproterozoico (modificado de Alvarenga y Trompette, 1992). 

Figura 3.34. Corte esquemático de la colisión de los terrenos Río de
La Plata y Pampia y generación del orógeno Pampeano (simplificado
de Leal et al., 2003).
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territorio boliviano, y en la localidad de Corumbá, en el
Estado de Mato Grosso, Brasil, prolongándose en la Sie-
rra de Bodoquena (Fig. 3.36). En la región de Cuiabá,
perteneciente a la faja plegada de Paraguay, se han reco-
nocido tres unidades litoestratigráficas. La unidad basal
(Grupo Cuiabá) está formada por depósitos glacimari-
nos referidos a la glaciación Marinoana (c. 635 Ma), aso-
ciados a areniscas y pelitas. La unidad intermedia está
formada por calizas del Ediacariano tardío (Formación
Ararás). Por arriba de las calizas hay niveles de diamic-
titas glaciales que corresponderían al evento de glacia-
ción más joven (Gaskiers, ~ 580 Ma). La sucesión culmi-
na con el Grupo Alto Paraguay, compuesto por arenis-
cas, limolitas rojizas y arcosas datadas por Rb-Sr en 569
± 20 Ma (Alvarenga y Trompette, 1992; Alvarenga et al.,
2007; Boggiani y Coimbra, 1998). 

En el NE de Paraguay, cerca de las márgenes del
Río Paraguay, aflora una sucesión de 400 m de espesor
de carbonatos (el Grupo Itapucumí) que yace en discor-
dancia sobre el basamento Paleoproterozoico del Bloque

Río Apa. Las facies carbonáticas de la Formación Taga-
tiyá se depositaron en ambientes perimareales evaporí-
ticos someros. Su interés radica en que contiene depósi-
tos bioclásticos formados por esqueletos de Cloudina y
Namacalathus en estrecha asociación con trombolitos y
matas microbianas sobre las cuales formaban agregados,
los que pueden ser considerados como las primeras
estructuras arrecifales (los arqueociátidos aparecieron
20 Ma después) (Warren et al., 2017). 

La región brasileña de Corumbá-Urucum y su con-
tinuación en la faja de Mutún-Tucavaca en territorio
boliviano, ha sido ampliamente investigada por sus
ricas menas de hierro y manganeso. Esta sucesión sedi-
mentaria yace subhorizontal, discordante sobre basa-
mento metamórfico del Mesoproterozoico. Se inicia con
el Grupo Jacadigo, formado por conglomerados polimíc-
ticos y arcosas ricas en manganeso y culmina con capas
de hierro finamente bandeadas (BIF) (Fig. 3.36). Sobre
el Grupo Jacadigo yace en discordancia el Grupo
Corumbá, expuesto en los alrededores de la ciudad de
Corumbá y en la Sierra de Bodoquena (Fig. 3.37)
donde  comienza con un conglomerado basal, continúa
con 300 m de calizas dolomíticas, brechas calcáreas y
estromatolitos (Formación Bocaina) y culmina con peli-
tas alterantes con calizas bituminosas. Las calizas con-
tienen estructuras algales, acritarcas, cianobacterias,
Corumbella (un probable conularido) y Cloudina, el fósil
típico del Ediacariano (Fig. 3.9). En el cratón de San
Francisco también afloran carbonatos ediacarianos con
Cloudina (Grupo Bambuí) por arriba de diamictitas
(Formación Jequitaí) correspondientes a la la glaciación
Marinoana. Estas rocas de Brasil se correlacionan con las
que afloran en la región del Chapare en Cochabamba,
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Figura 3.36. Sucesión
estratigráfica del Neo-
paleozoico en la región
de Corumbá (Sierra de
Bodoquena), cerca del
límite entre Brasil y
Bolivia.

Figura 3.37. Calizas del la Formación Tamengo (Grupo Corumbá) en
la cantera Corcal, Estado de Matto Grosso do Sul, Brasil (de Adorno et
al., 2017). 
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Bolivia, referidas al Grupo Limbo (Brockmann et al.,
1972), constituido por evaporitas, calizas y dolomías
(Formación Putintiri) seguidas de fangolitas silíceas ver-
dosas que culminan con diamictitas y conglomerados
(Formación Avispas). También hay rocas equivalentes
en las Sierras Chiquitanas, localizadas en el borde sur
del escudo Brasiliano, donde la Formación Murciélago
está formada por calizas estromatolíticas y calizas con
Curumbella.

Hay consenso en que estos depósitos de Bolivia y
Brasil se depositaron en un contexto tectónico extensio-
nal y se ha sugerido que esta configuración de rift
estaría relacionada con la disgregación de Pannotia
(Boggiani y Coimbra, 1998). También se ha propuesto
que estos rifts se desarrollaron sobre un punto caliente
que originó un punto triple. Los tres brazos del sistema
de rift corresponden a la cuenca de Paraguay al norte, la
cuenca de Corumbá al sur y la cuenca (o aulacógeno) de
Chiquitos/Tucavaca al Oeste (Jones, 1985). En ese marco,
los sedimentos de abanicos aluviales de la parte inferior
del Grupo Jacadigo representarían el relleno de grábe-
nes o hemigrábenes y las diamictitas glaciales que le
suceden reflejan el englazamiento ocurrido durante la
glaciación Marinoana (ver § 3.14). La subsiguiente acu-
mulación de hierro bandeado (Formación Banda Alta)
sugiere una topografía plana y aguas relativamente pro-
fundas, posiblemente lagos con la superficie congelada
en los que tuvo lugar la precipitación química. El Grupo
Corumbá reflejaría una reactivación del sistema de rift
durante la cual los depósitos calcáreos no sólo cubrie-
ron los depósitos ferríferos preservados en los grábenes
sino que se expandieron más allá de los límites de la
cuenca, solapando el basamento erosionado (Fig. 3.35).
Este segundo ciclo sedimentario corresponde al desarro-
llo de una rampa carbonática que se fue profundizan-
do gradualmente en un marco de estabilidad tectónica. 

La sedimentación neoproterozoica en el cratón de
San Francisco (Grupo Babuí) rellenó un sistema de grá-
benes desarrollados en el basamento asociados a una
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Figura 3.39. Columna estratigráfica del Grupo Arroyo del Soldado. La
secuencia tiene alrededor de 5000 m de espesor. El límite Ediacaria-
no/Cámbrico se localiza dentro de la Formación Cerro San Francisco
(simplificado de Gaucher et al., 2004). 

Figura 3.38. Domamiento periférico
del basamento en el cratón de San
Francisco y subsidencia flexural con
formación de grábenes. El relleno
corresponde a los sedimentos mari-
nos neoproterozoicos del Grupo
Bambuí (simplificado y modificado
de Reis et al., 2017). 
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cuenca de antepaís. Los grábenes fueron resultado del
colapso de un domamiento (forebulge uplift) producido
por la carga tectónica del orógeno Brasiliano situado
hacia el Oeste (Fig. 3.38).   

En Uruguay, el Neoproterozoico está representa-
do por el Grupo Arroyo del Soldado, una sucesión de
cerca de 5000 m de espesor que yace sobre el basamento
Arqueano o Mesoproterozoico del cratón Río de la Plata
(Gaucher et al., 2003, 2005a) (Fig. 3.39). Este grupo es
notable por sus extensos y potentes depósitos carboná-
ticos. El intervalo pelítico/carbonático inferior (Forma-
ción Polanco y parte inferior de la Formación Cerro
Espuelitas) son de indudable edad ediacariana por la

presencia de Cloudina y acritar-
cas (Balvinella). Estos niveles se
correlacionan con los que infra-
yacen la diamictita más joven
en Namibia (Formación Nume-
es) referida a la Glaciación Gas-
kiers (~580 Ma) (Gaucher et al.,
2005b). La parte superior del
Grupo Arroyo del Soldado
(Formación Cerro Victoria) está
constituida por más de 400
metros de calizas estromatolíti-
cas con algunas capas de micri-
ta, chert, evaporitas y calizas
oolíticas, indicando un ambien-

te marino submareal a supramareal. La mitad superior de
esta formación ya es posiblemente de edad Cámbrica.  

En la provincia de Buenos Aires rocas del Neopro-
terozoico afloran en el Sistema de Tandilia y son referi-
das al Grupo Sierras Bayas (Fig. 3.40). Yacen sobre basa-
mento de edad arqueana formando una cubierta relati-
vamente delgada en comparación con otras áreas (~250
m). La sucesión se inicia con areniscas arcósicas y con-
glomerados seguidos por un primer intervalo carboná-
tico formado por dolomías estromatolíticas. Hacia arri-
ba sigue una secuencia granodecreciente de cuarcitas
que culminan con pelitas con acritarcas. Las areniscas
indican un ambiente marino influenciado por mareas.
La sucesión continúa con cerca de 40 m de calizas que
gradan a mudstones negros laminados que se explotan
comercialmente para la fabricación de cemento y cal,
entre otros productos (Formación Loma Negra). Sobre
ella, yace en discordancia una sucesión heterolítica
referida a la Formación Cerro Negro, cuyas acritarcas
indican que es correlativa del Grupo Arroyo del Solda-
do de Uruguay, si bien no se descarta que, en parte,
pueda ser Cámbrica. En cambio, las calizas de la For-
mación Loma Negra contienen Cloudina y serían equi-
valentes de las calizas del Grupo Corumbá de Brasil, la
Formación Polanco de Uruguay, la Formación Putintiri
de Bolivia y la Formación Tagatiyá de Paraguay. Esto
indica que durante el Proterozoico terminal el cratón Río
de la Plata fue cubierto por una vasta plataforma car-

El  ENSAMBLE DEL CONTINENTE DE GONDWANA

Figura 3.40. Columna estra-
tigráfica del Grupo Sierras
Bayas y de la Formación
Cerro Negro en el Sistema
de Tandilia (modi ficado de
Gaucher et al., 2005).

Figura 3.41. Arriba: depositación del Grupo Nama en una cuenca de antepaís. Los sedimentos provie-
nen del oeste (arco magmático y cinturón Gariep) y del norte (cinturón Damara, no mostrado en la figu-
ra). Sobre el margen del terreno Río de la Plata se depositaron las calizas del Grupo Arroyo del Solda-
do. Abajo: cierre del Océano Brasílides en el Cámbrico Inferior y acumulación de la parte superior del
Grupo Nama. Nótese el cinturón plegado Gariep hacia el Oeste (simplificado de Blanco et al., 2011).



124

CAPÍTULO 3

bonática en un marco de quietud tectónica y de clima
cálido (Gaucher et al., 2005a).

El Grupo Nama, aflorante en el centro y sur de
Namibia (Fig. 3.41, 3.42), representa el relleno de una
cuenca de antepaís por materiales provenientes de la
erosión del orógeno de Damara, generado por la coli-
sión de los cratones de Kalahari y del Congo. De acuer-
do con los datos paleontológicos e isotópicos, la
mayor parte del Grupo Nama es de edad Ediacariana.
Sus depósitos están relativamente poco deformados y
constituyen uno de los mejores registros para el estudio
del Neoproterozoico terminal. Tanto al norte como al
sur de la cuenca se desarrollaron plataformas carbonáti-
cas (Subgrupo Kuibis) en las que hay numerosos hori-
zontes arrecifales compuestos por trombolitos y estro-
matolitos. Estas estructuras microbialíticas están íntima-
mente asociadas con algas y metazoos calcificados del
tipo de Cloudina, los que habrían colonizado las depre-
siones entre matas de cianobacterias (Grotzinger et al.,
2005). Hacia arriba, la sedimentación es clástica y con-
siste en pelitas finamente laminadas que son interpreta-
das como biolaminitas, es decir, láminas silicoclásticas
originadas por la interacción entre las matas microbia-
nas y el sedimento. Estos depósitos se formaron en un
ambiente intermareal de baja energía, probablemente
detrás de una barrera arenosa. Las areniscas intercaladas
entre las capas biolaminadas son producto de tormentas
o constituyen el relleno de canales mareales. La abun-
dancia de tapices microbianos es un fenómeno general
en el Neoproterozoico y obedecería a la ausencia de pre-
dadores (Bouougri y Porada, 2007). La parte superior del
Grupo Nama ya es de edad Cámbrica por la presencia
de la traza Treptichnus (Germs et al., 2009). 

Finalmente, hay que mencionar que en el cinturón
orogénico Saldania de África del Sur afloran más de
3000 m de rocas Neoproterozoicas. Ya vimos que este
cinturón bordea el cratón de Kalahari hacia el E y SE y
es parte del orógeno Panafricano. Allí, la mitad inferior
del Grupo Congo Caves está formada por calizas y peli-
tas y la parte superior por turbiditas. La asociación de
palinomorfos es típica del Ediacariano tardío, lo que
está de acuerdo con la edad isotópica Pb-Pb de 553 Ma
obtenida en las calizas. El contenido micropaleontológi-
co es muy similar al de los grupos Arroyo del Soldado
de Uruguay, Corumbá de Brasil y Nama de Sudáfrica
(Gaucher y Germs, 2003).

3.14  LAS GLACIACIONES GLOBALES DEL
NEOPROTEROZOICO 

Como vimos al comienzo, en Australia, Sudáfrica,
Escandinavia y América del Norte hay evidencias de
rocas de origen glacial en el Proterozoico inferior, entre
los 2,45 y 2,20 Ga. Este evento suele ser referido a la gla-
ciación Huroniana debido a su registro en el Super-
grupo Huroniano del escudo Canadiense. Allí, la For-
mación Gowganda, de algunas centenas de metros de
espesor, incluye varios niveles de diamictitas y arcilitas
laminadas con dropstones interpretadas como varves.
Curiosamente, en muchas localidades los sedimentos
glaciales forman parte de sucesiones de rift que yacen en
discordancia sobre rocas ígneas (derrames basálticos,
diques de gabro) ligadas a procesos de ruptura conti-
nental. Se ha especulado que esta glaciación se desenca-
denó debido a una disminución del CO2 atmosférico que
fue capturado durante la intensa meteorización de los

Figura 3.42. Izquierda: distribución geográfica del Grupo Nama en Namibia y columna estratigráfica generalizada (modificado de Bouougri y
Porada, 2007). Derecha: afloramiento del Grupo Nama en el sur de Namibia, África del Sur.
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basaltos en un clima tropical (Melezhik, 2006). Sin
embargo, se considera que el principal factor de refrige-
ración pudo haber sido la remoción del CH4 atmosférico
(un poderoso gas invernadero), oxidado por acción del
creciente aporte de O2 de origen biológico (fotosintéti-
co). Esto habría conducido a una suerte de englaza-
miento similar al que se registró en el Neoproterozoi-
co, aunque los registros son demasiado escasos como
para afirmar que haya tenido alcance global (Kasting,
2004; Kopp et al., 2005). 

En el Neoproterozoico, en cambio, las evidencias de
glaciación son mucho más contundentes. Brian Harland,
de la Universidad de Cambridge, advirtió en 1964 que
en todos los continentes hay registros de sedimentación
glacial cuyas edades están comprendidas entre los 750
y 580 Ma y postuló que en esa época hubo una ‘gran
glaciación infracámbrica’ (Harland y Rudwick, 1964).
Actualmente, se sabe que hubo al menos tres eventos de
glaciación separados, aunque algunos proponen hasta

seis (Stern et al., 2006). El más antiguo ocurrió en el
lapso 740-700 Ma y corresponde al evento glacial Stur-
tiano, bien representado en Australia. Un evento apa-
rentemente anterior fue identificado en el NE de Áfri-
ca y Arabia, donde se detectaron diamictitas de ~770-735
Ma que han sido referidas a la Glaciación Kaigas (Fig.
3.43). El segundo episodio se desarrolló alrededor de los
635 Ma y se lo refiere a la Glaciación Marinoana. Por la
cantidad de registros, esta fue la glaciación más extensa
de todas. Las dataciones radioisotópicas de las diamicti-
tas marinoanas son dispares: en Namibia, por ejemplo,
dieron una edad de 635 Ma (Hoffmann et al., 2004),
mientras que en Tasmania se obtuvo una edad más
joven, por lo que puede tratarse de dos eventos separa-
dos o uno con varios estadios de avance y retroceso del
hielo (Calver et al., 2004). En Noruega hay dos horizon-
tes principales de tilitas, denominados Varanger inferior
y superior, separados por carbonatos y pelitas, los que
podrían ser, en parte, equivalentes de las glaciaciones
Sturtiana y Marinoana, pero las dataciones disponibles
no son concluyentes. El último enfriamiento es referido
a la Glaciación Gaskiers y la localidad tipo de estas
diamictitas está en Terranova (Canadá) pero tiene equi-
valentes en China, Tasmania, Australia y Noruega. Su
edad en Terraova esta acotada entre 583,7 Ma y 582,1 Ma
(Schmitz, 2012). La correlación precisa de estos eventos
glaciales es difícil por la escasez de elementos bioestra-
tigráficos y de dataciones absolutas. Actualmente, las
excursiones de los isótopos del carbono y oxígeno son
los criterios de correlación más utilizados (ver § 3.15). Lo
cierto es que, hasta tanto no se logren datar adecuada-
mente los horizontes glacigénicos de los diferentes con-
tinentes, no se podrá definir el número de glaciaciones
del Neoproterozoico, aunque todo parece indicar que en
el Período Criogeniano (denominado así por su asocia-
ción con rocas de origen glacial a escala global) hubo al
menos tres eventos mayores. La glaciación Gaskiers, la
cuarta, queda comprendida dentro del Período Ediaca-
riano (Fig. 3.52).

Las secuencias glaciales neoproterozoicas presen-
tan pavimentos estriados, clastos facetados y diversos
tipos de sedimentos glacigénicos continentales (subgla-
ciales, glacifluviales, glacilacustres) y marinos (Fig. 3.44).
Estos últimos se intercalan e interdigitan con las dia-
mictitas e incluyen una gran diversidad de facies gene-
radas en ambientes litorales afectados por tormentas
(Fig. 3.44 D), llanuras de marea influenciadas por glacia-
res (Fig. 3.44 E), glacioturbiditas, flujos de detritos origi-
nados en zonas de fuerte gradiente e influjo de sedi-
mentos, y sedimentos glacimarinos de plataforma distal,
entre otros (Le Heron et al., 2011). Esta alternancia comple-
ja de facies glacigénicas continentales y marinas, suma-
da a la presencia de varias superficies de erosión glacia-
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Figura 3.43. Curva de variación del C13 en el Proterozoico y Fanero-
zoico. En gris: intervalo abarcado por las glaciaciones Neoproterozoi-
cas. Nótese que durante ese lapso hubo marcadas fluctuaciones en las
proporciones isotópicas del carbono y que la mayoría de los eventos
glaciales están precedidos por excursiones negativas, recobrando los
valores positivos al finalizar cada glaciación (simplificado de Stern et
al., 2006).    
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ria, revela una sucesión de ascensos y descensos del nivel
del mar de carácter glacioeustático similares a los que
ocurrieron en las glaciaciones del Fanerozoico. 

Las glaciaciones neoproterozoicas plantean dos
paradojas y cualquier hipótesis acerca de su origen
debe dar cuenta de ellas. La primera es que hubo depó-
sitos glacigénicos en los trópicos. La glaciación Marino-
ana de Australia del Sur, por ejemplo, tuvo lugar a una
paleolatitud no mayor de 7°, de acuerdo a datos paleo-
magnéticos muy precisos (Le Heron et al., 2011). Pero lo
más sorprendente es que allí las tilitas de la Formación
Elatina están asociadas con depósitos glacimarinos en
los que se han preservado magníficas ritmitas mareales
(Fig. 3.44 E) (Williams, 1998), lo que indica que los gla-
ciares estaban situados a nivel del mar (recordemos que
en los trópicos actuales las zonas englazadas se locali-
zan por arriba de los 5000 m de altitud, y bajan a 4000
m durante los períodos glaciales). En Brasil, las dolo-
mitas que yacen sobre las diamictitas de la Formación

Puga (Fig. 3.36) dieron una paleolatitud del orden de
22°. Una de las secciones más estudiadas por su especta-
cularidad está en el Norte de Namibia (Figs. 3.47, 3.50)
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Figura 3.45. Reconstrucción artística de la Tierra en el estado climáti-
co de snowball. Si bien la capa de hielo cubre casi todo el planeta, hay
pequeñas áreas oceánicas libres de hielo. 

Figura 3.44. Registro sedimentario de las glaciaciones del Neoproterozoico. A: diamictita Smalfjord sobre un pavimento estriado, norte de
Noruega (foto de G.P. Haslverson) (de Hoffman y Schrag, 2002);  B: Tilita Sturt (de allí proviene el nombre de Sturtiano) en el cinturón plegado
de Adelaida, sur de Australia (los clastos angulosos son de caliza) (de Le Heron et al., 2011); C: bloque facetado y estriado en la diamictita Jbé-
liat de Mauritania (de Hoffman y Schrag, 2002); D: capas amalgamadas con estratificación hummocky en la Formación Wilyerpa en la sucesión
glacigénica del Sturtiano, sur de Australia (de Le Heron et al., 2011); E: ritmitas mareales en la Formación Elatina en la secuencia glacigénica del
Marinoano del sur de Australia. Las capas son diurnas y están formadas por limo claro y una cubierta pelítica oscura. Cada ciclo está formado
por 14 capas que representan un ciclo completo de marea muerta/marea viva. Los intervalos con capas más delgadas corresponden a la fase de
marea muerta (de Williams, 1998); F: hierro bandeado en rocas neoproterozoicas de Egipto. Las capas de color rojizo son ferríferas y las de color
amarillento son silíceas (de Basta et al., 2011).  
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donde las diamictitas yacen
sobre una plataforma carbonáti-
ca formada por 3000 m de calizas
puras. Esta plataforma, de acuer-
do a datos paleomagnéticos pre-
liminares, se habría desarrollado
en la zona subtropical, con su parte
externa (aguas abiertas) orienta-
da hacia el ecuador. Este evento
glacial ha sido datado en 635 Ma,
o sea que se correlaciona con la
glaciación Marinoana.

George Williams postuló en
1975 que la existencia de glacia-
res en las zonas ecuatoriales sería
factible si la inclinación de eje de
la Tierra respecto del plano orbi-
tal alrededor del Sol fuera de 54°
o más, en vez de los 22-24° actua-
les, pues en esa situación los polos
recibirían más calor que los trópi-
cos. El principal argumento en contra de esta hipóte-
sis es que no hay mecanismos aceptables del punto de
vista de la dinámica planetaria que puedan explicar
esta variación tan marcada en la inclinación del eje de
rotación terrestre dado que la Tierra y la Luna forman
un sistema acoplado. 

Las evidencias de glaciación en 22 paleocontinentes,
tanto en altas como en bajas latitudes, sostienen la exis-
tencia de un tercer estado en el sistema climático terres-
tre denominado estado panglacial por Paul Hoffman en
2009, durante el cual la totalidad de la Tierra fue afecta-
da por el evento glacial (Fig. 3.45). Este estado se suma
al  estado glacial-interglacial (ejemplificado por la Tierra

presente) y el estado no-glacial que dominó en prolon-
gados lapsos del pasado (Fig. 3.46). Como veremos más
adelante, hay un amplio debate acerca de la magnitud
de la extensión de los hielos durante un estado pangla-
cial y recientemente se acuñaron los términos slushball
Earth y waterbelt para significar una Tierra solo parcial-
mente congelada y diferenciarlo del estado de congela-
miento total, ampliamente conocido como snowball Earth,
postulado por Kirschvink (1992). Según esta última hipó-
tesis, un manto de hielo de decenas a centenas de metros
de espesor cubrió no solo los continentes sino también
los océanos, con algunos lapsos breves e intermitentes
en los que había ‘oasis’ de agua libre de hielo (Fig. 3.45).

La segunda paradoja es que las tilitas están
cubiertas por acumulaciones de dolomías lami-
nadas de gran continuidad lateral, de alrededor
de 15-20 m de espesor, denominadas dolomías
cuspidales (cap dolostones o cap carbonates), las
que son sucedidas por notables espesores de
calizas de plataforma. El contacto entre las
facies glacigénicas y las dolomías cuspidales es
neto pero sin evidencias de discontinuidad
estratigráfica (Figs. 3.47, 3.50, 3.51). Hay con-
senso en que estos carbonatos son el resultado
de una vasta transgresión posglacial durante la
cual el nivel del mar habría ascendido varios
cientos de metros, mucho más que los 130 m
medidos luego de la retracción de la última gla-
ciación del Pleistoceno. Además, las dolomías
contienen grandes cristales de aragonita que
pudieron formarse sólo en aguas cálidas alta-
mente saturadas en CO3Ca, por lo que su íntima
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Figura 3.47. Contacto de la diamictita glacial Ghaub y las dolomías cuspidales,
noroeste de Namibia (modificado de Hoffman y Scharg, 2002).   

Figura 3.46. Extensión latitudinal del englazamiento marino (en blanco) en los últimos 800 Ma.
Las superficies de color celeste corresponden al estado ‘glacial-interglacial’; el estado ‘no glacial’
(en azul más oscuro) dominó durante el Fanerozoico. Nótese que el Período Criogeniano com-
prende los dos eventos panglaciales (simplificado de Hoffman, 2009). 
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asociación con depósitos glaciales no resulta
fácil de explicar en términos de los climas
actuales. La presencia de capas de hierro inter-
caladas entre las diamictitas glaciales fue con-
siderada por Kirschvink como una evidencia
adicional del estado de snowball o, al menos, este
brinda una convincente explicación para la
génesis de los BIFs. En este escenario, los océa-
nos perdieron su ventilación al formase una
gruesa y persistente capa de hielo; entonces, el
Fe en estado reducido (Fe2+) de origen hidroter-
mal, emanado por las dorsales oceánicas,
quedó en solución. A diferencia de lo que ocu-
rrió en el Arqueano, cuando el Fe2+ disuelto en
el agua de mar fue oxidado por el O2 despren-
dido por las cianobacterias (ver § 2.9), en el
estado snowball la oxidación se produjo al frag-
mentarse la plataforma de hielo que aislaba el
agua de la atmósfera (Fig. 3.48). El agua de
fusión, bien oxigenada, transformó el hierro
ferroso en óxidos de Fe3+ insolubles que preci-
pitaron formando los hierros bandeados. Sin
embargo, no todos los depósitos BIF del Neo-
proterozoico son de este tipo. En Egipto, por ejemplo,
están asociados con rocas volcánicas y su génesis sería
comparable a la de los hierros bandeados de tipo Algoma
del Proterozoico inferior (Basta et al., 2011) (Fig. 3.44 F).

En la hipótesis snowball hay al menos dos aspectos
paleoclimáticos que requieren ser explicados: primero,
¿cómo se pudo llegar a un englazamiento global?, segun-
do ¿cómo se pudo revertir esta situación extrema? Hay
además un aspecto colateral, pero no menos intrigante:
¿cómo hicieron los organismos para sobrevivir una gla-
ciación global con temperaturas en la superficie cerca-
nas a los 50°C bajo cero?

El disparador de la glaciación global estaría relacio-
nado con un fenómeno bien conocido en las regiones
polares actuales, el albedo, que es la reflexión de los
rayos solares que inciden sobre la nieve. El albedo es
mínimo en las superficies oceánicas, intermedio en la
superficie terrestre sin hielo y máximo en las zonas
nevadas, donde las burbujas de aire entrampadas en la
nieve aumentan notablemente la reflexión. Al reflejar
calor hacia la atmósfera, este fenómeno produce enfria-
miento y contribuye a estabilizar la nieve y el hielo. La
hipótesis plantea que a medida que la cobertura de
hielo se iba acercando al paleoecuador el albedo alcan-
zaba valores cada vez más altos debido a la incidencia
más vertical de los rayos solares. Esta retroalimentación
positiva puede modelarse matemáticamente. Unos de
los primeros en hacerlo fue el climatólogo ruso Mikhail
Budyko, quien en 1969 calculó que si la superficie con-
gelada se acerca a los 30° de latitud en ambos hemisfe-

rios el sistema climático se vuelve muy inestable y una
glaciación global resulta inevitable. Otros modelos, sin
embargo, predicen que el enfriamiento debió inhibir la
meteorización de los silicatos (que consume CO2 y dis-
minuye el efecto invernadero) por lo que el planeta
entraría en una fase muy fría pero no de congelamiento
total. Por otra parte cabe preguntarse: ¿por qué estas gla-
ciaciones extremas no ocurrieron otras veces en la his-
toria de la Tierra? Se ha argumentado que tal retroali-
mentación se ‘descontroló’ debido a que en el Neoprote-
rozoico el Sol era un 6% menos caliente que en el pre-
sente (Fig. 3.49). Esto significa que para que la Tierra
proterozoica alcance la temperatura media del presente,
la concentración de dióxido de carbono debería haber
sido 12 veces mayor que la actual. Resulta llamativo
que las evidencias de glaciaciones previas estén acota-
das al intervalo de 2,2 a 2,4 Ga (glaciación Huroniana),
a pesar de que la temperatura solar debió ser todavía
menor. Esto, sumado al hecho de que no haya rastros de
glaciaciones durante más de 1 Ga, sugiere que hay otros
factores involucrados. Uno de ellos tendría que ver con
la distribución de las masas continentales respecto del
Ecuador y los polos. Al respecto, hay que tener pre-
sente que gran parte de supercontinente Rodinia estaba
situado a bajas latitudes, donde el albedo es más inten-
so y los continentes tienen mayor reflectividad que las
masas oceánicas, lo que habría contribuido a bajar la
temperatura. Otro factor adicional sería la fuerte meteo-
rización de las rocas en las zonas tropicales cálidas y
húmedas, pues esto implica un mayor consumo de dió-
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Figura 3.48. Modelo para la formación de depósitos de hierro bandeado (BIF) en
el Neoproterozoico. Arriba, escenario snowball Earth: océano anóxico aislado de
la atmósfera por la cobertura de hielo y concentración de Fe reducido emanado
de las dorsales mesoceánicas. Abajo, situación durante el desenglazamiento: el Fe
se oxida al entrar en contacto el agua superficial con la atmósfera debido a la
fragmentación de la capa de hielo oceánico y precipita como óxido de hierro
(modificado de Stern et al., 2006).
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xido de carbono y la consiguiente disminución del efec-
to invernadero. Quienes sostienen la hipótesis de la rup-
tura de Rodinia como disparador de las glaciaciones
argumentan que el congelamiento se habría iniciado en
las hombreras de los extensos sistemas de rift, que son
elevaciones remanentes del domamiento térmico inicial,
aunque este parece ser un factor demasiado local. Un
punto a favor de esta hipótesis es la preservación de
muchos sedimentos glaciales en cuencas de rift y már-
genes pasivos (Eyles y Januszczac, 2004). A la inversa,
podría argumentarse que, justamente, en este tipo de
cuencas es donde los sedimentos glaciales tienen mayor
chance de conservarse. La mayor debilidad de esta hipó-
tesis es que no da cuenta de la acumulación de calizas
al terminar la glaciación. 

En la hipótesis de snowball Earth, la rápida inver-
sión climática y el consiguiente derretimiento de los hie-
los habrían sido causados por un aumento en la con-

centración de los gases que producen el efecto inverna-
dero, como el CO2 inyectado en la atmósfera por las
erupciones volcánicas. En tiempos ’normales’ el dióxido
de carbono es consumido por los organismos foto-
sintéticos y, además, es arrastrado al mar como bicar-
bonato donde se combina con el Ca para formar CO3Ca
que precipita en aguas cálidas y alcalinas. Se supone
que durante el clímax de la glaciación, la superficie
terrestre estaba totalmente congelada y, por lo tanto, no
había agua para transportar CO2 a los mares. En con-
secuencia, este gas debió concentrarse en la atmósfera
generando un megaefecto invernadero que recalentó el
planeta hasta una temperatura media cercana a los
50°C, lo que condujo a un acelerado derretimiento de los
hielos. Debido al bajo albedo de la superficie oceánica
libre de hielo, el proceso se revirtió con rapidez (la lla-
mada ‘retroalimentación negativa’). La fuerte evapora-
ción resultante habría generado lluvias torrenciales que
limpiaron la atmósfera de CO2 y lo arrastraron a los
océanos como ácido carbónico (lluvia ácida) determi-
nando la precipitación de las dolomías que coronan las
diamictitas y el desarrollo generalizado de estromatoli-
tos.  Finalmente, la fuerte reactivación de la meteoriza-
ción consumió parte del exceso de CO2, restituyendo la
temperatura a los valores previos a la glaciación.

La duración del intervalo glacial ha sido acotada
entre 3 y 12 millones de años en base a las inversiones
del campo magnético en las  secuencias de diamictitas.
También se han utilizado las anomalías de iridio, un
método que se basa en que este elemento se acumula
muy lentamente sobre la superficie terrestre, a una tasa
conocida. Una alta concentración de iridio implica que
este se acumuló en el hielo durante cierto lapso de
tiempo (que se puede calcular) y luego fue súbitamente
incorporado a los sedimentos cuando el hielo se derritió
(Bodiselitsch et al., 2005). 

Por el contrario, la duración de la transición de con-
diciones glaciales a cálidas es controvertida, en parti-
cular el tiempo implicado en la acumulación de las
dolomías cuspidales. En la formulación original de la
hipótesis snowball, la duración de este evento fue esti-
mada en sólo algunos cientos de años. De hecho, nume-
rosas evidencias sedimentológicas, tales como la presen-
cia de ripples de olas gigantes y de megacristales de ara-
gonita, apoyan la acumulación casi instantánea (en tér-
minos de tiempo geológico) de las dolomías cuspidales.
Otros autores ofrecieron pruebas de una duración bas-
tante mayor. La identificación en el intervalo dolomítico
de varias inversiones geomagnéticas, por un lado, y el
cálculo basado en la tasa de producción de carbonatos
de origen microbiano, por el otro, sugieren un lapso de
acumulación de 10.000 a 100.000 años (Font et al., 2010).
Por otra parte, en la cuenca Amadeus de Australia, se
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Figura 3.49. Cambios en los estados climáticos terrestres de acuerdo al
modelo snowball (Hoffman y Schrag, 2002). Las variables son la radia-
ción solar y la presión de CO2 atmosférico. La línea de puntos vertical
corresponde a las condiciones actuales. Las líneas gruesas continuas
señalan los estados estables sin hielo en los polos (arriba), con cober-
tura parcial (en el presente hasta cerca de 60° de latitud) y cubierto de
hielo hasta el Ecuador (abajo). A los 600 Ma se infiere un flujo solar de
0.94 del actual. El diagrama muestra que para compensar la menor
irradiación solar es necesaria una mayor concentración de dióxido de
carbono en la atmósfera. Las transiciones entre estados climáticos
(zonas inestables marcadas por líneas de puntos) pueden ser relativa-
mente rápidas. Simplificado de Fairchild y Kennedy (2007) y Hoffman
(2009).   
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comprobó que las dolomías cuspidales sólo están bien
representadas en el centro de la cuenca, libre de influjo
clástico, pero hacia los márgenes gradan a capas de con-
glomerados, areniscas, margas y calizas, entre las que
se han detectado varias discontinuidades estratigráfi-
cas. Esto revelaría que el desenglazamiento no tuvo un
carácter catastrófico sino que involucró varias etapas de
erosión seguidas de transgresiones, es decir, que habría
sido bastante similar a lo ocurrido en las glaciaciones
posteriores (Kennedy y Christie-Blick, 2011).  

Un escenario diferente para el origen de las
dolomías cuspidales fue propuesto por Shields (2005)
quien, basado en su distribución geográfica global,
dedujo la existencia de condiciones químicas (alcalini-
dad) y biológicas uniformes en todas las plataformas
marinas. De acuerdo con esta hipótesis, tales condicio-
nes se habrían alcanzado cuando la abrupta fusión de
los hielos produjo un masivo y generalizado ingreso de
agua dulce en las zonas costeras, formándose una vasta
pluma flotante de agua de fusión (de allí su nombre de
plumeworld hypothesis). Esta inyección de agua dulce
habría sido mucho mayor en los trópicos, desde donde
se expandió hacia latitudes más altas. La masa de agua
dulce ‘flotó’ encima del agua marina, más fría y salina, y
por lo tanto, más densa. La ruptura de esta estratifica-
ción por densidad mezcló las aguas salinas y frías ricas
en iones CO= y Ca++ con las aguas superficiales menos
salinas y más calientes, lo que produjo la precipitación
del carbonato como CO3Ca y no como dolomita. La
dolomitización sería secundaria y de origen microbiano. 

También hay una corriente de opinión contraria al
escenario de englazamiento global o panglacial (por ej.
Condon et al., 2002). En las sucesiones glacigénicas de
los cratones del Congo, Kalahari y Lauréntico los niveles
con clastos caídos (cuyo origen a partir de hielo flotante
parece innegable) se intercalan con intervalos de rocas
hemipelágicas libres de lluvia de clastos. Esto hace supo-
ner que las glaciaciones fueron episódicas y que alterna-
ron con épocas de sedimentación marina libre de cober-
tura de hielo, lo que sugiere que aun durante el máximo
de la glaciación había sectores oceánicos no congela-
dos. Otros, como Cozzi et al. (2000), también sostienen
que el manto englazado no cubrió todo el planeta, basa-
dos en que en determinadas regiones, como en Omán
(península Arábiga), no hay diamictitas glaciales infra-
yaciendo las calizas neoproterozoicas. Una situación simi-
lar ha sido observada en Uruguay (Gaucher, 2000) y en
las Sierras Bayas del Sistema de Tandilia (Poiré, 2004).
Se puede argumentar, sin embargo, que el registro de
las diamictitas glaciales es, por naturaleza, discontinuo,
como lo demuestra su presencia en la faja plegada de
Paraguay-Araguaia (Brasil) y su ausencia en sitios próxi-
mos, como Uruguay.  

La posibilidad de un englazamiento global durante
el Ediacariano (Glaciación Marinoana) también fue pues-
ta en duda por investigadores rusos en base al estudio
geoquímico de diamictitas y carbonatos posglaciales de
Siberia, que a fines del Proterozoico estaba localizada en
la región tropical. El test consistió en verificar la concen-
tración de elementos del grupo del platino de origen
cósmico (EGP) a traves del límite glacial/posglacial, asu-
miendo que la concentración de estos elementos debería
variar antes y después del englazamiento al impedir la
capa de hielo su acumulación en los sedimentos. Dado
que la concentración no se aparta del valor de base de
los EGP se concluyó que la glaciación ediacariana no
alcanzó el estado panglacial, o este fue de muy corta
duración (Ivanov et al., 2013).   

En una síntesis reciente, Domack y Hoffman (2011)
volvieron a analizar en detalle la secuencia estratigráfica
Neoproterozoica de Namibia (Fig. 3.50). Esta región es
clave para comprender el evento glacial, pues allí las
diamictitas suprayacen la vasta plataforma carbonática
de Otavi, lo que testimonia que el evento glacial tuvo
lugar a nivel del mar y en latitudes bajas. El análisis de
facies de la secuencia glacigénica mostró la existencia de
depósitos subglaciales (till basal, till deformado, etc.) y
material depositado a partir de una placa de hielo y de
témpanos. Estos autores identificaron una cuña de dia-
mictitas acumulada en la zona donde el hielo se despe-
ga de la tierra firme y se transforma en una plataforma
flotante (la llamada grounding line o línea de tierra). Lo
más notable es que esta cuña se acumuló entre 5 y 10 km
costa afuera del quiebre entre la plataforma externa y el
talud, y para que esto fuera posible el nivel del mar debe
haber descendido más de 1300 m. Luego, con el desen-
glazamiento, ascendió al menos esa misma magnitud
para producir la transgresión que depositó las dolomías
cuspidales por debajo de la base del tren de olas. Este,
incluso, es un valor mínimo, pues no está contabilizado
el ascenso de la plataforma por efecto del rebote isostá-
tico al derretirse la potente cobertura de hielo, lo que
sumaría varios metros más de ascenso eustático. De
acuerdo a la hipótesis snowball, semejante cambio del
nivel de base sólo se puede explicar con una cobertura
de hielo sobre los continentes de alrededor de 3000
metros y el desarrollo de plataformas de hielo sobre los
océanos, generadas tanto por el congelamiento del agua
superficial como por la cobertura, acumulación y com-
pactación de la nieve. 

Otro aspecto interesante de la secuencia de Namibia
es que se observa claramente la transición entre las dia-
mictitas y las dolomías cuspidales, la que está represen-
tada por un intervalo de alrededor de 10 m de espesor,
de gran continuidad lateral, formado por flujos de detri-
tos gradados, turbiditas calcáreas y areniscas con estra-

CAPÍTULO 3



131

tificación flaser y climbing. Toda la unidad (Miembro Bet-
hanis) contiene clastos caídos y bloques de calizas estro-
matolíticas de diverso tamaño provenientes de la ero-
sión de la plataforma carbonática infrayacente (Fig.
3.50). Este intervalo de transición es importante porque
marca el final de la glaciación en un escenario caracteri-
zado por el masivo desprendimiento de icebergs desde
el frente glaciario, generándose turbiditas y otras estruc-
turas que reflejan una alta tasa de sedimentación y una
fuerte inestabilidad del sustrato. El posterior ascenso del
nivel del mar produjo la extensa transgresión que depo-
sitó las dolomías cuspidales en aguas someras y rela-
tivamente cálidas (base de la Formación Maieberg) las
que, desde el punto de vista de la estratigrafía secuen-
cial, representan el cortejo transgresivo. 

El estudio de Domack y Hoffman concluye que el
modelo snowball Earth sigue brindando la explicación
más sencilla de la reversión climática que puso fin al
ciclo glacial, testimoniado por la rápida transición de las
diamictitas a las dolomías cuspidales. En esencia, según
estos autores, el desenglazamiento comenzó con el colap-
so de la plataforma de hielo en los mares tropicales,
donde la lámina de hielo flotante debió ser 5 a 10 veces
más delgada que sobre los continentes y en los mares de
latitudes altas. Esto, a su vez, aceleró la retracción hacia

el continente de la ‘línea de tierra’ y el desprendimiento
de témpanos, como ocurre durante el verano en la ban-
quisa de hielo que bordea el continente Antártico. 

Haciendo un balance final, se puede decir que, si
bien las evidencias de glaciación en las zonas tropicales
son innegables, hay aspectos que no concuerdan del
todo con la hipótesis snowball, como la gran variabilidad
en el registro estratigráfico de los eventos glaciales, la
comprobación de que las dolomías cuspidales se depo-
sitaron a una tasa más lenta de la supuesta y las dificul-
tades del modelo simple de retroalimentación ‘superfi-
cie de hielo-albedo’. Fairchild y Kennedy (2007) consi-
deran necesario incorporar a este sistema de retroali-
mentación terrestre otros factores que también podrían
estar ligados a una disminución de los gases inverna-
dero, como el incremento en la meteorización tropical y
el enterramiento del carbón orgánico. Un meduloso aná-
lisis de la dinámica climática del Criogeniano y su rela-
ción con los ciclos biogeoquímicos puede verse en el
trabajo de Pierrehumbert et al. (2011).

Un último aspecto a considerar es la supervivencia
de los seres vivos durante este escenario de ‘congela-
miento-achicharramiento’ (freezy-fry según la expresión
de Hoffmann y Schrag, 2000). En  principio no es difícil
de explicar, pues las cianobacterias fotosintéticas, las
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Figura 3.50. Columnas estratigráficas del tramo superior de la Formación Ghaub mostrando las facies características de la transición a las
dolomías cuspidales representadas por el Miembro Bethanis (modificado y simplificado de Domack y Hoffman, 2011).
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algas y los protistas eucariotas son actualmente muy
resistentes a condiciones físicas extremas y pueden
haber sobrevivido en aguas cubiertas de hielo en las que
se filtraba algo de luz solar, o en zonas no congeladas.
Obviamente, los organismos que vivían en las zonas
anóxicas ligadas a las fumarolas de las dorsales subma-
rinas o en las profundidades oceánicas no fueron afec-
tados por el congelamiento de las aguas superficiales. 

Por otra parte, estudios detallados de los microfósiles
contenidos en estratos depositados antes, durante y des-
pués de los eventos glaciales no han mostrado cambios
significativos en la diversidad de la biota (Corsetti et al.,
2006). En rocas expuestas en la base del Gran Cañón del
Colorado (Grupo Chuar) se detectó una fuerte disminu-
ción en la diversidad de las acritarcas alrededor de 16
Ma antes del inicio de la gran glaciación, seguida de una
correlativa expansión de las bacterias (Nagy et al., 2009).
Dado que estas últimas se encontraron en rocas con alto
contenido de carbón de origen biológico, se infiere un
evento de eutrofización de los océanos (es decir abun-
dancia de materia orgánica y empobrecimiento de oxí-
geno), lo que habría producido la crisis del fitoplancton.
Se ha postulado, además, que el aislamiento geográfico
de las poblaciones y las condiciones extremas imperan-
tes habrían incentivado las innovaciones evolutivas
que culminaron con la diversificación de los metazoos
en la base del Cámbrico, poco después de finalizada la
gran glaciación, aunque esto parece más discutible y
ningún autor ha presentado evidencias en ese sentido. 

3.15 CRITERIOS PARA UNA ESCALA
CRONOESTRATIGRÁFICA DEL PROTEROZOICO

La duración del Precámbrico es enormemente
mayor que el resto del tiempo geológico: abarca el 88%
de la historia de la Tierra! Sin embargo, fue a partir de
las rocas post-precámbricas que se sentaron las bases de
la geología histórica moderna, a pesar de representar el

modesto 12% del tiempo restante. Esto se debió a que,
durante muchos años, las rocas ‘cristalinas’ fueron vir-
tualmente ignoradas por los geólogos y los estudios se
centraron en las rocas estratificadas, ricas en fósiles y
más semejantes a las que se forman en el presente. No
fue hasta bien entrado el siglo 19 que se comenzó a pres-
tar atención a la geología del ‘basamento cristalino’ debi-
do a su enorme potencial minero. Pero para ello debie-
ron implementarse nuevos métodos de estudio basados
en la petrología, la geoquímica y la geología estructural,
y, sobre todo, en el perfeccionamiento de las técnicas de
datación isotópica. El rápido aumento de rocas fechadas
en todos los escudos impuso rápidamente el uso de eda-
des absolutas como criterio para subdividir las rocas
precámbricas. Así, una subdivisión numérica o geocro-
nométrica del Precámbrico fue formalmente aproba-

Figura 3.51. Acritarcas acantomorfas del género Tanarium de la Forma-
ción Ura, este de Siberia, del Ediacariano inferior y medio (de Moczyd-
lowska y Nagovitsin, 2012). 

Figura 3.52.  Arriba: límite entre los Sistemas Criogeniano y Ediacaria-
no (línea roja) situado en el contacto entre la diamictita glacial Elatina
y las dolomías cuspidales, sección estratigráfica de Flinders Range, sur
de Australia. La capa volcánica por encima del límite (línea amarilla)
sirvió para datarlo. Abajo: GSSP del mismo límite en Enorama Creek.
La diamictita Elatina es la unidad inferior de color rojizo; la flecha
marca el límite en la base de las dolomías de la Formación Nuccaleena. 
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da por la Comisión Internacional de Estratigrafía (ISC)
(Plumb, 1991). Como vimos al principio, la base del Pro-
terozoico se fijó en 2,5 Ga y el eón fue subdividido en
tres eras: Paleo, Meso y Neoproterozoica, fijándose el
límite entre las dos primeras en 1,6 Ga, y entre las dos
últimas en 1 Ga. A pesar de que se introdujeron una serie
de nombres para los períodos de cada era (Sideriano,
Rhyaciano, Criogeniano, etc.) sus límites son números
‘redondos’ (millones de años), es decir, están basadas en
la escala de Edades Estratigráficas Globales Estandard
(Global Standard Stratigraphic Ages, GSSA) (Fig. 3.1). No
obstante, un número creciente de investigadores consi-
dera que el Precámbrico debería ser subdividido con
criterios similares a los del Fanerozoico. Esta no es una
tarea sencilla y, por ahora, solo es viable para la última
parte del Neoproterozoico. En 2012 la Subcomisión de
Estratigrafía del Neoproterozoico de la IUGS fue sub-
dividida en dos subcomisiones, la de Estratigrafía del
Criogeniano y la del Ediacariano, cuyo objetivo princi-
pal es definir estos sistemas en base a GSSPs y evaluar
potenciales criterios para su correlación global. 

En el Neoproterozoico los principales herramien-
tas utilizadas son los eventos glaciales (de amplia exten-
sión geográfica), la quimioestratigrafía y la estratigrafía
isotópica. Antes de la apari-
ción de los primeros metazo-
os a fines del Proterozoico,
los fósiles preservados (cia-
nobacterias, algas, acritarcas)
muestran escasas variaciones
morfológicas en el tiempo
por lo que no sirven para
establecer correlaciones rigu-
rosas, aunque últimamente
ciertos microfósiles como las
acritarcas acantomorfas se
están utilizando con buenos
resultados (Fig. 3.51). Las
variaciones en la composición
de los isótopos de carbono
(dC13), de estroncio (Sr87/Sr86)
y de azufre (S34) son cruciales
para correlacionar los depósi-
tos glaciales y establecer los
límites entre unidades cro-
noestratigráficas, aunque to-
davía no hay una nomencla-
tura de aceptación unánime.
El Vendiano, por ejemplo, es
bastante utilizado en la litera-
tura estratigráfica y, en gene-
ral, se lo sinonimiza con el
Ediacariano. Fue definido en

1951 en la cuenca de Moscú y su nombre proviene de la
tribu eslava Vend. Se inicia con diamictitas glacimarinas
y culmina con estratos portadores de faunas tipo Edia-
cara. En términos de jerarquía, el Vendiano sería una
era, la que podría ser subdividida en dos sistemas, el
Varangeriano (inferior) y el Ediacariano (superior) (Gla-
essner, 1983). Esta propuesta, sin embargo, no ha tenido
consenso. En el Sur de China, en la plataforma de
Yangtzé, se definió el Sistema Siniano, el que abarca el
lapso 800-542 Ma. Ambos ‘sistemas’ solo son de uso
regional y no tienen reconocimiento formal. 

La primera unidad del Precámbrico definida for-
malmente mediante un estratotipo global de límite
(GSSP) fue el Sistema Ediacariano (Knoll et al., 2006).
Se inicia al finalizar la glaciación global Marinoana, a
los 635 Ma y su base está indicada por la primera capa
de caliza que sucede a las diamictitas de la Formación
Elatina en Flinders Range, Australia del Sur (Fig. 3.52).
Su tope queda definido por el inicio del Sistema Cám-
brico. La subcomisión del Sistema Ediacariano conside-
ra las alternativas de dividirlo en dos o tres series (Xiao
et al., 2016). En la división doble la serie inferior es sepa-
rada de la superior por la glaciación Gaskiers. En base a
la biota, la serie inferior estaría caracterizada por la
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Figura 3.53. Esquema tripartito de subdivisión del Sistema Ediacariano, modificado de Narbonne et
al. (2012) y Xiao et al. (2016). En este modelo la excursión negativa Shuran (EN1, Ediacaran Negative
excursion 1) es correlacionada con la glaciación Gaskiers. Las líneas verticales muestran la distribu-
ción de la biota. Las edades radiométricas provienen de distintas fuentes. FES: primer piso Ediaca-
riano; SES; segundo piso Ediacariano; TES: piso Ediacariano terminal. 
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abundancia de acritarcas acantomorfas (Fig. 3.53) y la
superior por los típicos fósiles ediacarianos de cuerpo
blando. En el esquema de tres series el Sistema Ediaca-
riano queda dividido en una serie inferior caracterizada
por la radiación inicial de los acantomorfos (son muy
abundantes en la parte inferior de la Formación Dus-
hantuo de China), una serie intermedia portadora de
asociaciones de acritarcas más diversas, y una serie
superior que contiene fósiles tipo Ediacara y tubos ani-
llados calcificados como Cloudina o Sinotubulites (Grazh-
dankin, 2014; Narbonne et al., 2014). En este esquema
tripartito las series media y superior están separadas por
la glaciación Gaskiers. Las variaciones de la relación
dC13 constituyen un elemento de correlación adicional
aunque tienen el inconveniente de ser detectables sólo
en rocas calcáreas y muchas sucesiones ediacarianas son
siliciclásticas. Por otra parte, no está confirmada la rela-
ción de las excursiones isotópicas con eventos biológicos
(evolutivos) o paleoclimáticos por lo que su carácter glo-
bal es difícil de probar. Por su magnitud, una de las más
utilizadas para la correlación quimioestratigráfica global
es la excursión negativa Thuran que tuvo lugar entre 570
y 555 Ma.    

El intervalo precedente fue referido al Sistema
Criogeniano por la ocurrencia generalizada de eventos
glaciales. Su comienzo había sido establecido tentativa-
mente en 850 Ma (Knoll, 2000). Sin embargo, nuevas
edades U-Pb y Re-Os confirmaron una edad de 717 Ma
para el inicio de la glaciación en Canadá (Diamictita

Rapitan) y una edad similar para depósitos glaciales de
Omán (Rooney et al., 2015; Shield-Zhou et al., 2015). La
correlación de este evento glacial está calibrada por una
marcada excursión negativa del dC13 en las calizas infra-
yacentes seguida por una desviación de la curva a valo-
res positivos en la base del Criogeniano (Fig. 3.54). Un
criterio adicional de correlación es la aparición a escala
global de microfósiles en forma de vaso entre los 770 y
740 Ma (Porter et al., 2003; Strauss et al., 2014). A pesar
de los avances recientes aún se está lejos de lograr una
subdivisión integral de los tiempos precámbricos basa-
da en criterios puramente cronoestratigráficos. 
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