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3.1 INTRODUCCION

En la década de 1930, las rocas del escudo Laurénti-
co de la regién de Ontario, Canada, sirvieron para sen-
tar las bases de la subdivision de las rocas precambricas
de América del Norte. En esta region hay granitos de
2,8-2,5 Ga intruyendo rocas arqueanas (denominadas
Sistema Keewatinico) 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 limite entre ambos sistemas se fijé conven-
cionalmente en 2,5 Ga, edad que se acepta, no sin criti-
cas, como el limite entre los eones Arqueano y Protero-
zoico. En ese tiempo tuvo lugar un vasto fenémeno de
granitizacion, aunque fue notablemente diacrénico (en
algunos cratones ocurrié hacia los 3,1 Ga). Este evento
térmico tiene la particularidad de haber sido el ultimo
de gran magnitud que afecté no solo el escudo Cana-

diense sino a la mayoria de los cratones y demuestra
que en la transicion entre el Arqueano y el Proterozoi-
co ocurrié el mayor evento de generacion de corteza
continental de toda la historia del planeta, durante el
cual se calcula que se formo cerca del 60% de la corteza
terrestre. Estudios geocronoldgicos recientes indican
que hacia fines del Arqueano, entre 2,56 y 2,42 Ga, hubo
un episodio generalizado de agregacion de cratones
(Australia, Antartida, India y China, entre otros) que
habria conducido a la formacién del primer superconti-
nente de la historia de la Tierra (ver § 3.3). En ese lapso
se produjo la fusién parcial y removilizacion del basa-
mento arqueano, la ruptura de cratones por accion de
plumas del manto y la intrusién masiva de granitoides a
lo largo de los margenes convergentes. Las evidencias
tectonicas y estratigraficas que repasaremos en este capi-
tulo indican que a partir de los ~2,5 Ga los continentes se
estabilizaron progresivamente y los procesos geoldgicos
imperantes se tornaron cada vez mas semejantes a los
de la Tierra actual. De este modo, el limite difuso entre
Arqueano y Proterozoico refleja un cambio en las condi-
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Figura 3.1. Subdivision del Eén Proterozoico y edades absolutas de
los limites de las eras (en millones de afos). Al final del capitulo se
discuten los criterios para la defincion de los periodos del Neoprote-
rozoico.

ciones geodinamicas de la Tierra, cuya causa tltima hay
que buscarla en el enfriamiento general del planeta. En
esencia, se paso del estado permovil del Arqueano, con
alto flujo calorico, alta tasa de generacion y destruccion
de corteza oceanica y continentes pequenos y deforma-
bles, a un estado de mayor estabilidad cortical caracteri-
zado por continentes mas rigidos y extensos sélo defor-
mables en sus bordes.

El E6n Proterozoico se extiende desde los 2,5 Ga
hasta los 0,542 Ga (542 Ma), momento que sefiala el
inicio del Eén Fanerozoico (Fig. 3.1). En este lapso de 2
Ga, sélo comparable en magnitud al Arqueano, la atmos-
fera se enriquecid gradualmente en oxigeno abriendo las
puertas a formas de vida mds complejas y de mayor
tamafio, como la enigmatica fauna de Ediacara, que a
fines del Neoproterozoico se expandié por todo el
mundo. Al final de este eén se han documentado exten-
sas glaciaciones cuya magnitud no fue igualada por nin-
guna glaciacion posterior. Por tltimo, a diferencia del
Arqueano, en el Proterozoico ya se pueden esbozar las
primeras reconstrucciones paleogeograficas basadas en
polos paleomagnéticos relativamente confiables. Hacia
fines del Proterozoico se produjo el ensamble del conti-
nente de Gondwana, un evento geodinamico 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 andlisis de esta historia es el
objetivo central de este libro.
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3.2 HACIA UNA TIERRA MODERNA: EL EON
PROTEROZOICO

Las asociaciones litoldgicas y su disposicién espa-
cial son buenos indicadores de las condiciones geodina-
micas imperantes en el planeta y, ademads, proporcionan
claves para las reconstrucciones de continentes y océa-
nos. La mayoria de las provincias proterozoicas estan
constituidas por potentes sucesiones de rocas metasedi-
mentarias y metavolcanicas (las denominadas ‘rocas
supracorticales’) que forman una extensa cobertura
sobre los terrenos arqueanos relativamente estables. En
muchas regiones estas rocas estan plegadas e intruidas
por plutones granitico-granodioriticos, pero en otras
permanecen casi sin deformar. Con excepcién de las
secuencias ofioliticas y las asociaciones de anortosita y
granitos anorogénicos, los restantes tipos litoldgicos del
Proterozoico ya estaban presentes en el Arqueano. No
obstante, hay un notable cambio en su abundancia rela-
tiva. Por un lado, las rocas komatiticas son extremada-
mente raras en el Proterozoico, lo que habla en favor de
un gradual enfriamiento de la Tierra. Por el otro, las
sucesiones cratdnicas forman cerca del 60% de las rocas
supracorticales, lo que indica la existencia de vastas
areas graniticas expuestas a la meteorizacion asociadas
al desarrollo de cuencas sedimentarias (ver Fig. 2.30). La
mas tipica es la asociacion cuarcita-pelita-carbonato
(CPC) que llega a formar sucesiones de mas de 10.000 m
de espesor. Las cuarcitas (metacuarcitas) se disponen en
capas gruesas, a menudo con estratificacion cruzada, y
se intercalan con pelitas (metamorfizadas en filitas),
marmoles estromatoliticos y, en forma subordinada,
arcosas y conglomerados fluviales y diamictitas glacia-
les. La asociacién de estas tltimas con carbonatos tipicos
de aguas calidas es un hecho paradojico que ha dado
lugar a una variada gama de hipotesis (ver § 3.14). En
algunas regiones abundan las capas de hierro bandeado
y ftanita o chert. La asociacion CPC es tipica de ambien-
tes tectonicos estables y pudo desarrollarse tanto en
margenes continentales pasivos en sus diferentes etapas
de desarrollo como en cuencas de trasarco instaladas
sobre margenes cratdnicos o también en cuencas intra-
cratonicas.

Otra asociacion muy frecuente en el Proterozoico es
la asociacion volcanica bimodal-arcosa-conglomerado.
La fraccion volcanica esta formada por basaltos toleiti-
cos y efusiones de riolitas, tanto subdcueas como subaé-
reas. Las rocas sedimentarias asociadas son conglome-
rados y areniscas inmaduras depositadas en ambientes
fluviales y litorales. Estas asociaciones son caracteristi-
cas de sistemas de rift continentales y aulacogenos. Las
mas 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 3.2. Desarrollo del margen continental pasivo del este de Laurentia durante el Neoproterozoico-Cambrico Inferior (basado en Hatcher,

1978, 1989).

eran suficientemente extensos y rigidos como para frac-
turarse de modo similar a los continentes fanerozoicos.
Uno de los mejores ejemplos de estos sistemas extensio-
nales es el aulacégeno Keweenawanico desarrollado en
la region de los Grandes Lagos de Ameérica del Norte
entre 1,2 Ga y 1 Ga. Alcanza una anchura cercana a los
150 km y una longitud de mas de 1500 km y esta relle-
nado por 15.000 m de basaltos y rocas clasticas (conglo-
merados y areniscas feldespaticas rojas y lutitas verdo-
sas). Se especula que la inyeccién de diques basalticos
coincidi6 con el comienzo de la extension y marca el eje
del sistema de rift, el que luego subsidié rapidamente
y finalizé como un rift abortado debido a los esfuerzos
compresivos que transformaron las fallas normales que
lo limitaban en fallas inversas.

Ademas del escudo Canadiense, se conocen exten-
sos enjambres de diques maficos 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 regién de los Mon-
tes Apalaches, es un buen ejemplo de un sistema de rift
Proterozoico que culmind con una ruptura continental
durante el Paleozoico temprano (Fig. 3.2). Esta formado
por areniscas, pelitas y arcosas sucedidas por asocia-
ciones volcanicas bimodales depositadas en sistemas
de grabenes y horsts adyacentes al margen continental.
Hacia la region externa del margen se depositaron, sobre
corteza ocednica o transicional, vaques y pelitas de
aguas profundas que se intercalan con complejos de
rocas volcanicas maficas y ultramaficas, algunos de los
cuales se interpretan como ofiolitas. Las facies de rift
(Ocoee y unidades equivalentes) pasan en transicién a
facies marinas dominadas por areniscas cuarzosas y
pelitas del Grupo Chilhowee, y luego a carbonatos de
plataforma del Cambrico. Esta secuencia testimonia la
generacion 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 identificacion constituye la pie-
dra angular de las reconstrucciones paleogeograficas
del Neoproterozoico.

Los cinturones de rocas verdes, ya analizados en
el capitulo anterior (§ 2.8), son muy similares a los del
Arqueano, si bien la komatiita, como dijimos, es mucho
mads escasa. Las sucesiones tipicas incluyen basaltos
toleiticos con estructura en almohadilla, rocas volcanicas
calcoalcalinas acumuladas en ambientes marinos o con-
tinentales y capas de vaques gradados y pelitas corres-
pondientes a depositos turbiditicos. También pueden
estar presentes capas de hierro bandeado. Actualmente
se desarrollan asociaciones con estas caracteristicas en
arcos volcanicos insulares relacionados con zonas de
subduccion.

Un tipo litoldgico restringido al Proterozoico y par-
ticularmente frecuente entre 1 Ga y 1,75 Ga es la aso-
ciacién granito-anortosita. Los plutones formados por
estas rocas son muy abundantes y de enorme volumen.
Los granitos no estan deformados y se caracterizan por
sus grandes cristales de feldespato de potasio (la llama-
da textura rapakivi) que reflejan condiciones de calma
tecténica durante su emplazamiento. Las anortositas
estan formadas por mas de un 90% de plagioclasa y
estan intercaladas con gabros. El significado de esta aso-
ciacion permanece oscuro pero se ha especulado que
puede ser producto de extensas anomalias 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 mas 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
oceanica emplazados tectonicamente sobre los conti-
nentes. En esencia, un complejo ofiolitico esta formado
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por una zona basal muy tectonizada
que contiene rocas ultrabdsicas (cromi-
ta, dunita, harzburgita) seguidas por
camulos ultramaficos y de rocas gabroi-
des y luego por complejos de diques
basicos, mayormente de diabasa. La
sucesion culmina con basaltos almoha-
dillados recubiertos por sedimentos
pelagicos abisales (radiolaritas, arcili-
tas) o de origen volcanico si el fondo
oceanico estaba proximo 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 subduccion que incorporan
fragmentos de corteza ocednica y sedi-

mentos entre la fosa y el arco. En cual-

PENOKEANA

quiera de los casos, las ofiolitas empla-
zadas tectdnicamente a estos prismas
de acrecién estan indicando zonas de
convergencia y consumicion de corteza
oceanica. Si bien se han documentado
sucesiones ofioliticas en los escudos
Brasiliano, Africano, Lauréntico y Balti-
co, su relativa rareza en el Proterozoico
respecto de otras asociaciones litoldgi-
cas puede deberse a su bajo potencial
de preservacién dado que mayormente
son destruidas en las zonas de subduc-
cién aunque, como se vio en el capitulo anterior, algu-
nos autores consideran que es un indicio de que la
tectonica de placas no operaba como en el Fanerozoico.

En suma, las asociaciones litoldgicas proterozoi-
cas pueden ser interpretadas adecuadamente dentro del
marco de la tectdnica de placas. Los llamados ‘cinturo-
nes moviles’, que corresponden a zonas mas o menos
lineales intensamente deformadas — a menudo durante
varias fases tectonicas — no requieren actualmente de
una explicacion 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, representarian zonas de sutura
entre los distintos nucleos arqueanos (Fig. 3.3). Este
evento de amalgama — que dio pie al gedlogo estadouni-
dense Paul Hoffman para hablar de las ‘Placas Unidas
de Norteamérica’— tuvo lugar en un lapso de 100 millo-
nes de afios, entre 1,95 Ga y 1,85 Ga. Pero, ademas, hubo
eventos colisionales anteriores y posteriores. El cinturén
Grenville del este de América del Norte tiene una com-
pleja historia de deformacion que incluye reactivacion
de rocas arqueanas y al menos dos eventos de defor-
macién y metamorfismo ocurridos entre 1,2 y 1 Ga. Este
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Orogenos posteriores a 1,8 Ga

Figura 3.3. Provincias arqueanas de Laurentia y principales cinturones orogénicos del
Proterozoico (modificado de Aspler y Chiarenzelli, 1998).

cinturén orogénico experimento varias etapas compre-
sivas por lo que es interpretado como un orégeno coli-
sional. También el ensamble del continente de Gondwa-
na a fines del Proterozoico estd marcado por extensos
ordgenos colisionales.

3.3. LOS SUPERCONTINENTES PROTEROZOICOS

Como veremos mas adelante (§ 3.7), hay solidos
argumentos para sostener la existencia de un supercon-
tinente (Rodinia) en el Mesoproterozoico, pero el recono-
cimiento de ‘pangeas’ mas antiguas es altamente espe-
culativo. En el capitulo anterior (§ 2.7) se mostraron las
evidencias que indican que a fines del Arqueano hubo
un episodio mayor de acrecion continental que invo-
lucrdé no sélo a Laurentia sino también a los escudos
Baltico 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
asi, la glaciacion paleoproterozoica habria tenido lugar
a bajas latitudes, al igual que las extensas glaciaciones
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Figura 3.4. Posible reconstruccion 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
reconstruccion. Modificado de Meert y Santosh (2017).

del Proterozoico terminal. Hacia los 2,0-1,9 Ga, la forma-
cion de margenes 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 margenes pasivos alcanza un
maximo, lo que es consistente con una disgregacion 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 acufado 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, tectonicas y radiométricas pero no hay uni-
formidad de criterios en cuanto a su configuracion, 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 ntcleo esta formado por tres
cratones: Laurentia, Baltica y Siberia. Estos tres blo-
ques arqueanos, al margen de algunas rotaciones y
desplazamientos, permaneceran unidos y formaran
parte del nacleo 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 mas

probable de Columbia para 1,45 Ga (Fig. 3.4). En sinte-
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 habria alcanzado hacia 1,5 Ga. La edad
del ensamble estd indicada por el pico de abundancia
de circones detriticos (ver Fig. 2.15). Luego sobrevino un
prolongado periodo de estasis o calma geodinamica
que perdurd 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 ATMOSFERA PRIMITIVA Y LA REVOLUCION
DEL OXIGENO

No hay certeza acerca de la composicion de la
atmosfera 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 particulas ionizadas — emiti-
do por un Sol cada vez mas caliente. Solo los planetas
exteriores, mas alejados, habrian retenido su atmdsfera
primordial. Un argumento para sostener que la atmosfe-
ra terrestre es secundaria y no original es que carece de
hidrogeno libre y helio, gases que se supone eran mayo-
ritarios en la nebulosa que origind el Sistema Solar. En
este caso, la atmdsfera terrestre se habria generado por
desgasificacion, que es la liberacion de gases desde el
interior del planeta durante la diferenciacion del manto
y el ntcleo (§ 2.5). Sin embargo, la composicién y la
abundancia relativa de los gases nobles (con la posible
excepcion del xenén) ocluidos en cristales de meteoritos
son bastante similares a los de la atmosfera terrestre, lo
que sugiere una derivacion del plasma original. De ser
asi, la atmdsfera actual puede considerarse primaria y
las diferencias respecto de la original se deberian al esca-
pe del H y He durante el proceso de acrecion planetesi-
mal y a la incorporacién gradual de oxigeno biogénico.

Se estima que al menos hasta los 3,8 Ga el dioxido
de carbono era mucho mas 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
fotosintesis ni para construir sus esqueletos, llegandose
a un equilibrio recién a partir del Neoproterozoico. Al
principio, la atmosfera debio ser fuertemente reductora,
como lo indica la presencia de granos de uraninita y piri-
ta en sedimentos precambricos depositados en rios y lla-
nuras costeras. La pirita se forma en sedimentos ricos
en materia organica por reaccion del SH, con el Fe para
producir sulfuro de hierro. Es sabido que la pirita se
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Figura 3.5. Evolucion esquematica de la oxigenacion de los océanos y de la atmos-
fera a través del tiempo. La linea blanca representa la concentraciéon de oxigeno
molecular en la atmosfera. GEOX: Gran Evento de Oxidacion; EOXN: Evento de
Oxidacién Neoproterozoico (basado en Donoughe y Antcliffe, 2010; Li et al., 2010 y

Narbonne, 2010).

altera y destruye rapidamente al entrar en contacto con
el oxigeno durante la meteorizacion, al igual que la ura-
ninita (UO,) y la siderita (COsFe). Por esa razén, su
abundancia en sedimentos del Arqueano y del Prote-
rozoico temprano indica bajas concentraciones de O,.
También es significativa la ausencia de hidréxidos de
hierro en rocas mas antiguas de 2,3 Ga. La presencia de
vastos dep0sitos de hierro bandeado en el Arqueano y
en el Paleoproterozoico (ver § 2.9) también sugiere una
atmosfera reductora.

Recién a partir de ~2,2 Ga aparecen las primeras
areniscas y pelitas rojas (red beds), cuyo color es debido a
los 6xidos de hierro diseminados en la matriz o en el
cemento de las rocas. Los depdsitos sedimentarios de
sales (evaporitas) (halita, anhidrita, yeso) constituyen
uno de los mejores archivos de la quimica de las aguas
oceanicas y proveen valiosa informacion sobre la oxige-
nacion de la atmdsfera terrestre. Lamentablemente los
registros precambricos son muy escasos y hasta ahora se
conocian dep0ositos estratificados de halita y sulfatos de
0,8 Ga (830 Ma) y ~1.2 Ga. La asociacion 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 geoquimicas
(isdtopos de S en sulfuros y sulfatos) sefalan que entre
los 2,47 y 2,40 Ga se produjo la transicion de una atmds-
fera reductora dominada por metano a una relativa-
mente oxigenada (Fig. 3.5) (Barley et al., 2005). Recien-
temente Blattler et al. (2018) dieron a conocer una suce-
sion de 800 m de espesor de evaporitas de origen mari-
no extraordinariamente preservadas de ~2.0 Ga descu-
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biertas en una perforacion 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 tenia una
concentracion de sulfatos de 10 mmol/k,
equivalente a un 23% de la capacidad oxi-
dativa del sistema océano-atmodsfera pre-
sente, lo que también revela que durante el
Paleoproterozoico tuvo lugar un sostenido
incremento de la produccién de O,. Se ha
estimado que la cantidad de oxigeno libre
en la atmoésfera del Proterozoico Inferior
era de apenas el 1% del nivel actual, aun-
que algunos calculos la llevan hasta el 15%.

Las causas de este Gran Evento de
Oxidacion (GOE en inglés) son materia de
debate. Dado que la mayor parte del O,
atmosférico proviene de la fotosintesis (la
reaccion, muy conocida, es 6CO, + 6H,0 =
CeHpO4 + 60,) el aumento del oxigeno
podria deberse principalmente a factores
bioldgicos, en particular a la expansion de
las cianobacterias fotosintéticas (la llamada revolucion
del oxigeno). Otros autores, sin embargo, se inclinan por
un origen ‘geoldgico’ para el oxigeno atmosférico e
hidrosférico. El argumento es que, si bien a los 2,71 Ga
(e incluso antes) ya existian organismos fotosintetizado-
res, las pelitas negras depositadas en los subsiguientes
250 millones de afios tienen relaciones de §C* negativas,
lo que indica que el carbono es de origen inorganico. El
enigma es por qué continuaron las condiciones andxicas
durante este lapso de tiempo a pesar de la profusion de
bacterias fotosintéticas. Se ha planteado la hipdtesis de
que los niveles de O, atmosférico se mantuvieron bajos
debido a que éste era captado por los gases volcanicos
reductores producidos por la enorme actividad de plu-
mas del manto. Como consecuencia, se incremento tam-
bién el flujo de hierro de origen hidrotermal y parte del
oxigeno fotosintético se destind a la formacién del hierro
bandeado. Una de las explicaciones del enriquecimien-
to posterior de O, atmosférico es un cambio del estado
de oxidacion de los gases volcanicos (de lo cual no hay
muchas evidencias) o, simplemente, una brusca dismi-
nucion del volcanismo relacionada con la amalgama de
un supercontinente. Una interpretacién mas verosimil es
de caracter biologico y correlaciona el incremento de
oxigeno libre en la atmésfera y los océanos a fines del
Arqueano con el origen de las cianobacterias multicelu-
lares (Schirrmeister et al., 2015). De acuerdo con esta
hipétesis, el aumento de tamarfio de las bacterias implico
una tasa de metabolismo mads alta y, por lo tanto, una
mayor actividad fotosintética y una mayor produccion
de oxigeno. Ademas, el crecimiento multicelular debid

Presente
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haber tenido ventajas competitivas en la formacion de
matas microbianas, las que habrian protegido a las bac-
terias de los efectos letales de las radiaciones UV y per-
mitido su proliferacion.

Como se vera mas adelante (§ 3.14), el aumento del
oxigeno atmosférico también impactd en el clima, pues
al disminuir la concentraciéon de gases invernadero
(principalmente metano, que se oxida rapidamente en
CO, en presencia de O,) se pas6 de un estado de inver-
nadero calido (warm greenhouse) a uno mas similar al
actual, con hielo en los polos (icehouse).

Un segundo pulso de incremento del oxigeno mole-
cular tuvo lugar a fines del Proterozoico (Fig. 3.5). Este
evento, conocido como el Evento de Oxigenacion Neo-
proterozoico (acrénimo NOE en inglés), fue detectado
mediante evidencias geoquimicas, principalmente de los
isétopos de C, S, Sr y Cr, asi como de las especies mine-
rales de Fe. Estas ultimas se utilizan para determinar
las condiciones redox del agua: una alta relacion de piri-
ta (altamente reactiva) respecto del Fe no reactivo indi-
ca condiciones euxinicas, es decir, aguas andxicas y
ricas en SH,. A diferencia de los océanos antiguos, que
eran enteramente sulfurosos y anoxicos, a partir de 1 Ga
la columna de agua comenz¢ a estratificarse, alternando
niveles andxicos ricos en Fe** (ferruginosos) con otros
ricos en SH, (sulfurosos). La capa mas superficial, en
cambio, debi6 estar bien oxigenada y en ella habrian
vivido los animales cuyos embriones se acumularon en
grandes cantidades en los fondos andxicos de la Forma-
cion Dushantuo de China, lo que explica su excelente
preservacion (Li et al., 2010) (ver § 3.5). Este modelo tam-
bién plantea que las condiciones redox de las platafor-
mas marinas habrian fluctuado debido a que durante
las transgresiones las aguas andxicas podian expandirse
sobre las plataformas mas oxigenadas.

Se estima que la ventilaciéon definitiva de las aguas
oceanicas profundas comenzd recién hacia los 580 Ma, lo
que permitio que los fondos marinos fueran poblados
por primera vez por debajo de la zona fética por los
extrafios metazoos que vivieron en el Periodo Ediacaria-
no. La evidencia de esta colonizacion son las paleoco-
munidades preservadas en depdsitos de aguas profun-
das en el yacimiento canadiense de Mistaken Point (ver
§ 3.6). Estos cambios en la geoquimica del sistema
atmdsfera-océano tuvieron un fuerte impacto en la
diversificacion de la vida durante el Neoproterozoico y
la base del Cambrico pues tanto las plantas multicelula-
res como los metazoos requieren de elevados niveles de
oxigeno 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 mas jovenes que 2 Ga (Fig. 3.6).
Algunas, como las del Grupo Billyakh, expuesto a lo
largo del rio Kotuika en el norte de Siberia, de 1,5 Ga
de antigiiedad, estan excepcionalmente preservadas
en nodulos de chert contenidos en dolomias de ambien-
te perimareal (Sergeev et al., 1995). Otro yacimiento cla-
sico es la Formacién Gunflint de Ontario, en el Escudo
Canadiense, de 2,1 Ga. Alli los fdsiles también estan 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-
foloégicamente 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 estdan intimamente asociadas a
los estromatolitos, lo que confirma el origen organico de
estas estructuras.

Respecto de los estromatolitos (Fig. 2.27), su parti-
cipacién en las secuencias carbonaticas proterozoicas
fue mas importante que en el Arqueano (Wood, 1999).
De hecho, las plataformas y las rampas carbonaticas del
Paleoproterozoico estaban constituidas principalmente
por estromatolitos donde formaron arrecifes resisten-
tes al oleaje. A traves de las plataformas su morfologia y
abundancia variaban en respuesta a las condiciones
hidrodinamicas 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 margenes de la
plataforma y las formas cénicas o ramificadas delgadas
poblaron los sectores profundos de menor energia. Los
estromatolitos alcanzaron su mayor distribucion en el
Paleoproterozoico cuando formaron construcciones
arrecifales de miles de kildmetros de extension. Pero
hacia los 1000 Ma experimentaron una marcada declina-
cion en abundancia y diversidad que hizo crisis a
comienzos del Ordovicico. Walter y Heys (1985) y otros
autores relacionaron esta retraccion de los estromatoli-
tos con la radiacion de los metazoos cavadores y raspa-
dores del sustrato. Sin embargo, entre el inicio de su
declinacién y la aparicion de los primeros metazoos
media un lapso de alrededor de 400 Ma, por lo que esta
hipotesis es dificil de sostener. Otra causa puede haber
sido la reduccion en la saturacion de carbonato del agua
de mar en el Meso y Neoproterozoico, con el conse-
cuente retardo y/o detencién en la formacion de laminas
(Grotzinger, 1990).



CAPITULO 3

Figura 3.6. Fosiles del Proterozoico. 1. Corte transversal de Cloudina; 2. Reconstruccion del esqueleto de Cloudina; arriba, corte longitudinal; abajo,
corte transversal. 3. Bangiomorpha pubescens, alga del Mesoproterozoico superior, Canadd; 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 Canada; 9.
Appendisphaera, acritarca del Vendiano de Siberia; 10. Megasphaera ornata, embrién de metazoo, Neoproterozoico de Doushantuo, sur de China.
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Figura 3.7. Distribuciéon de diversos tipos de estromatolitos a través de una plata-
forma carbonatica proterozoica (arriba) y una rampa carbonatica (abajo) (modifi-
cado de Grotzinger, 1990).
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Hasta los 1,5 Ga la vida estuvo domina-
da por organismos carentes de nucleo dife-
renciado, los procariotas. Pero a partir de
ese momento aparecen los primeros fosiles
de organismos eucariotas, es decir, poseedo-
res de células nucleadas. Del punto de vista
tedrico, actualmente se acepta la hipotesis de
Margulis (1981) segtin la cual las células con
nucleo se habrian originado por un proceso
denominado endosimbiosis: las mitocon-
drias — en las que tiene lugar la respiracion
aerébica — serian 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 podrian provenir de bacterias foto-
sintéticas.
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Figura 3.8. Diversas reconstrucciones de los fosiles de Gabodn. Los
ejemplares de la izquierda corresponden a los originales y los res-
tantes a imagenes virtuales 3D obtenidas por microtomografia com-
putada (modificado de El Albani et al., 2010).

En el Grupo Roper del norte de Australia se descu-
brieron probables esporas reproductivas de algas, s6lo
presentes en organismos eucariotas. El mas antiguo euca-
riota multicelular es Bangiomorpha pubescens, encontrado
en el artico canadiense en capas de chert de 1,2 Ga (Fig.
3.6-3). Esta forma es llamativamente similar al alga roja
viviente Bangia. Ademas de ser un organismo multicelu-
lar, ya habia desarrollado reproduccion sexual. Hacia
los 1,1 Ga se registra un drastico aumento de eucario-
tas planctonicos en todo el mundo, pero a fines del Pro-
terozoico experimentaron una fuerte declinacién,
quizas como consecuencia de una serie de glaciaciones
que fueron las mas severas de la historia de la Tierra.
Grypania es un extrano fésil 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 podria corresponder a algun 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 Gabon (Africa occidental) se encontraron fésiles
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 centimetros de longitud, en
forma de hoja, con una regién central mas engrosada
bordeada por una lamina recorrida por surcos radiales
y con bordes ondulados (Fig. 3.8). Dado que los restos
estan piritizados pudieron ser estudiados con gran
detalle mediante el uso de técnicas sofisticadas (micro-
tomografia computada, difraccion de rayos X, geoqui-
mica de isétopos de Sy C) los que, en principio, permi-
tieron eliminar la posibilidad de que se trate de estruc-
turas inorganicas. Estos enigmaticos fosiles consti-
tuirian la mas antigua evidencia de organismos multi-

celulares, cuya rapida expansion tuvo lugar recién a par-
tir de los 1,5 Ga. La identificacion en las muestras de
compuestos organicos del grupo de los esteranos, que
son exclusivos de las células con nucleo, abre la posibi-
lidad de que se trate de eucariotas multicelulares y no
de bacterias. La aparicion de estas formas poco después
de ocurrido el gran evento de oxidacion (Fig. 3.5) resul-
ta significativa y abona la idea de una coevolucién entre
la biota y la geoquimica de los océanos.

Un estimacion de de la edad de divergencia de los
eucariotas mediante el método del reloj molecular sugie-
re que el antecesor comun de los mas de 70 linajes de
organismos actuales vivio entre los 1,86 y 1,68 Ga y que
la mayoria de los clados de animales (metazoos) ya se
habian diversificado a partir del Ediacariano (635 Ma)
(Fig. 4.27). Esta conclusion es, en lineas generales, con-
sistente con las evidencias de los fosiles (Parfrey et al.,
2011).

Un componente importante de la biota proterozoi-
ca son las acritarcas, enigmadticas estructuras orgdnicas
microscépicas (de alrededor de 100 u de diametro) for-
madas por un cuerpo rodeado de apéndices. Se las
interpreta como quistes de algas verdes y forman una
parte esencial de fitoplancton. Estan presentes desde el
Mesoproterozoico, pero su diversidad decliné a fines
del Neoproterozoico y experimentd una nueva expan-
sion durante el Ordovicico [Figs. 3.6 (8-9); 3.51].

Las tipicas comunidades de animales de cuerpo
blando del Ediacariano (§ 3.6) coexistieron con los pri-
meros organismos con esqueleto mineralizado, de com-
posicion aragonitica o calcitica con alto contenido de
Mg. Una de las formas mas comunes es el género Clou-
dina (Figs. 3.6, 3.9), erigido en honor de Preston Cloud,
un prominente estudioso del Precambrico. Este fésil,
de pocos milimetros 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 periddico
(Grant, 1990). Si bien han sido interpretados como tubos
de anélidos o como metazoos filtradores de habitos gre-
garios con un grado de organizacién similar al de los
cnidarios, o aun como probables parientes de los arque-
ociatidos (un tipo de esponjas cambricas), en concreto
sus afinidades sistematicas permanecen inciertas. A
pesar de eso, su registro cosmopolita y su restriccion al
Proterozoico terminal convierten a Cloudina en el mas
antiguo fosil guia. Namacalathus es otro organismo muy
curioso posiblemente emparentado con Cloudina. Fue
encontrado en las calizas del Grupo Nama de Africa del
Sur (~550-543 Ma) (ver § 3.13) y también en Paraguay,
Siberia y Laurentia, siempre asociado a calizas de
mares tropicales en ambos margenes del Océano Cly-
mene (Fig. 3.11). Mediante el empleo de imagenes digi-
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Figura 3.9. Arriba: varios ejemplares magnificamente preservados de
Cloudina carinata provenientes de bloques de caliza del olistostroma
Membrillar en Extremadura, Espafia (de Cortijo et al., 2010). Abajo:
Namapoikia rietoogensis, Grupo Nama (Ediacariano) de Namibia (de
Wood, 2011).

1cm

Figura 3.10. Reconstruccion de un individuo de Namacalathus herma-
nastes del Ediacariano de Paraguay adherido sobre un domo trom-
bolitico. La presencia de aberturas orales, tentaculos ciliados y bases
flexibles sugiere que estos metazoos eran predadores pasivos (micro-
carnivoros) o filtradores que se alimentaban de plancton (simplificado
de Warren et al., 2017).
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talizadas por computadora se logré su reconstruccion
tridimensional. Cada individuo esta formado por un
tubo cilindrico, aparentemente flexible, que se expande
en una 'cabeza’ hexagonal con seis orificios (Fig. 3.10). Si
bien fueron considerados como pdlipos de algtn tipo de
cnidario o formas afines a los lofoforados (Zhuravlev et
al., 2015) sus afinidades siguen siendo dudosas. En el
Grupo Nama se encontré ademads una forma incrustante
que puede alcanzar varias decenas de centimetros de
diametro, denominada Namapoikia (Fig. 3.9). Una asocia-
cion similar de Cloudina-Namacalathus también fue
reportada en calizas estromatoliticas de la Columbia
Britdnica (Canadd) 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 habrian 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 Formacion Tamengo
(Grupo Corumba) del Ediacarano tardio de Brasil (ca.
543 Ma) es muy similar a las formas del Paleozoico. En
la misma formacion estd asociado con el posible Scyp-
hozoa Corumbella (Fig. 3.12).

Para finalizar esta resena de la biota del Protero-
zoico no se pueden dejar de mencionar, por su especta-
cularidad, los microfdsiles encontrados en el sur de
China, en la Plataforma de Yangtzé. Alli se defini6 el Sis-
tema Siniano, que es la parte del Neoproterozoico que
se extiende entre los 800 y 542 Ma. Una de sus unidades
estratigraficas, la Formacion Doushantuo, se compone
de lutitas fosfaticas y fosforitas peloidales depositadas
debajo del nivel de remocién del oleaje normal, seguidas
de grainstones fosforiticos de aguas mas someras. La
edad de estas capas esta 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 seria de 575-550 Ma. Una de las formas mas
comunes de Doushantuo es Megasphaera ornata. Son
pequenias esferas de %2 milimetro de didmetro con una
capa externa surcada por 2, 4, 8 o mas particiones (Fig.
3.6). Si bien habian 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 blastula. Es dificil saber a qué
grupo de animales pertenecieron pues aun no se han
encontrado formas adultas. Las esponjas, los cnidarios y
los artréopodos son todos posibles candidatos (Xiao y
Knoll, 2000; Xiao et al., 2007). Dada la diversidad de
morfologias, es posible que los huevos correspondan a
mas de un grupo de organismos. Como se dijo previa-
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Oceano Clymene

ca. 550 Ma

Figura 3.11. Mapa paleogeografico del Ediacariano mostrando la distribucién
de Cloudina (circulos) en las pltaformas del Océano Clymene. El circulo negro
indica su presencia en el cratéon de San Francisco (Formacion Sete Lagoas)
(modificado de Warren et al., 2014). 1-Australia, 2-India, 3-Antartiaa, 4-Africa W,
5-Congo/Sao Francisco, 6-Kalahari, 7-Parand, 8-Rio de la Plata, 9-Amazonia,

10-Rio Apa, 11-Laurentia.

Figura 3.12. Paraconularia (izquierda) y Corumbella werneri (derecha).
Abajo: Reconstruccion en posicion de vida de Corumbella. Ediacariano,
Formacion Tamengo, Brasil (de Van Iten et al., 2014).

mente, estos animales habrian habitado en la capa oxi-
genada mas superficial de los océanos mayormente ano-
xicos y estratificados de esa época y su extraordinaria
preservacion se debe a la escasa o nula oxigenaciéon en
la interfase agua/sedimento.

3.6 LOS PRIMEROS METAZOOS Y LA
ENIGMATICA FAUNA DE EDIACARA

A fines del Proterozoico, mas exactamen-
te a partir de los 635 Ma, hicieron su aparicion
en casi todo el mundo unos extrafios animales
multicelulares — algunos de gran tamano -
referidos en su conjunto a la ‘Fauna de Edia-
cara’ (o también como fésiles ‘tipo Ediaca-
ra’) (Fig. 3.13) en alusion a una de las locali-
dades fosiliferas mas famosas, las colinas de
Ediacara del sur de Australia. Otras localida-
des tipicas son Mistaken Point (SE de Terra-
nova, Fig. 3.14), White Sea (NO de Rusia),
Charnwood Forest (Inglaterra) y Namibia
(Sudafrica). Si bien el climax de los fosiles
ediacarianos se alcanzo entre 575 Ma y 555 Ma
luego de la glaciacion Gaskiers, (la tltima de
las grandes glaciaciones precambricas), algu-
nos de sus elementos persistieron hasta el
Cambrico. No obstante, es evidente que hubo
una crisis biologica de envergadura a fines
del Proterozoico.

Estos primeros metazoos incluyen varios tipos mor-
fologicos que se pueden reunir en tres grupos basicos:
1) impresiones discoidales, conservadas a menudo como
calcos en la base de estratos arenosos; 2) trazas simples
y superficiales dejadas por organismos infaunales de
pequeno tamano; 3) impresiones de organismos en forma
de hoja construidos por elementos tubulares que apa-
rentan una segmentacion del cuerpo. En ninguno de ellos
hay evidencias de boca u otros 6rganos que permitan
inferir su forma de vida y sus relaciones filogenéticas.
La caracteristica comun de todos los integrantes de la
fauna de Ediacara es la ausencia de esqueletos minera-
lizados, si bien debieron poseer paredes organicas sufi-
cientemente resistentes como para mantener intacta la
forma del cuerpo durante la fosilizacién, incluso en
medios de alta energia como costas barridas por tor-
mentas.

Las impresiones discoidales del primer grupo (Edia-
caria, Cyclomedusa, Aspidella, Fig. 3.13-8) son los restos
mas comunes y suelen encontrarse centenares por
metro cuadrado. Originalmente fueron consideradas
como impresiones de organismos medusoides aunque
es dificil entender como un organismo de cuerpo gelati-
noso pudo haber dejado una depresion en el sustrato.
También han sido referidas a marcas dejadas por las
bases de organismos de simetria 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 3.13. Representantes tipicos de la Fauna de Ediacara. 1. Charnia; 2. Mawsonites; 3. Dickinsonia; 4. Charniodiscus; 5, 6. Swartpuntia, impresion
en roca (5) y reconstruccion (6) (de Narbonne et al., 1997); 7. Tribrachidium; 8. Cyclomedusa; 9. Parvancorina; 10. Traza {6sil ediacariana; 11. Spriggina.

rianas que se forman actualmente en aguas hipersali-
nas poco profundas (Grazhdankin y Gerdes, 2007) y su
simetria radial seria s6lo aparente, producto de la dispo-
sicion de las estrias o filamentos de origen bacteriano.
De comprobarse esto tendria un notable significado evo-
lutivo dado que la hipétesis de que organismos “tipo cni-
dario” fueron ancestrales de otros grupos de metazoos
seria dificil de sostener. Actualmente hay un consenso
general de que los discos ediacarianos son las marcas de
fijacién o adherencia de organismos del tercer grupo
(petaloides) cuyo cuerpo no se ha preservado (Burzyns-
ki y Narbonne, 2015; Burzynski, 2017). Esta interpreta-
cién esta apoyada por el hallazgo de multiples especi-
menes ‘tipo fronda’ con bases idénticas a estas marcas
discoidales.

El segundo grupo esta representado por trazas fosi-
les de reptacién y/o alimentacion (Fig. 3.13-10). Estos
trazas meandriformes son las menos equivocas pues, si
bien no hay vestigios del organismo que las produjo, sin
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dudas corresponden a cavadores moviles de simetria
bilateral con alguna concentracion de 6érganos sensoriales
en la region cefdlica, 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 calcareas de Siberia se descubrieron trazas menis-
cadas correspondientes a galerias con depdsitos deja-
dos por el animal a medida que este se movia dentro
del sustrato (backfill). Esta traza, denominada Nanoxi-
tes, es la mas antigua evidencia (558 Ma) de bioturba-
cién tridimensional con una fuerte componente vertical
producida por un animal bilateral (Rogov et al., 2012).
Sin embargo, el hallazgo mas significativo del punto de
vista de la evolucion temprana de los metazoos fue rea-
lizado recientemente en el sur de China, en la region de
las gargantas del rio Yangtzé, donde afloran calizas bitu-
minosas del Ediacariano Tardio (551-541 Ma) deposita-
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Figura 3.14. Una de las trazas encontradas en el Miembro Shibantan
de la Formaciéon Dengying del Sur de China. La escala (barra) mide 20
mm (de Chen et al., 2018).

das en una zona intermareal (Chen et al., 2018). Se trata
de trazas de locomocion en las que se observan clara-
mente las marcas dejadas por apéndices pares (Fig.
3.14). Hasta ahora sdlo se conocian en el Ediacariano res-
tos de animales bilaterales interpretados como proba-
bles anélidos poliquetos (Spriggina y Dickinsonia) y artro-
podos (Parvancorina) (Fig. 3.13). Lo interesante de este
hallazgo es que es la primera evidencia anatémica de
parapodios, el tipo de apéndices pares que se supone
estaban presentes en el antecesor comuin de los anélidos
y artrépodos. Las trazas son pequeias y bastante irre-
gulares y alternan con depresiones que sefialarian exca-
vacion en el sedimento (alimentacién?). La forma irre-
gular de las trazas sugiere que el animal tenia una
menor coordinaciéon de los apéndices en comparacion
con los artropodos mas modernos. Si bien no se sabe a
qué organismo corresponden, lo que es seguro es que las
genero un animal bilateral provisto de apéndices para la
locomocién, supuestamente un antecesor de los anélidos
y astropodos. 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 mas enigmatico por la inexis-
tencia de formas analogas entre los organismos vivien-
tes o los fosiles 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 alimentacion. Las frondes que se retinen
en el grupo de los rangeomorfos (como Rangea o Avalo-
fractus) exhiben un curioso patrdn fractal consistente en
un mismo elemento estructural (analogo a los que com-
ponen las pinnas de los helechos) que se repite en al
menos cuatro érdenes fractales de magnitud cada vez
menor pero idénticos entre si. Las diferentes morfo-
logias de las frondes reflejarian 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 paleontélogo aleman Adolf Seilacher,
estas formas comparten un mismo patrén estructural y
poseen mas caracteres comunes entre si que con cual-
quier otro grupo de organismos por lo que propuso
incluirlos en un phylum diferente (o eventualmente un
nuevo reino) que denominé Vendobionta (Seilacher,
1992), aunque no hay consenso sobre esta clasificacion.
Su estrategia de alimentacion tampoco es clara. Se han
propuesto varias hipdtesis, incluyendo simbiosis con
organismos fotosintéticos (fotosimbiontes) alojados
dentro del tegumento, absorcién de materia organica

Figura 3.15. Vista panoramica del yacimiento de Mistaken Point de
Terra-nova y detalle de las frondes preservadas en las turbiditas. La
edad de las rocas volcanicas 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 deberia ser descartada puesto que se han
encontrado formas de este tipo en sedimentos de aguas
profundas, por debajo de la zona fotica. Tal es el caso de
las frondes halladas en las turbiditas del célebre yaci-
miento de Mistaken Point de Terranova, donde sucesi-
vas capas volcaniclasticas preservaron in situ las comu-
nidades, lo que le vali6 el nombre de ‘Pompeya ediaca-
riana’ (Fig. 3.15). Actualmente hay consenso de que los
rangeomorfos fueron organismos fijos al sustrato, filtra-
dores o suspensivoros, que captaban tanto particulas
organicas como materia organica 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
‘Jardin de Ediacara” dado a estas comunidades, paran-
gonando el paradisiaco Jardin del Edén biblico (McMe-
namin, 1986).

Segun Seilacher, la ausencia de relaciones filogené-
ticas entre las faunas ediacarianas y los organismos
que le sucedieron a principios del Cambrico indicaria
que se tratdo de un intento fallido de la evolucién cuyos
componentes fueron eliminados a fines del Proterozoi-
co. En todo caso seria mas adecuado hablar de un grupo
de organismos que no dejé descendencia, pues la evolu-
cion ni acierta ni falla, simplemente ocurre. Si bien esto
es valido para las ‘frondes’, que forman gran parte de la
biota Ediacariana, hay otros organismos que podrian ser
considerados como formas ancestrales de alguno de los
grupos que van a evolucionar en forma explosiva duran-

Figura 3.16. Reconstruccion de una comunidad bentdnica del Periodo Ediacaria-
no donde predominan las frondes con sus petalodios desplegados. Otras han sido
representadas como formas medusoides.
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Figura 3.17. Textura tipo ‘piel de elefante’ asociada con restos de
megafosiles (Dickinsonia), Flinders Range, sur de Australia (modifi-
cada de Gehling y Droser, 2009).

te el inicio del Cambrico, como los cnidarios y anélidos.

El reconocimiento en los sedimentos de la clasica
localidad australiana de Ediacara de una variada gama
de texturas organicas revela que los ecosistemas edia-
carianos fueron mas complejos y variados de lo que se
creia (Gehling y Droser, 2009). Estas texturas, asociadas
con los organismos de cuerpo blando que acabamos de
describir, estan bien preservadas en los pla-
nos de estratificacion de las areniscas. Una
de las mas caracteristicas es la llamada "piel
de elefante’ (Fig. 3.17) formada por un
patron vagamente poligonal de surcos y
aristas de probable origen microbiano, aun-
que hay otras texturas que podrian haber
sido generadas por organismos mas com-
plejos (eucariotas).

Una de las mayores incognitas tiene que
ver con los primeros pasos de la evolucién
de los animales antes de la aparicion del
esqueleto. De acuerdo a los datos de los relo-
jes moleculares el origen de los metazoos se
situaria alrededor de los 660 Ma, es decir,
poco antes de los primeros registros de espi-
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 Canada,
de al menos 779 Ma de antigiiedad, de textu-
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ras que serian producto de la calcificacién
de tejido conectivo de esponjas (Neuwei-
ler et al., 2009), lo que llevaria hacia atras el
momento del origen de los metazoos.

1050 Ma

3.7 EL SUPERCONTINENTE RODINIA

La ubicacién de los distintos conti-
nentes en un contexto paleogeografico es
crucial para comprender la naturaleza de
las cuencas sedimentarias, la paleoceano-
grafia, los paleoclimas y la distribucién
geografica de los fosiles. Ya se remarco la
dificultad de reconstruir los mapas del Eo
y Mesoproterozoico debido a la insufi-
ciente informacién paleomagnética. Los
datos paleontoldgicos, 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 si es la
comparacion entre las historias geologi-
cas de los cinturones orogénicos y, espe-
cialmente, la correlaciéon de orégenos que
aparecen truncados en los margenes conti-
nentales modernos. Las etapas de ruptura
y de convergencia pueden inferirse a
partir de las asociaciones litologicas (mar-
gen pasivo vs. margen activo), abundan-
cia de circones detriticos, tipo de volcanis-
mo y geoquimica de las rocas magmati-
cas, entre otros datos.

Las evidencias geoldgicas indican
que el margen pacifico de América del
Norte experimentd un proceso de ruptura
hacia los 770 Ma, lo que implica que antes
de ese tiempo habia corteza continental
hacia el oeste del mismo. Al inicio se desa-
rrollaron cuencas intracratdnicas las que
evolucionaron a sistemas de rift asociados
con volcanismo y episodios de glaciacion
(~720-660 Ma) y culminaron con sedimen-
tacion marina carbondtica y mixta de mar-
gen pasivo a partir del Cambrico (Yonkee
et al.,, 2014). Por otra parte, en el margen
opuesto del continente, el extenso orogeno colisional
Grenville fue utilizado por Hoffmann (1991) y Dalziel
(1991) para ensamblar el Este de América del Norte con
otros continentes, como Antartida, Australia e India,
los que también tienen vestigios de orogenos de edad
grenviliana (~1 Ga). Los bloques mayores que formaban
la contraparte ‘atlantica’ o ‘apalachiana’ de Norteaméri-
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Figura 3.18. Reconstruccion tres momentos en el proceso de ensamble, amalgama y
posterior ruptura del supercontinente Rodinia. En rojo se indican los orégenos, las
lineas verdes indican zonas de subduccidn; en naranja las zonas de rifting (simplifi-
cado de Li et al., 2008).

ca fueron el craton Brasiliano, el craton de Kalahari de
Sudafrica y el craton del Congo (Africa central). En el
sector norte (actual region del Artico) se ubicaba el
craton Baltico. La configuracion resultante es un super-
continente que se denomind Rodinia utilizando la
palabra rusa rodit que significa ‘engendrar’ (Fig. 3.18).
El ensamble de Rodinia comenzd alrededor de 1,1
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Figura 3.19. Tres posibles configuraciones del sector de Rodinia correspondiente a Laurentia (LA) y Gondwana oriental (AN: Antartida; AU:
Australia; I: India; M: bloque Mawson) (modificado y simplificado de Wingate et al., 2002).

Gay se completd hacia los 900 Ma (Fig. 3.18). Los oroge-
nos colisionales de edad Grenville marcan las lineas de
sutura de sus partes constitutivas. En ese lapso se obser-
va un maximo de circones detriticos y un minimo de
margenes pasivos (ver Fig. 2.7). Se han propuesto distin-
tas configuraciones de Rodinia y hay varias opiniones
acerca de como y cuando ocurri6 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/Antartida, y luego con la
separacion del conjunto
Sahara-Congo-San Francis-
co (Li et al., 2008).

La identificacion del
continente que formo 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
reconstruccion de Rodinia.
En uno de ellos, Moores
propuso que el continente
adyacente a América del
Norte fue Antartida vy

Borborema
Trans-Sahara

cos de 1,76 Ga comparables a las provincias Yavapai-
Mazatzal del escudo Lauréntico (ver Fig. 2.13). Se pos-
tuld que, a su vez, el margen noroeste de América del
Norte, donde se desarroll6 el orogeno Woopmay de
Canada, de 1,9-1,8 Ga, fue adyacente con el centro-norte
de Australia. Esto llevo a concluir que estos tres conti-
nentes estuvieron unidos desde el Mesoproterozoico.
Ademas del modelo SWEAT, se han propuesto al menos
otras dos alternativas para resolver este encaje (Fig.

Congo-
San Francisco

OCEANO

b MOZAMBIQUE

4 ADAMASTOR

OCEANO
ADAMASTOR

llamé a su hipotesis
SWEAT, en referencia al Laurentia
sudoeste de Norteamérica ~ 1100 Ma ~ 760 Ma

(SW) y este de Antartida
(EAT). La clave de la cone-
xion entre estos dos conti-
nentes son los Montes Shac-
kleton de Antartida donde
hay complejos metamorfi-
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Figura 3.20. Reconstrucciones paleogeograficas hacia fines del Mesoproterozoico (izquierda) y Neopro-
terozoico (derecha), segin Cordani et al. (2003). Notese la deriva del 'este’ de Gondwana (Antartida-Aus-
tralia e India estan fuera de la imagen) en direccién del 'oeste’ de Gondwana (terrenos africanos y suda-
mericanos) producto del cierre progresivo del Océano Mozambique. A: Australia; AM: Amazonas; AN:
Antartida; B: Béltica; BTS: Borborema-Trans-Sahara; CG: Goias Central; CSF: Congo-San Francisco; LA:
Luiz Alves; LP: Rio de La Plata; K: Kalahari; PA: Pampia; PR: Parand; RA: Rio Apa; WA: Oeste de Africa.
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3.19). Karlstrom y otros (1999) propusieron una configu-
racion conocida como AUSWUS, en la que el continente
adyacente al suroeste de América del Norte (SWUS) es
Australia (AU), quedando Antartida situada mas al sur
que en el modelo SWEAT. En este modelo, el cinturén
orogénico Grenville se contintia en Australia por los
orogenos Musgrave y Albany-Fraser, y el vacio 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, esta basada en un
polo paleomagnético de 1070 Ma obtenido en el Oeste de
Australia y sugiere que el bloque Australia-Antartida
estuvo conectado con Laurentia sélo por su extremo sur
(México) y, por consiguiente, no constituyd su margen
conjugado (Wingate et al., 2002). De ser asi, 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 sintesis de las evidencias paleo-
magnéticas y geologicas Merdith et al. (2017) presenta-
ron una reconstriccion de la paleogeografia global del
Neoproterozoico. Lo novedoso de este trabajo es que,
por primera vez, ademas de posicionar los continentes,
se modelan las placas tecténicas y sus limites. La meto-
dologia incluye la cinematica de las placas en base a los
polos de rotacién (polos de Euler) para cada una duran-
te el Neoproterozoico. Las reconstrucciones se realiza-
ron utilizando el software GPlates (www.gplates.org).
Los limites de placas se establecieron en base a eviden-
cias de subduccién (ofiolitas, cinturones de alta presion,
magmatismo colisional), de rifting (tipo de sedimentos,
hemi-grabenes) 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 conclusion de este modelo cinematico es que
para el Neoproterozoico la velocidad promedio de las
placas fue de 3,8 cm/ano la que difiere poco del prome-
dio de los ultimos 200 Ma (Zahirovic et al., 2015).

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

Figura 3.21. A: Cierre de los océanos interpuestos y amalgama de los
bloques (en amarillo) que van a conformar Gondwana W; B: Orégenos
resultantes de las colisiones; C: Ensamble definitivo de Gondwana con
la amalgama del bloque Antartida-India-Australia (en verde claro) e
inicio de la apertura del Océano lapetus (sintetizado de Oriolo et al.,
2017). Notese que la ‘pangea’ neoproterozoica (= Pannotia segun Dal-
ziel, 1997), no habria existido o habria sido muy efimera. Los nimeros
corresponden a distintos orégenos colisionales. 1: Orégeno 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: Rio de la Plata;
SF: San Freancisco.

y los bloques Congo-San Francisco y Rio de la Plata
(Fig. 3.11, 3.20) (Cordani et al., 2003; Rapalini, 2018).
La existencia de este océano esta corroborada por las
semejanzas sedimentoldgicas, isotopicas y paleontolo-
giocas (presencia de Cloudina) de las unidades carbona-
ticas Ediacarianas de Brasil, Paraguay, Namibia, Argen-
tina y Uruguay (Fig. 3.11).
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ordgenos colisionales, Terra Australis es
un tipico orogeno acrecional, caracteri-
zado por una continuada convergen-
cia de litésfera oceanica y continental
durante la cual se produjo la colisién de
microplacas exodticas y arcos insulares.
Su evolucién comenzé en el Protero-
zoico Tardio, hacia los 570 Ma, y cul-
mind con el ensamble final de Pangea a
fines del Pérmico. Su historia durante

el Fanerozoico sera analizada en los

Cinturones
Neoproteroz. /£

capitulos siguientes.

3.8 EL ENSAMBLE FINAL DE
GONDWANA

La reorganizacion de placas que se
inici6 con la ruptura de Rodinia condu-
jo al ensamble del continente de Gond-
wana, cuya consolidacion definitiva se

Figura 3.22. Sucesion de eventos colisionales que condujeron al ensamble de Gondwana
occidental. A: previo a los 759 Ma; B: ~730 Ma (colision del craton Rio de la Plata con el de
Congo/San Francisco); C: ~630 Ma (colision de los restantes bloques); D: ~550 Ma (estadio
final de ensamble). 3: provincia de Borborema, extruida hacia el NE (flecha); 6: cinturén
Ribeira, extruido hacia el SO (flecha) (simplificado de Alkmim et al., 2001).

Como se menciond antes, se estima que la ruptura
de Rodinia se inici6 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 mas realista (Cordani et al., 2003). Por ejemplo, la
presencia de vastos diques maficos 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 llevé 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 precedi6 la ruptura, rocas volcdnicas maficas y
depositos de sinrift, ademads de tilitas glaciales las que, a
su vez, son cubiertas por rocas clasticas transgresivas,
pelitas y finalmente carbonatos correspondientes a la
transicion rift-drift. Esta sucesion marca el inicio de la
apertura del Océano Paleopacifico (o Protopacifico). Este
océano, a pesar de su prolongada historia de conver-
gencia de placas, nunca se cerrd, como lo hizo el Océa-
no Atlantico. Esta historia ha quedado registrada en un
cinturdén orogénico de mas de 18.000 km de longitud que
se extendia desde Australia hasta la region Andina de
Sudamérica, denominado Orégeno Terra Australis por
Cawood (2005) (Figs. 3.21, 3.27) en alusion a la Terra Aus-
tralis Incognita, nombre con que figura Sudamérica en el
mapa elaborado por Hulsius en 1603. A diferencia de los
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produjo entre los 600 y los 520 Ma. Sin
embargo, en Brasil y Africa 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
habria ocurrido por el desprendimiento y rotacién en
sentido antihorario del conjunto Antartida-Australia-
India-Africa occidental, compensado por el cierre del
Océano de Mozambique. La sutura de esta colision entre
los continentes del ‘este” y del ‘oeste” de Gondwana es el
orégeno Mozambique/Este Africano (Fig. 8C). Esta colo-
sal amalgama de bloques continentales implico el cierre
del Océano Mozambique y también de otras cuencas
oceanicas que los separaban, incluyendo el ya mencio-
nado Océano Brasiliano (Clymene). El cierre de estas cuen-
cas estd marcado por varios ordgenos colisionales gene-
rados durante el ciclo orogénico Brasiliano - Panafricano.
En Sudamérica, la mayor colisién se produjo cuando
culminé el cierre del Océano Clymene que separaba el
cratén de Amazonas de los cratones Rio 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 regién Pampeana de Argentina
(Fig. 3.22; 3.23; ver § 3.9). Simultaneamente a estos
eventos colisionales se produjo la apertura del Océano
Iapetus y el incio de la subduccion del Ordgeno Terra
Australis (Oriolo et al., 2017) (Fig. 3.21C). De este modo,
entre el Ediacariano y principios del Cambrico, el mega-
continente Gondwana qued¢ definitivamente estruc-
turado. Recién en el Mesozoico, luego de permanecer
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Figura 3.23. El mosaico de terrenos de Sudamérica austral (segin
Rapalini, 2005, basado en Ramos, 1988 y otros autores). NP: Macizo
Norpatagonico; D: Macizo de Deseado.

unido por mas 300 Ma, se desmembro definitivamente.
Los ntcleos arqueanos y proterozoicos que lo com-
ponian estan repartidos actualmente en América del
Sur, Africa, India peninsular, Antartida y Australia
(Ver capitulo 7 y subsiguientes).

3.9 EL MOSAICO SUDAMERICANO

Como hemos visto, la configuracién geoldgica
actual de América del Sur es el resultado de una larga
historia de acrecién de fragmentos corticales que se ini-
cid en el Arqueano, se prolongé durante todo el Protero-
zoico y continué durante el Paleozoico y aun en tiempos
posteriores. El mapa publicado por Victor 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 tamafio y procedencia,
amalgamadas entre si en diferentes tiempos y lugares.
Algunos de estos terrenos tienen una historia compleja,
pues estan formados por ntcleos que se soldaron en el
Arqueano y se acrecionaron con otros durante el Prote-
rozoico para formar areas mas 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 Maroni-Itacait-
nas, de 2,2-1,9 Ga y Ventuari-Tapajos, de 2,0-1,9 Ga (Fig.
3.25). El arco magmatico Maroni-Itacaitinas es de tipo
colisional y corresponde a la acreciéon de la Provincia
Amazoénica Central con el cratén Oeste-Africano (Fig.
3.25). Durante este lapso ocurrio el ensamble de diver-
sos bloques Arqueanos (Gaviao, Jequié, Rio Capim y
otros) en la parte norte del escudo de San Francisco. El
magmatismo del sector sudoeste de la Provincia
Amazonica Central se extiende en el tiempo hasta los 1,5
Ga, indicando un largo periodo de formacién de corteza

Figura 3.24. Salto Angel, Parque Nacional Canaima (sur del Estado
Bolivar, oriente de Venezuela). Las rocas que forman la caida de agua
corresponden a las areniscas rojizas del Supergrupo Roraima.
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metavolcdnicas rioliticas y daciticas.
Este volcanismo 4cido, en parte
explosivo (incluye ignimbritas y bre-
chas volcanicas) es referido al “‘com-
plejo’ Uatuma y su edad oscila entre
1,9 y 1,8 Ga. Su extensién, cercana a
los 700.000 km?2, es comparable a la
de las grandes provincias magmati-
cas modernas. Una de las unidades
mas caracteristicas del Escudo de Gua-
yana es el Supergrupo Roraima, for-
mado por mas de 2000 m de rocas
clasticas que yacen en discordancia
sobre las rocas volcanicas del comple-
jo Uatuma y otras unidades. Sus aflo-
ramientos abarcan alrededor de
450.000 km? 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 caracteristica
topografia de mesetas escarpadas o
tepuis de la regién amazodnica, en una
de cuyas paredes se formd el Salto
Angel, la caida de agua mas alta del
mundo (Fig. 3.24). Esta unidad esta
formada por conglomerados fluviales
en la base — que contienen diamantes,
topacio y oro en pepitas — seguidos

CRATON DE

SAN FRANCISCO

o de areniscas arcosicas, limolitas rojas

PATAGONICO PROVINCIAS TECTONICAS y niveles de tobas vitreas. En otros
NEOPROTEROZOICAS ee . .

sitios dominan las areniscas entre-

22 ROCAS PROTEROZOICAS cruzadas depositadas en una plata-

&. EN EL CINTURON ANDINO forma marina somera. Se infiere que

Figura 3.25. Distribucién de las rocas precambricas en Sudamérica. Provincias tectonicas
del cratén de Amazonas: CA: Amazonica Central (Arqueano); MI: Maroni - Itacaitinas
(2,2-1.9 Ga); VT: Ventuari - Tapajos (2,0 - 1,9 Ga); RNJ: Rio Negro - Juruena (1,8 - 1,5 Ga); RO:
Rondonia (1,4 - 1,3 Ga); SS: Sunsas (1,0 Ga). Provincias tecténicas neoproterozoicas (en
gris): B: Borborema; M: Mantiqueira; T: Tocantins (simplificado de Cordani et al., 2000).

continental asociado a subduccion. Este evento tecto-
magmatico del Paleoproterozoico es referido al ciclo
orogénico Transamazoénico. Hay que destacar que,
seglin Brito Neves (2011), el término “Transamazdnico’
debe ser abandonado pues incluye diversos eventos
separados que abarcan los periodos Sideriano, Riaciano,
Orosiriano y Stateriano.

En el Escudo de Guayana, la Provincia Cuchivero (o
Amazonas) esta caracterizada por extensos plutones de
granito, tonalita y granodiorita, asi como por rocas
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el Supergrupo Roraima se acumuld
sobre una superficie cratdnica pene-
planizada luego de la efusion del com-
plejo Uatuma. Las facies continentales
predominan en la regién central del
escudo mientras que las deltaicas y
marinas someras lo hacen en la region
marginal. Las rocas piroclasticas inter-
caladas han dado una edad U-Pb muy precisa de 1873 +
3 Ma (Periodo Orosiriano). Su edad, sin embargo, puede
variar seguin la regién y es improbable que todas las
rocas referidas a Roraima sean contemporaneas. En el
cratén de San Francisco (area de Chapada Diamantina),
por ejemplo, una plataforma silicoclastica comparable
se deposit6 alrededor de 100 Ma después (Brito Neves,
2011).

La reunion final de los bloques que conforman el
escudo Brasiliano ocurrié durante la ya mencionada
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Figura 3.26. Corte estratigrafico-estructural del cinturén Neoproterozoico Paraguay-Araguaia (basado en Ramos, 1988). Los depdsitos de pla-
taforma de la faja plegada y corrida se muestran en detalle en las Figuras 3.35 y 3.36.

orogenia Brasiliana de fines del Proterozoico. La Provin-
cia Borborema, cuyos lineamientos estructurales se
truncan ortogonalmente en el margen Atlantico 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 tardio y postorogénicos a los 580 y 540 Ma.
La Provincia Mantiqueira, localizada al sur del craton
de San Francisco, a la altura de Rio de Janeiro-San Pablo
es, en parte, el resultado del cierre del Océano Adamastor.
Es una zona de alta complejidad tectonica que incluye
diversos fragmentos corticales aléctonos, arcos magma-
ticos y zonas de cizalla de rumbo NE. La Provincia
Tocantins es el resultado de la colisién 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 Rio de la Plata en Argentina (Fig. 3.24). Este linea-
miento comprende el cinturén plegado de Paraguay-
Araguaia, una faja plegada y corrida de mas de 1500 km
de longitud adosada al margen occidental del cratéon
amazodnico y vergente hacia el mismo (Figs. 3.26). Inclu-
ye rocas clasticas intensamente deformadas con meta-
morfismo de grado bajo a medio, cuerpos ultrabasicos
correspondientes a remanentes de ofiolitas y granitoides
Neoproterozoicos. Corridas tecténicamente sobre el
complejo metamorfico hay secuencias clasticas, dia-
mictitas glaciales y calizas Ediacarianas.

3.10 EL PROTEROZOICO DE LA REGION ANDINA

En las reconstrucciones de Rodinia, el oeste de
Sudameérica constituye el margen conjugado de Lau-
rentia, con quien comparte un basamento de edad Gren-
villiana (o0 Sunsas, si nos referimos a las rocas de esta
edad en el borde oeste del escudo Amazonico). La mayor
parte de los terrenos con basamento Grenvilliano se

acrecionaron a Gondwana a lo largo del orégeno Terra
Australis. Entre ellos, solamente dos, acreecionados en
el Paleozoico, son claramente exoticos: Cuyania (o
Precordillera) y Chilenia, los que seran analizados en
el capitulo siguiente. Los restantes son considerados
parautdctonos, es decir, se amalgamaron al craton
Amazodnico durante la orogenia Grenville/Sunsas que
dio origen a Rodinia, pero luego se separaron de Gond-
wana mediante episodios de rifting y generacion de cor-
teza oceanica, 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. Localizacion de los terrenos aldctonos o parautdctonos
acrecionados a los largo del orégeno Terra Australis. En negro las
areas de basamento (simplificado de Ramos, 2010).

115



CAPITULO 3

Figura 3.28. Localizacién de las areas de basamento metamorfico en
Pert, norte de Chile y Argentina (simplificado de Ramos, 2008).

Oaxaquia, Arequipa, Antofalla, Famatina, Pampia y
Patagonia (Fig. 3.27) (Ramos, 2010).

Los dos principales nucleos de rocas Proterozoi-
cas de la regién Andina son los macizos de Arequipa y
Antofalla aflorantes a lo largo de la region costera del
sur de Pert y norte de Chile (aunque el de Antofalla
penetra en el altiplano de Bolivia y Argentina), con una
longitud total de mas de 1500 km (Fig. 3.28). Otras rocas
proterozoicas afloran mas al norte en los Andes colom-
bianos, donde dataciones isotdpicas de rocas metamor-
ficas de alto grado dieron edades entre 1,1 y 1,2 Ga, lo
que revela la existencia de un arco magmatico y una fase
de deformaciéon de edad Grenvilliana. Estos datos indi-
can que alli hay remanentes del cinturén orogénico
colisional que se formd durante la estructuracion de
Rodinia (Cordani et al., 2005). Respecto del macizo de
Arequipa, las rocas mas 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 afect6 al macizo de Antofalla. Tanto
el macizo de Arequipa como el de Antofalla fueron
intruidos por granitoides Ordovicicos (por €j. el batolito
de la Costa de Perti y norte de Chile) los que, junto con
otras rocas, fueron a su vez deformados y metamorfiza-
dos a fines del Ordovicico.

La pregunta es: ;Como se interpreta la presencia de
estas insulas de rocas precdmbricas en plena Cordillera
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de los Andes? Originalmente se sostuvo que el blo-
que Arequipa/Antofalla fue parte del escudo Brasilia-
Nno y sus rocas se originaron por reciclado de la anti-
gua corteza gondwanica (Dalmayrac et al., 1980). Sin
embargo, actualmente se los considera como terrenos
aloctonos, dado que el patron de datos geocronologi-
cos de estos macizos difiere del patrén Brasiliano. Su
acrecion al margen proto-Andino se habria producido
al quedar aprisionados entre los dos continentes
mayores que en ese momento se encontraban en vias
de colisién: Laurentia y Amazonia (aunque puede
haber involucrado parte de Pampia) (Fig. 3.29). Como

Figura 3.29. Arriba: acrecién de los terrenos Arequipa y Antofalla al
craton Amazoénico y al terreno Pampia. Abajo: evolucién geodinamica
esquematica correspondiente al Mesoproterozoico y formacion de
los arcos magmaticos de Arequipa y Sunsas (sobre el margen del escu-
do Amazénico) y colisiéon de Laurentia-Arequipa-Amazonia durante
la orogenia Sunsas (simplificado de Ramos, 2008).
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resultado el borde sudoeste de Amazonia, que por
entonces era un margen pasivo rellenado por mas de
6500 m de depdsitos continentales y deltaicos, fue defor-
mado y metamorfizado, evento conocido como orogenia
Sunsas, de edad equivalente a la orogenia Grenville de
Laurentia (Texeira et al., 2010). Este cinturén orogénico
es el mas joven y mas externo del cratéon amazonico. Tal
como se explico previamente, esta colisién contribuy?é a
la formacion de Rodinia. Al separarse Laurentia a fines
del Proterozoico, el bloque Arequipa/Antofalla perma-
necié 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 abrio un brazo de mar, el Océano Puncoviscana
(Fig. 3.29, 3.33). Al comienzo se comportd como una
cuenca de rift tipica, pero luego evoluciond a una cuen-
ca de antepais a medida que se producia su cierre. El
nombre de la cuenca alude a su relleno, la Formaciéon
Puncoviscana, una unidad estratigrafica que se extiende
desde la latitud de Tucuman en el noroeste argentino
hasta el sur de Bolivia. La Formacién Puncoviscana cons-
tituye el basamento de la potente sucesiéon sedimenta-
ria Cambro-Ordovicica y en diversos sitios del NO de
Argentina esta cubierta en discordancia por el Grupo
Mesén, de edad Cambrica.

La Formacién Puncoviscana es una sucesion de bajo
grado metamorfico aunque intensamente deformada,
constituida por mas de 2000 m de turbiditas, rocas pela-
gicas y algunos horizontes calcareos. En su parte inferior
tiene intercalaciones de basaltos alcalinos de tipo intra-
placa y hacia el tope hay basaltos toleiticos de caracter
oceanico (Omarini et al., 1999). La edad U-Pb SHRIMP
(en circones) de esta unidad es de 523-560 Ma y las eda-

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

des K-Ar y Rb-Sr reportadas por diversos autores estan
dentro del rango Neoproterozoico terminal-Cambrico.
Recientes dataciones U-Pb en circones en tufitas interca-
ladas en la Formacion Puncoviscana dieron una edad
cambrica inferior (540-535 Ma) e indican que parte de la
unidad es coetanea con el volcanismo calcoalcalino del
arco Pampeano. Sus variadas trazas fosiles también indi-
can una edad cdmbrica basal aunque también incluiria
estratos del Ediacariano (Buatois y Mangano, 2003).
Escayola et al. (2011) interpretan que esta formaciéon
comenzo a depositarse al oeste del arco magmatico Pam-
peano y luego se transformo en una cuenca de foreland
sincolisional. Esto es consistente con las paleocorrientes,
la naturaleza de los sedimentos y las edades de los cir-
cones detriticos gie indican que la cuenca Puncoviscana
fue alimentada por la denudacién de un ordgeno situa-
do hacia el este de la misma producto de la colisién de
los terrenos Pampia y Rio de la Plata, tal como se vera
en el punto siguiente. Finalmente la Formacién Punco-
viscana fue incorporada a un complejo acrecional, lo que
explica su estilo de deformaciéon y metamorfismo de
bajo grado (Fig. 3.30).

3.11 SIGNIFICADO PALEOBIOLOGICO DE LA
FORMACION PUNCOVISCANA

La Formacion Puncoviscana es muy rica en trazas
fésiles. Una las formas mas caracteristicas — ademas de
haber sido la primera descripta — es Oldhamia (Fig. 3.31),
una pequefia traza cuya presencia llevé a Mirré y

Figura 3.31. Oldhamia flabellata, traza fosil de la Formacion Punco-
viscana (de Mangano y Buatois, 2007).
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Acenolaza (1972) a referir a esta unidad al Cambrico
Inferior y no al Proterozoico, como se la consideraba
hasta entonces. Actualmente se conoce un variado elen-
co de trazas formado por mas de veinte icnogéneros
cuyas asociaciones son de gran interés paleoecoldgico,
paleoambiental y evolutivo (Buatois y Mangano, 2003;
2007). La icnofauna incluye pistas de “pastoreo’ de orga-
nismos vermiformes (Helminthopsis, Nereites), estructu-
ras de alimentacion (Oldhamia, Treptichnus), huellas de
locomocion producidas por artrépodos (Dimorphichnus,
Diplichnites) y estructuras de habitacion (Palaeophycus).
Si bien la icnofauna de la Formacion Puncoviscana ha
sido referida a la icnofacies de Nereites, la ausencia de
estructuras de cultivo (conocidas como grafogliptidos)
y la abundancia de trazas de artrépodos indica una
transicion hacia la icnofacies de Cruziana.

Respecto del ambiente sedimentario, Jezek (1990) la
refirié a abanicos submarinos formados entre 200 y 2000
m de profundidad, con desarrollo de facies de lébulos
turbiditicos y de canales alternando con sedimentaciéon
hemipelagica. No obstante, hay evidencias sedimentolo-
gicas (ripples de interferencia, micro6ndulas, trenes de
ondulitas con variable orientacidn en planos de estrati-
ficacién contiguos) que sugieren intervalos de aguas
mas someras, posiblemente deltaicos. Estos niveles son
portadores de la asociacion de Nereites, mientras que la
asociacion de Oldhamia esta presente en facies de aguas
mas profundas.

Esta aparente anomalia del clasico esquema icno-
facial de Seilacher, segtin el cual la icnofacies de Nereites
estd confinada a aguas profundas, es explicable en el
contexto de la paleoecologia evolutiva. Hay que tener en
cuenta que la transicion del Neoproterozoico al Cambri-
co es un momento crucial en la evolucion pues en ese
breve lapso se diversificaron casi todos los grupos
mayores de organismos bentonicos. Este evento bidtico
es conocido como la explosién evolutiva cimbrica y serd
analizado en el préximo capitulo. 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 fapetes) reflejada
a través de texturas organicas como la “piel de elefante’
(Fig. 3.17) y las superficies corrugadas (wrinkle marks).
Hay trazas tipo Oldhamia que estan asociadas con tapi-
ces microbianos que habrian sido generadas por orga-
nismos minadores que elaboraban galerias de alimen-
tacion debajo de los mismos (Buatois y Mangano, 2003).
Con la irrupcién de los organismos bioturbadores de
sedimento a principios del Cambrico los tapices bacte-
rianos ya no pudieron formarse, al menos en aguas
someras. Entonces, los fondos marinos fueron coloniza-
dos por comunidades mucho mas complejas que gene-
raron trazas tridimensionales que removieron y oxige-
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naron el sustrato. Este cambio en la icnologia de los
fondos marinos se conoce como la revolucién agronémica
(Seilacher, 1999).

3.12. LOS TERRENOS PAMPIA Y RiO DE LA PLATA

La historia geoldgica de las Sierras Pampeamas
dela regién central de Argentina estuvo regida por la
interaccién de los terrenos Rio de La Plata, al este, y
Pampia (o Pampeano), al oeste. Ambos bloques estuvie-
ron separados por el Océano Puncoviscana. El terreno
Rio de la Plata incluye diversos nicleos de edad Paleo-
proterozoica (Tacuarembd, Nico Pérez y Piedra Alta en
Uruguay, Tandilia en Argentina), afectados sélo en su
periferia por la orogenia Brasiliana (Dalla Salda et al.,
2005) (Fig. 3.32). En general, estan compuestos por gnei-
ses, anfibolitas, migmatitas y rocas granitoides cuyas
edades varian entre 2 y 2,2 Ga. Esta edad transamazdni-
ca es distintiva del basamento del terreno Rio 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) permitio
reubicar el limite del terreno Rio de la Plata cerca de 600
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Figura 3.32. Afloramientos de rocas del basamento del cratén de Rio
de la Plata en el Sistema de Tandilia, Isla Martin Garcia y terreno
Piedra Alta (en gris) y extension probable en subsuelo (de Dalla Salda
et al., 2005).
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km al norte de los clasicos 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 mas antiguas corresponden a rocas verdes de
3,1-3,4 Ga expuestas en el terreno Nico Pérez. El hecho
de que este ultimo no haya sido afectado por el evento
transamazonico sugiere fuertemente que el cratén Rio
de la Plata es un collage de terrenos aloctonos.

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 Cérdoba-Comechingones. Estas ultimas han
sido consideradas como una unidad geoldgica separada
(terreno Cérdoba) dado que se interpretan como la zona
de sutura entre los terrenos Pampia y Rio de La Plata
(ver Fig. 4.58).

La existencia de litésfera ocednica entre ambos
bloques se infiere por la ocurrencia en las Sierras de
Cordoba de cuerpos discontinuos de rocas maéficas y
ultramaficas con signatura geoquimica tipo MORB
(dorsal mesoceanica) interpretadas como remanentes de
ofiolitas, y granitoides calcoalcalinos relacionados con
subduccion. Kraemer et al. (1995) y Escayola et al. (1996)
propusieron un modelo de evolucidn tecténica que se
inicia con la separacion de los bloques Pampia y Rio de
La Plata, la generacion de corteza oceanica entre ambos
y luego la depositacion de carbonatos, pelitas y cuarcitas
sobre los margenes pasivos. Al comenzar la subduccion
debajo del cratén del Rio de La Plata, sobre éste se desa-
rroll6 un arco magmatico y por detras del mismo una
zona de extension y adelgazamiento cortical. Esto expli-
caria la faja ultrabasica de posicion mas oriental locali-
zada a lo largo de las Sierras Chicas de Cordoba. Segtin
este modelo, la colision entre ambos terrenos se produjo
hacia los 0,75 Ga y determiné la deformacion 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 reactivacion tectonica hacia los 0,6-0,55 Ga
produjo fracturacion y acortamiento cortical, exhuman-
do rocas con metamorfismo de alto grado (gneises gra-
natiferos y cordieriticos) que yacian a mas de 15 km de
profundidad. Estos bloques fallados estan limitados por
fajas de cizalla. En el frente de la faja plegada y corrida
se desarroll6 una cuenca de antepais periférico (la lla-
mada ‘antefosa Puncoviscana’) la que, por su edad e his-
toria geologica, es correlacionada por estos autores con
el cinturén plegado de Paraguay-Araguaia de Brasil y
representaria la continuaciéon al sur del lineamiento
Transbrasiliano.

Dataciones geocronologicas posteriores permitie-
ron corregir las edades de ruptura, convergencia y coli-
sion (Rapela et al., 1998). En los granitoides calcoalcali-
nos de las Sierras de Cérdoba estos autores obtuvieron
numerosas edades U-Pb y Rb-Sr de ~530 Ma, es decir,
Cambrico Inferior, por lo que este evento orogénico se
corresponde con la orogenia Pampeana definida para
el Noroeste de Argentina por Acefiolaza y otros en 1990
(ver Capitulo 4). Las evidencias mas recientes indican
que los cratones de Amazonas, Arequipa-Antofalla y
Sierras Pampeanas Occidentales (Sierras de Umango,
Maz, Pie de Palo) tienen en comun edades isotdpicas de
~1,0-1,1 Ga, equivalentes a la orogenia Grenvilliana, por
lo que serian fragmentos de origen Lauréntico despren-
didos durante la ruptura de Rodinia hacia los 780-750
Ma. Este conjunto de terrenos colisiond en forma obli-
cua con el cratén del Rio de la Plata en el Neoprotero-
zoico/Cambrico basal, cerrando asi la cuenca del Océa-
no Puncoviscana. La sutura resultante de esta colision es
el extenso orogeno Pampeano (Fig. 3.33). Este se con-
tintia en Africa del Sur en el cinturén de Saldania que
bordea el craton de Kalahari (Rapela et al., 2007). Note-
se que en esta segunda interpretacién, al corregirse los
tiempos, la Formacién Puncoviscana no es posterior
sino anterior a la colision y, por lo tanto, seria equiva-
lente en edad a los marmoles, metareniscas y metapeli-
tas de las Sierras de Cordoba. De acuerdo a este mode-
lo, los sedimentos se acumularon inicialmente en una
cuenca de antearco proxima a una zona de subduccion,

540 - 520 Ma 520 - 510 Ma
Cinturén

orogénico
Pampeano

Basamento
Sa. Ventana
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Ox)% Cinturén
%0 saldania

CUENCAS U CINTURONES OROGENICOS
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Figura 3.33. Modelo geodinamico mostrando la acrecién oblicua entre
Arequipa-Antofalla (AA) y las Sierras Pampeanas Occidentales (Oro-
genia Pampeana). AM: Amazonia; AN: Antartida; DF-G: Ordgeno
Dom Feliciano-Gariep; EAAO: Orégeno de Antartida y Africa Orien-
tal; K: Craton de Kalahari; RPC: Craton Rio de la Plata. WSP: Sierras
Pampeanas Occidentales (simplificado de Rapela et al., 2007).
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la que finalmente se deformo y metamorfizé durante la
orogenia Pampeana. Una explicacion algo diferente es
la que plante6 Ramos (2008), segiin la cual la cuenca

TERRENO RIO
DE LA PLATA

VIATY
/| / TERRENO RIO
PAMPIA DE LA PLATA

N
PAMPIA

Figura 3.34. Corte esquematico de la colisién de los terrenos Rio de
La Plata y Pampia y generacion del orégeno Pampeano (simplificado
de Leal et al., 2003).

Puncoviscana se inicié 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-
ciond a una cuenca de antepais 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 lapetus con el rifting que separ6 el
terreno Arequipa/Antofalla de Laurentia. Esta expan-
sion cortical fue compensada por el desarrollo de una
zona de subduccion a lo largo del margen protoandino
que fue responsable del cierre del océano Puncovisca-
na a fines del Ediacariano y comienzos del Cambrico.
Luego de esta colision, la subducciéon migrd hacia el
oeste, dando inicio a partir del Cambrico Tardio al ciclo
orogénico Famatiniano, de edad esencialmente Ordovi-
cica, como se verd en el capitulo siguiente.

3.13 EL EDIACARIANO EN LA REGION CRATONICA
DE SUDAMERICA Y SUDAFRICA

Con las rocas del Neoproterozoico terminal culmi-
na la larga y compleja historia del Proterozoico y se ini-
cia la transicion hacia el E6n Fanerozoico, por lo que se
trata de un intervalo de tiempo particularmente intere-
sante. Si a esto le sumamos su bajo grado metamorfico,
la buena preservacion de las estructuras sedimentarias y
la presencia de restos fosiles de organismos complejos,
se comprende por qué estas rocas han sido objeto de tan-
tos estudios estratigraficos, geoquimicos, paleoclimati-
cos y paleontoldgicos.

En Sudamérica rocas
de esta edad estan distri-
buidas a lo largo del borde
sudeste del escudo de Ama-
zonas eb Brasil, Paraguay y
Bolivia y forman la cobertu-
ra del cratén Rio de la Plata,
tanto en Uruguay (terreno
Nico Pérez) como en la pro-
vincia de Buenos Aires (Sis-
tema de Tandilia). Como ya
se remarco, rocas del Neo-

Grupo Alto Praguay

=r— Formacion Araras proterozoico afloran en la

faja plegada de Paraguay-

< e =2 Grupo Araguaia, extendida por

=¥ et N g2y Oulsb 1500 km a lo largo del borde
e) . Cratén A

@ \ +Amazonas b A A sudeste del escudo de Ama-

\ - ol PRI A zonas (Figs. 3.25, 3.26). Tam-

bién estan presentes en la
faja plegada de Chiquitos-

Figura 3.35. Afloramientos de la faja plegada y corrida de Paraguay en el area de Cuiaba, sudoeste de Tucavaca, localizada al sur
Brasil y columna estratigrafica general del Neoproterozoico (modificado de Alvarenga y Trompette, 1992). del escudo de Amazonas, en
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territorio boliviano, y en la localidad de Corumb4, en el
Estado de Mato Grosso, Brasil, prolongéndose en la Sie-
rra de Bodoquena (Fig. 3.36). En la region de Cuiaba,
perteneciente a la faja plegada de Paraguay, se han reco-
nocido tres unidades litoestratigraficas. La unidad basal
(Grupo Cuiabd) esta formada por depdsitos glacimari-
nos referidos a la glaciacién Marinoana (c. 635 Ma), aso-
ciados a areniscas y pelitas. La unidad intermedia esta
formada por calizas del Ediacariano tardio (Formacion
Araras). Por arriba de las calizas hay niveles de diamic-
titas glaciales que corresponderian al evento de glacia-
ciéon mas joven (Gaskiers, ~ 580 Ma). La sucesién 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 margenes del
Rio Paraguay, aflora una sucesiéon de 400 m de espesor
de carbonatos (el Grupo Itapucumi) que yace en discor-
dancia sobre el basamento Paleoproterozoico del Bloque
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Fm Puga
o Fm Banda Alta
(D |(hierro bandeado)
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a —
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das Pedras —
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Figura 3.36. Sucesion
estratigrafica del Neo-
Basamento paleozoico en la region
Mesoproterozoico [, *, 27/ * .7, %, 1 deCorumbd (Sierra de
oo+ + o+ o+ Bodoquena), cerca del
e Tt % * limite entre Brasil y
= S Bolivia.

Rio Apa. Las facies carbonaticas de la Formacion Taga-
tiyd se depositaron en ambientes perimareales evapori-
ticos someros. Su interés radica en que contiene depdsi-
tos bioclasticos formados por esqueletos de Cloudina y
Namacalathus en estrecha asociacion con trombolitos y
matas microbianas sobre las cuales formaban agregados,
los que pueden ser considerados como las primeras
estructuras arrecifales (los arqueociatidos aparecieron
20 Ma después) (Warren et al., 2017).

La region brasilena de Corumba-Urucum y su con-
tinuacién en la faja de Muttin-Tucavaca en territorio
boliviano, ha sido ampliamente investigada por sus
ricas menas de hierro y manganeso. Esta sucesion sedi-
mentaria yace subhorizontal, discordante sobre basa-
mento metamorfico del Mesoproterozoico. Se inicia con
el Grupo Jacadigo, formado por conglomerados polimic-
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
Corumbad, expuesto en los alrededores de la ciudad de
Corumba y en la Sierra de Bodoquena (Fig. 3.37)
donde comienza con un conglomerado basal, contintia
con 300 m de calizas dolomiticas, brechas calcareas y
estromatolitos (Formacion 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 fosil
tipico del Ediacariano (Fig. 3.9). En el craton de San
Francisco también afloran carbonatos ediacarianos con
Cloudina (Grupo Bambui) por arriba de diamictitas
(Formacion Jequitai) correspondientes a la la glaciacion
Marinoana. Estas rocas de Brasil se correlacionan con las
que afloran en la region del Chapare en Cochabamba,

Figura 3.37. Calizas del la Formacién Tamengo (Grupo Corumba) en
la cantera Corcal, Estado de Matto Grosso do Sul, Brasil (de Adorno et
al., 2017).
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Orogeno Brasiliano

Subsidencia inducida tectonicamente

Domamiento del basamento
de Sete Lagoas

Grabenes neoproterozoicos

Figura 3.38. Domamiento periférico

nivel del mar

Bolivia, referidas al Grupo Limbo (Brockmann et al.,
1972), constituido por evaporitas, calizas y dolomias
(Formacion Putintiri) seguidas de fangolitas siliceas ver-
dosas que culminan con diamictitas y conglomerados
(Formacién Avispas). También hay rocas equivalentes
en las Sierras Chiquitanas, localizadas en el borde sur
del escudo Brasiliano, donde la Formacién Murciélago
esta formada por calizas estromatoliticas y calizas con
Curumbella.

Hay consenso en que estos depdsitos de Bolivia y
Brasil se depositaron en un contexto tectéonico extensio-
nal y se ha sugerido que esta configuracién de rift
estaria relacionada con la disgregacion de Pannotia
(Boggiani y Coimbra, 1998). También se ha propuesto
que estos rifts se desarrollaron sobre un punto caliente
que origind un punto triple. Los tres brazos del sistema
de rift corresponden a la cuenca de Paraguay al norte, la
cuenca de Corumba al sur y la cuenca (o aulacogeno) de
Chiquitos/Tucavaca al Oeste (Jones, 1985). En ese marco,
los sedimentos de abanicos aluviales de la parte inferior
del Grupo Jacadigo representarian el relleno de grabe-
nes o hemigrabenes y las diamictitas glaciales que le
suceden reflejan el englazamiento ocurrido durante la
glaciacion Marinoana (ver § 3.14). La subsiguiente acu-
mulacion de hierro bandeado (Formacion Banda Alta)
sugiere una topografia plana y aguas relativamente pro-
fundas, posiblemente lagos con la superficie congelada
en los que tuvo lugar la precipitacion quimica. El Grupo
Corumba reflejaria una reactivacion del sistema de rift
durante la cual los depdsitos calcareos no so6lo cubrie-
ron los depdsitos ferriferos preservados en los grabenes
sino que se expandieron mas alla de los limites de la
cuenca, solapando el basamento erosionado (Fig. 3.35).
Este segundo ciclo sedimentario corresponde al desarro-
llo de una rampa carbonatica que se fue profundizan-
do gradualmente en un marco de estabilidad tecténica.

La sedimentacion neoproterozoica en el craton de
San Francisco (Grupo Babui) rellené un sistema de gra-
benes desarrollados en el basamento asociados a una
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del basamento en el cratén de San
Francisco y subsidencia flexural con
formacion de grabenes. El relleno
corresponde a los sedimentos mari-
nos neoproterozoicos del Grupo
Bambui (simplificado y modificado
de Reis et al., 2017).
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Figura 3.39. Columna estratigrafica del Grupo Arroyo del Soldado. La
secuencia tiene alrededor de 5000 m de espesor. El limite Ediacaria-
no/Cambrico se localiza dentro de la Formacion Cerro San Francisco
(simplificado de Gaucher et al., 2004).
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cuenca de antepais. Los grabenes fueron resultado del
colapso de un domamiento (forebulge uplift) producido
por la carga tectonica del ordgeno Brasiliano situado
hacia el Oeste (Fig. 3.38).

En Uruguay, el Neoproterozoico esta representa-
do por el Grupo Arroyo del Soldado, una sucesion de
cerca de 5000 m de espesor que yace sobre el basamento
Arqueano o Mesoproterozoico del craton Rio de la Plata
(Gaucher et al.,, 2003, 2005a) (Fig. 3.39). Este grupo es
notable por sus extensos y potentes depdsitos carbona-
ticos. El intervalo pelitico/carbonatico inferior (Forma-
ciéon Polanco y parte inferior de la Formaciéon 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 mas joven
en Namibia (Formacién Nume-
es) referida a la Glaciacion Gas-
kiers (~580 Ma) (Gaucher et al.,
2005b). La parte superior del
Grupo Arroyo del Soldado
(Formacion Cerro Victoria) esta
constituida por mas de 400
metros de calizas estromatoliti-
cas con algunas capas de micri-
L ta, chert, evaporitas y calizas
ooliticas, indicando un ambien-

Formacion Cerro Negro

Fm. Loma Negra
l

te marino submareal a supramareal. La mitad superior de
esta formacion ya es posiblemente de edad Cambrica.
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 comparacion con otras areas (~250
m). La sucesion se inicia con areniscas arcdsicas y con-
glomerados seguidos por un primer intervalo carbona-
tico formado por dolomias estromatoliticas. 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 sucesién contintia con cerca de 40 m de calizas que
gradan a mudstones negros laminados que se explotan
comercialmente para la fabricacion de cemento y cal,
entre otros productos (Formacién Loma Negra). Sobre
ella, yace en discordancia una sucesidon heterolitica
referida a la Formacién 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 Cambrica. En cambio, las calizas de la For-
macion Loma Negra contienen Cloudina y serian equi-
valentes de las calizas del Grupo Corumba de Brasil, la
Formacién Polanco de Uruguay, la Formacion Putintiri
de Bolivia y la Formacion Tagatiya de Paraguay. Esto
indica que durante el Proterozoico terminal el cratén Rio
de la Plata fue cubierto por una vasta plataforma car-

EDIACARIANO TARDIO (550-540 Ma)
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Figura 3.40. Columna estra-
tigrafica del Grupo Sierras
Bayas y de la Formacion
Cerro Negro en el Sistema
de Tandilia (modi ficado de
Gaucher et al., 2005).

Cratén de Kalahari

Figura 3.41. Arriba: depositacién del Grupo Nama en una cuenca de antepais. Los sedimentos provie-
nen del oeste (arco magmatico y cinturén Gariep) y del norte (cinturén Damara, no mostrado en la figu-
ra). Sobre el margen del terreno Rio de la Plata se depositaron las calizas del Grupo Arroyo del Solda-
do. Abajo: cierre del Océano Brasilides en el Cambrico Inferior y acumulacion de la parte superior del
Grupo Nama. Notese el cinturén plegado Gariep hacia el Oeste (simplificado de Blanco et al., 2011).
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bonatica en un marco de quietud tecténica y de clima
calido (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 antepais por materiales provenientes de la
erosién del orégeno de Damara, generado por la coli-
sion de los cratones de Kalahari y del Congo. De acuer-
do con los datos paleontolégicos e isotdpicos, la
mayor parte del Grupo Nama es de edad Ediacariana.
Sus depositos estan 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 carbonati-
cas (Subgrupo Kuibis) en las que hay numerosos hori-
zontes arrecifales compuestos por trombolitos y estro-
matolitos. Estas estructuras microbialiticas estan intima-
mente asociadas con algas y metazoos calcificados del
tipo de Cloudina, los que habrian colonizado las depre-
siones entre matas de cianobacterias (Grotzinger et al.,
2005). Hacia arriba, la sedimentacién es clastica y con-
siste en pelitas finamente laminadas que son interpreta-
das como biolaminitas, es decir, laminas silicoclasticas
originadas por la interaccién entre las matas microbia-
nas y el sedimento. Estos depdsitos se formaron en un
ambiente intermareal de baja energia, probablemente
detras 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 fendmeno general
en el Neoproterozoico y obedeceria a la ausencia de pre-
dadores (Bouougriy Porada, 2007). La parte superior del
Grupo Nama ya es de edad Cadmbrica por la presencia
de la traza Treptichnus (Germs et al., 2009).
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Finalmente, hay que mencionar que en el cinturéon
orogénico Saldania de Africa del Sur afloran mas de
3000 m de rocas Neoproterozoicas. Ya vimos que este
cinturén bordea el cratén de Kalahari haciael Ey SE y
es parte del orégeno Panafricano. Alli, la mitad inferior
del Grupo Congo Caves esta formada por calizas y peli-
tas y la parte superior por turbiditas. La asociacion de
palinomorfos es tipica del Ediacariano tardio, lo que
estd de acuerdo con la edad isotopica Pb-Pb de 553 Ma
obtenida en las calizas. El contenido micropaleontolégi-
co es muy similar al de los grupos Arroyo del Soldado
de Uruguay, Corumba de Brasil y Nama de Sudafrica
(Gaucher y Germs, 2003).

3.14 LAS GLACIACIONES GLOBALES DEL
NEOPROTEROZOICO

Como vimos al comienzo, en Australia, Sudafrica,
Escandinavia y América del Norte hay evidencias de
rocas de origen glacial en el Proterozoico inferior, entre
los 2,45y 2,20 Ga. Este evento suele ser referido a la gla-
ciaciéon Huroniana debido a su registro en el Super-
grupo Huroniano del escudo Canadiense. Alli, la For-
macion 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 igneas (derrames basalticos,
diques de gabro) ligadas a procesos de ruptura conti-
nental. Se ha especulado que esta glaciacion se desenca-
dend debido a una disminucion del CO, atmosférico que
fue capturado durante la intensa meteorizacion de los

Figura 3.42. Izquierda: distribucion geografica del Grupo Nama en Namibia y columna estratigréfica generalizada (modificado de Bouougri y
Porada, 2007). Derecha: afloramiento del Grupo Nama en el sur de Namibia, Africa del Sur.
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Figura 3.43. Curva de variacion del C13 en el Proterozoico y Fanero-
zoico. En gris: intervalo abarcado por las glaciaciones Neoproterozoi-
cas. Notese que durante ese lapso hubo marcadas fluctuaciones en las
proporciones isotdpicas del carbono y que la mayoria de los eventos
glaciales estan precedidos por excursiones negativas, recobrando los
valores positivos al finalizar cada glaciacion (simplificado de Stern et
al., 2006).

basaltos en un clima tropical (Melezhik, 2006). Sin
embargo, se considera que el principal factor de refrige-
racion pudo haber sido la remocion del CH, atmosférico
(un poderoso gas invernadero), oxidado por accién del
creciente aporte de O, de origen bioldgico (fotosintéti-
co). Esto habria conducido a una suerte de englaza-
miento similar al que se registré 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
glaciacién son mucho mas contundentes. Brian Harland,
de la Universidad de Cambridge, advirtié en 1964 que
en todos los continentes hay registros de sedimentacion
glacial cuyas edades estan comprendidas entre los 750
y 580 Ma y postuld que en esa época hubo una ‘gran
glaciacion infracambrica” (Harland y Rudwick, 1964).
Actualmente, se sabe que hubo al menos tres eventos de
glaciacion separados, aunque algunos proponen hasta

seis (Stern et al., 2006). El mas antiguo ocurrié 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 Afri-
ca y Arabia, donde se detectaron diamictitas de ~770-735
Ma que han sido referidas a la Glaciaciéon Kaigas (Fig.
3.43). El segundo episodio se desarroll6 alrededor de los
635 Ma y se lo refiere a la Glaciacion Marinoana. Por la
cantidad de registros, esta fue la glaciaciéon mds extensa
de todas. Las dataciones radioisotopicas 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 mas
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
podrian ser, en parte, equivalentes de las glaciaciones
Sturtiana y Marinoana, pero las dataciones disponibles
no son concluyentes. El ultimo enfriamiento es referido
a la Glaciacién Gaskiers y la localidad tipo de estas
diamictitas esta en Terranova (Canada) 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 correlacion precisa de estos eventos
glaciales es dificil por la escasez de elementos bioestra-
tigraficos y de dataciones absolutas. Actualmente, las
excursiones de los is6topos del carbono y oxigeno son
los criterios de correlacion mas 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 podra definir el niumero de glaciaciones
del Neoproterozoico, aunque todo parece indicar que en
el Periodo Criogeniano (denominado asi por su asocia-
cion con rocas de origen glacial a escala global) hubo al
menos tres eventos mayores. La glaciacién Gaskiers, la
cuarta, queda comprendida dentro del Periodo 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 dltimos 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 erosiéon glacia-
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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 alli proviene el nombre de Sturtiano) en el cinturén 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 estratificacion hummocky en la Formacién Wilyerpa en la sucesion
glacigénica del Sturtiano, sur de Australia (de Le Heron et al., 2011); E: ritmitas mareales en la Formacion Elatina en la secuencia glacigénica del
Marinoano del sur de Australia. Las capas son diurnas y estan formadas por limo claro y una cubierta pelitica oscura. Cada ciclo esta formado
por 14 capas que representan un ciclo completo de marea muerta/marea viva. Los intervalos con capas mas 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 ferriferas y las de color
amarillento son siliceas (de Basta et al., 2011).

ria, revela una sucesion de ascensos y descensos del nivel
del mar de caracter glacioeustatico similares a los que
ocurrieron en las glaciaciones del Fanerozoico.

Las glaciaciones neoproterozoicas plantean dos
paradojas y cualquier hipotesis acerca de su origen
debe dar cuenta de ellas. La primera es que hubo depo-
sitos glacigénicos en los tropicos. La glaciacion 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
mads sorprendente es que alli las tilitas de la Formacion
Elatina estdn asociadas con depdsitos glacimarinos en
los que se han preservado magnificas 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 trépicos actuales las zonas englazadas se locali-
zan por arriba de los 5000 m de altitud, y bajan a 4000
m durante los periodos glaciales). En Brasil, las dolo-

mitas que yacen sobre las diamictitas de la Formacién

Figura 3.45. Reconstruccion artistica de la Tierra en el estado climati- Puoga (Fig. 3.36) dl.eron un,a paleqatltUd del orden de
co de snowball. Si bien la capa de hielo cubre casi todo el planeta, hay ~ 22°. Una de las secciones mas estudiadas por su especta-

pequenias areas oceanicas libres de hielo. cularidad esta en el Norte de Namibia (Figs. 3.47, 3.50)
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donde las diamictitas yacen
sobre una plataforma carbonati-
ca formada por 3000 m de calizas
puras. Esta plataforma, de acuer-
do a datos paleomagnéticos pre-
liminares, se habria 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,
0 sea que se correlaciona con la
glaciacion Marinoana.

George Williams postuld en
1975 que la existencia de glacia-
res en las zonas ecuatoriales seria
factible si la inclinacion de eje de
la Tierra respecto del plano orbi-
tal alrededor del Sol fuera de 54°
o0 mas, en vez de los 22-24° actua-
les, pues en esa situacion los polos
recibirian mas calor que los trépi-
cos. El principal argumento en contra de esta hipdte-
sis es que no hay mecanismos aceptables del punto de
vista de la dinamica planetaria que puedan explicar
esta variacion tan marcada en la inclinacion del eje de
rotacion terrestre dado que la Tierra y la Luna forman
un sistema acoplado.

Las evidencias de glaciacién en 22 paleocontinentes,
tanto en altas como en bajas latitudes, sostienen la exis-
tencia de un tercer estado en el sistema climatico 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
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Figura 3.47. Contacto de la diamictita glacial Ghaub y las dolomias cuspidales,
noroeste de Namibia (modificado de Hoffman y Scharg, 2002).

Neoproterozoico

Paleozoico Mesozoico Cen |

Figura 3.46. Extension latitudinal del englazamiento marino (en blanco) en los tltimos 800 Ma.
Las superficies de color celeste corresponden al estado ‘glacial-interglacial’; el estado ‘no glacial’
(en azul mas oscuro) dominé durante el Fanerozoico. No6tese que el Periodo Criogeniano com-
prende los dos eventos panglaciales (simplificado de Hoffman, 2009).

presente) y el estado no-glacial que domind en prolon-
gados lapsos del pasado (Fig. 3.46). Como veremos mas
adelante, hay un amplio debate acerca de la magnitud
de la extension de los hielos durante un estado pangla-
cial y recientemente se acufaron 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). Segtin esta tltima hipé-
tesis, un manto de hielo de decenas a centenas de metros
de espesor cubrid no solo los continentes sino también
los océanos, con algunos lapsos breves e intermitentes
en los que habia “oasis’ de agua libre de hielo (Fig. 3.45).

La segunda paradoja es que las tilitas estan
cubiertas por acumulaciones de dolomias lami-
nadas de gran continuidad lateral, de alrededor
de 15-20 m de espesor, denominadas dolomias
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 dolomias cuspidales es
neto pero sin evidencias de discontinuidad
estratigrafica (Figs. 3.47, 3.50, 3.51). Hay con-
senso en que estos carbonatos son el resultado
de una vasta transgresién posglacial durante la
cual el nivel del mar habria ascendido varios
cientos de metros, mucho mas que los 130 m
medidos luego de la retraccion de la tultima gla-
ciacion del Pleistoceno. Ademas, las dolomias
contienen grandes cristales de aragonita que
pudieron formarse solo en aguas calidas alta-
mente saturadas en CO;Ca, por lo que su intima
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asociacion con depdsitos glaciales no resulta
facil 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 explicacion para la
génesis de los BIFs. En este escenario, los océa-
nos perdieron su ventilacién al formase una
gruesa y persistente capa de hielo; entonces, el
Fe en estado reducido (Fe?*) de origen hidroter-
mal, emanado por las dorsales oceanicas,
quedd en solucién. A diferencia de lo que ocu-
rri6 en el Arqueano, cuando el Fe?* disuelto en
el agua de mar fue oxidado por el O, despren-
dido por las cianobacterias (ver § 2.9), en el
estado snowball la oxidacién se produjo al frag-
mentarse la plataforma de hielo que aislaba el
agua de la atmosfera (Fig. 3.48). El agua de
fusiéon, bien oxigenada, transformd el hierro
ferroso en 6xidos de Fe3* insolubles que preci-
pitaron formando los hierros bandeados. Sin
embargo, no todos los depdsitos BIF del Neo-
proterozoico son de este tipo. En Egipto, por ejemplo,
estan asociados con rocas volcanicas y su génesis seria
comparable a la de los hierros bandeados de tipo Algoma
del Proterozoico inferior (Basta et al., 2011) (Fig. 3.44 F).

En la hipotesis snowball hay al menos dos aspectos
paleoclimaticos que requieren ser explicados: primero,
(cémo se pudo llegar a un englazamiento global?, segun-
do ;como se pudo revertir esta situacion extrema? Hay
ademas un aspecto colateral, pero no menos intrigante:
(como hicieron los organismos para sobrevivir una gla-
ciacion global con temperaturas en la superficie cerca-
nas a los 50°C bajo cero?

El disparador de la glaciacion global estaria relacio-
nado con un fendmeno bien conocido en las regiones
polares actuales, el albedo, que es la reflexiéon de los
rayos solares que inciden sobre la nieve. El albedo es
minimo en las superficies oceanicas, intermedio en la
superficie terrestre sin hielo y maximo en las zonas
nevadas, donde las burbujas de aire entrampadas en la
nieve aumentan notablemente la reflexion. Al reflejar
calor hacia la atmdsfera, este fendémeno produce enfria-
miento y contribuye a estabilizar la nieve y el hielo. La
hipotesis plantea que a medida que la cobertura de
hielo se iba acercando al paleoecuador el albedo alcan-
zaba valores cada vez mas altos debido a la incidencia
mas vertical de los rayos solares. Esta retroalimentacion
positiva puede modelarse mateméaticamente. Unos de
los primeros en hacerlo fue el climatélogo ruso Mikhail
Budyko, quien en 1969 calculd que si la superficie con-
gelada se acerca a los 30° de latitud en ambos hemisfe-
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Figura 3.48. Modelo para la formacién de depdsitos de hierro bandeado (BIF) en
el Neoproterozoico. Arriba, escenario snowball Earth: océano andxico aislado de
la atmosfera por la cobertura de hielo y concentracion de Fe reducido emanado
de las dorsales mesocednicas. Abajo, situacion durante el desenglazamiento: el Fe
se oxida al entrar en contacto el agua superficial con la atmdsfera debido a la
fragmentacién de la capa de hielo oceanico y precipita como éxido de hierro
(modificado de Stern et al., 2006).

rios el sistema climatico se vuelve muy inestable y una
glaciacion global resulta inevitable. Otros modelos, sin
embargo, predicen que el enfriamiento debi¢ inhibir la
meteorizacién de los silicatos (que consume CO, y dis-
minuye el efecto invernadero) por lo que el planeta
entraria en una fase muy fria 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-
mentacion se ‘descontrold’ 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 concentracion de diéxido de carbono deberia 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 (glaciacion Huroniana),
a pesar de que la temperatura solar debid ser todavia
menor. Esto, sumado al hecho de que no haya rastros de
glaciaciones durante mas de 1 Ga, sugiere que hay otros
factores involucrados. Uno de ellos tendria que ver con
la distribuciéon 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 mas inten-
so y los continentes tienen mayor reflectividad que las
masas oceanicas, lo que habria contribuido a bajar la
temperatura. Otro factor adicional seria la fuerte meteo-
rizaciéon de las rocas en las zonas tropicales calidas y
humedas, pues esto implica un mayor consumo de dio-
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Figura 3.49. Cambios en los estados climaticos terrestres de acuerdo al
modelo snowball (Hoffman y Schrag, 2002). Las variables son la radia-
cion solar y la presion de CO, atmosférico. La linea de puntos vertical
corresponde a las condiciones actuales. Las lineas gruesas continuas
senalan 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
irradiacion solar es necesaria una mayor concentracion de didxido de
carbono en la atmosfera. Las transiciones entre estados climaticos
(zonas inestables marcadas por lineas de puntos) pueden ser relativa-
mente rapidas. Simplificado de Fairchild y Kennedy (2007) y Hoffman
(2009).

xido de carbono y la consiguiente disminucion del efec-
to invernadero. Quienes sostienen la hipétesis de la rup-
tura de Rodinia como disparador de las glaciaciones
argumentan que el congelamiento se habria 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 hipodtesis es la preservacion de
muchos sedimentos glaciales en cuencas de rift y mar-
genes pasivos (Eyles y Januszczac, 2004). A la inversa,
podria argumentarse que, justamente, en este tipo de
cuencas es donde los sedimentos glaciales tienen mayor
chance de conservarse. La mayor debilidad de esta hipo-
tesis es que no da cuenta de la acumulacion de calizas
al terminar la glaciacion.

En la hipoétesis de snowball Earth, la rapida inver-
sion climatica y el consiguiente derretimiento de los hie-
los habrian sido causados por un aumento en la con-

centracion de los gases que producen el efecto inverna-
dero, como el CO, inyectado en la atmdsfera por las
erupciones volcanicas. En tiempos ‘'normales’ el didxido
de carbono es consumido por los organismos foto-
sintéticos y, ademas, es arrastrado al mar como bicar-
bonato donde se combina con el Ca para formar CO;Ca
que precipita en aguas calidas y alcalinas. Se supone
que durante el climax de la glaciacién, la superficie
terrestre estaba totalmente congelada y, por lo tanto, no
habia agua para transportar CO, a los mares. En con-
secuencia, este gas debid concentrarse en la atmosfera
generando un megaefecto invernadero que recalento 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 ocednica
libre de hielo, el proceso se revirtié con rapidez (la lla-
mada ‘retroalimentacion negativa’). La fuerte evapora-
cion resultante habria generado lluvias torrenciales que
limpiaron la atmosfera de CO, y lo arrastraron a los
océanos como acido carbonico (lluvia acida) determi-
nando la precipitacion de las dolomias que coronan las
diamictitas y el desarrollo generalizado de estromatoli-
tos. Finalmente, la fuerte reactivacién de la meteoriza-
cién consumid parte del exceso de CO,, restituyendo la
temperatura a los valores previos a la glaciacion.

La duracién del intervalo glacial ha sido acotada
entre 3 y 12 millones de afios en base a las inversiones
del campo magnético en las secuencias de diamictitas.
También se han utilizado las anomalias 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 concentracion de iridio implica que
este se acumuld en el hielo durante cierto lapso de
tiempo (que se puede calcular) y luego fue stubitamente
incorporado a los sedimentos cuando el hielo se derriti6
(Bodiselitsch et al., 2005).

Por el contrario, la duracién de la transicion de con-
diciones glaciales a calidas es controvertida, en parti-
cular el tiempo implicado en la acumulacién de las
dolomias cuspidales. En la formulacion original de la
hipétesis snowball, la duracién de este evento fue esti-
mada en sélo algunos cientos de afnos. De hecho, nume-
rosas evidencias sedimentoldgicas, tales como la presen-
cia de ripples de olas gigantes y de megacristales de ara-
gonita, apoyan la acumulacion casi instantdnea (en tér-
minos de tiempo geoldgico) de las dolomias cuspidales.
Otros autores ofrecieron pruebas de una duracién bas-
tante mayor. La identificacion en el intervalo dolomitico
de varias inversiones geomagnéticas, por un lado, y el
calculo basado en la tasa de produccion de carbonatos
de origen microbiano, por el otro, sugieren un lapso de
acumulacién de 10.000 a 100.000 anos (Font et al., 2010).
Por otra parte, en la cuenca Amadeus de Australia, se
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comprobd que las dolomias cuspidales sélo estan bien
representadas en el centro de la cuenca, libre de influjo
clastico, pero hacia los margenes gradan a capas de con-
glomerados, areniscas, margas y calizas, entre las que
se han detectado varias discontinuidades estratigrafi-
cas. Esto revelaria que el desenglazamiento no tuvo un
cardcter catastréfico sino que involucrd varias etapas de
erosion seguidas de transgresiones, es decir, que habria
sido bastante similar a lo ocurrido en las glaciaciones
posteriores (Kennedy y Christie-Blick, 2011).

Un escenario diferente para el origen de las
dolomias cuspidales fue propuesto por Shields (2005)
quien, basado en su distribucion geografica global,
dedujo la existencia de condiciones quimicas (alcalini-
dad) y bioldgicas uniformes en todas las plataformas
marinas. De acuerdo con esta hipdtesis, tales condicio-
nes se habrian alcanzado cuando la abrupta fusiéon de
los hielos produjo un masivo y generalizado ingreso de
agua dulce en las zonas costeras, formandose una vasta
pluma flotante de agua de fusion (de alli su nombre de
plumeworld hypothesis). Esta inyeccién de agua dulce
habria sido mucho mayor en los tropicos, desde donde
se expandio hacia latitudes mas altas. La masa de agua
dulce ‘flotd” encima del agua marina, mas fria y salina, y
por lo tanto, mas densa. La ruptura de esta estratifica-
cion por densidad mezcld las aguas salinas y frias ricas
en iones CO- y Ca*™ con las aguas superficiales menos
salinas y mas calientes, lo que produjo la precipitacion
del carbonato como CO3;Ca y no como dolomita. La
dolomitizacion seria secundaria y de origen microbiano.

También hay una corriente de opinién 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 caidos (cuyo origen a partir de hielo flotante
parece innegable) se intercalan con intervalos de rocas
hemipelagicas libres de lluvia de clastos. Esto hace supo-
ner que las glaciaciones fueron episddicas y que alterna-
ron con épocas de sedimentacion marina libre de cober-
tura de hielo, lo que sugiere que aun durante el maximo
de la glaciacién habia sectores oceanicos no congela-
dos. Otros, como Cozzi et al. (2000), también sostienen
que el manto englazado no cubrié todo el planeta, basa-
dos en que en determinadas regiones, como en Oman
(peninsula Arabiga), no hay diamictitas glaciales infra-
yaciendo las calizas neoproterozoicas. Una situacion 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 proxi-
mos, como Uruguay.
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La posibilidad de un englazamiento global durante
el Ediacariano (Glaciacion Marinoana) también fue pues-
ta en duda por investigadores rusos en base al estudio
geoquimico de diamictitas y carbonatos posglaciales de
Siberia, que a fines del Proterozoico estaba localizada en
la region tropical. El test consistid en verificar la concen-
traciéon de elementos del grupo del platino de origen
cosmico (EGP) a traves del limite glacial/posglacial, asu-
miendo que la concentracion de estos elementos deberia
variar antes y después del englazamiento al impedir la
capa de hielo su acumulacién en los sedimentos. Dado
que la concentracién no se aparta del valor de base de
los EGP se concluyd que la glaciacion ediacariana no
alcanzo el estado panglacial, o este fue de muy corta
duracién (Ivanov et al., 2013).

En una sintesis reciente, Domack y Hoffman (2011)
volvieron a analizar en detalle la secuencia estratigrafica
Neoproterozoica de Namibia (Fig. 3.50). Esta region es
clave para comprender el evento glacial, pues alli las
diamictitas suprayacen la vasta plataforma carbonatica
de Otavi, lo que testimonia que el evento glacial tuvo
lugar a nivel del mar y en latitudes bajas. El analisis de
facies de la secuencia glacigénica mostro la existencia de
depositos subglaciales (till basal, till deformado, etc.) y
material depositado a partir de una placa de hielo y de
témpanos. Estos autores identificaron una cufia 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 linea de tierra). Lo
mas notable es que esta cuna se acumuld entre 5y 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 mas de 1300 m. Luego, con el desen-
glazamiento, ascendié al menos esa misma magnitud
para producir la transgresion que depositd las dolomias
cuspidales por debajo de la base del tren de olas. Este,
incluso, es un valor minimo, pues no esta contabilizado
el ascenso de la plataforma por efecto del rebote isosta-
tico al derretirse la potente cobertura de hielo, lo que
sumaria varios metros mas de ascenso eustatico. De
acuerdo a la hipotesis snowball, semejante cambio del
nivel de base sdlo 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, acumulacién y com-
pactacion de la nieve.

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



El ENSAMBLE DEL CONTINENTE DE GONDWANA

dolomias finamente laminadas

Mbro. Bethanis

Formacion Maieberg

dolomias arcillosas

areniscas dolimiticas gradadas

dolomias ferruginosas laminadas
TN Y . i ; 0.z
et con estratificacion flaser, laminacion
PR —
+~~ Cruzada ondulitica y dropstones

arcilitas con dropstones y bloques

areniscas gruesas gradadas

diamictita dolomitica masiva

diamictita masiva alternante
con areniscas gradadas

Formacion Ghaub

N

diamictita con bloques

Figura 3.50. Columnas estratigraficas del tramo superior de la Formaciéon Ghaub mostrando las facies caracteristicas de la transicion a las
dolomias cuspidales representadas por el Miembro Bethanis (modificado y simplificado de Domack y Hoffman, 2011).

tificacion flaser y climbing. Toda la unidad (Miembro Bet-
hanis) contiene clastos caidos y bloques de calizas estro-
matoliticas de diverso tamafio provenientes de la ero-
sion de la plataforma carbonatica infrayacente (Fig.
3.50). Este intervalo de transicion es importante porque
marca el final de la glaciacion en un escenario caracteri-
zado por el masivo desprendimiento de icebergs desde
el frente glaciario, generandose turbiditas y otras estruc-
turas que reflejan una alta tasa de sedimentacién y una
fuerte inestabilidad del sustrato. El posterior ascenso del
nivel del mar produjo la extensa transgresion que depo-
sit6 las dolomias cuspidales en aguas someras y rela-
tivamente calidas (base de la Formacién Maieberg) las
que, desde el punto de vista de la estratigrafia secuen-
cial, representan el cortejo transgresivo.

El estudio de Domack y Hoffman concluye que el
modelo snowball Earth sigue brindando la explicacion
mas sencilla de la reversion climatica que puso fin al
ciclo glacial, testimoniado por la rapida transicion de las
diamictitas a las dolomias cuspidales. En esencia, segtin
estos autores, el desenglazamiento comenzo con el colap-
so de la plataforma de hielo en los mares tropicales,
donde la lamina de hielo flotante debi6 ser 5 a 10 veces
mas delgada que sobre los continentes y en los mares de
latitudes altas. Esto, a su vez, acelerd la retraccion hacia

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

Haciendo un balance final, se puede decir que, si
bien las evidencias de glaciacién en las zonas tropicales
son innegables, hay aspectos que no concuerdan del
todo con la hipdtesis snowball, como la gran variabilidad
en el registro estratigrafico de los eventos glaciales, la
comprobacion de que las dolomias cuspidales se depo-
sitaron a una tasa mas lenta de la supuesta y las dificul-
tades del modelo simple de retroalimentacion ‘superfi-
cie de hielo-albedo’. Fairchild y Kennedy (2007) consi-
deran necesario incorporar a este sistema de retroali-
mentacion terrestre otros factores que también podrian
estar ligados a una disminucién de los gases inverna-
dero, como el incremento en la meteorizacion tropical y
el enterramiento del carbon organico. Un meduloso ana-
lisis de la dinamica climatica del Criogeniano y su rela-
cién con los ciclos biogeoquimicos puede verse en el
trabajo de Pierrehumbert et al. (2011).

Un ultimo aspecto a considerar es la supervivencia
de los seres vivos durante este escenario de ‘congela-
miento-achicharramiento’ (freezy-fry segun la expresion
de Hoffmann y Schrag, 2000). En principio no es dificil
de explicar, pues las cianobacterias fotosintéticas, las
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algas y los protistas eucariotas son actualmente muy
resistentes a condiciones fisicas 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 vivian en las zonas
anoxicas ligadas a las fumarolas de las dorsales subma-
rinas o en las profundidades ocednicas no fueron afec-
tados por el congelamiento de las aguas superficiales.
Por otra parte, estudios detallados de los microfdsiles
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 Canén del
Colorado (Grupo Chuar) se detecté una fuerte disminu-
cién en la diversidad de las acritarcas alrededor de 16
Ma antes del inicio de la gran glaciacién, seguida de una
correlativa expansion de las bacterias (Nagy et al., 2009).
Dado que estas tltimas se encontraron en rocas con alto
contenido de carbon de origen bioldgico, se infiere un
evento de eutrofizacién de los océanos (es decir abun-
dancia de materia organica y empobrecimiento de oxi-
geno), lo que habria producido la crisis del fitoplancton.
Se ha postulado, ademas, que el aislamiento geografico
de las poblaciones y las condiciones extremas imperan-
tes habrian incentivado las innovaciones evolutivas
que culminaron con la diversificacion de los metazoos
en la base del Cdmbrico, poco después de finalizada la
gran glaciacion, aunque esto parece mas discutible y
ningun autor ha presentado evidencias en ese sentido.

3.15 CRITERIOS PARA UNA ESCALA
CRONOESTRATIGRAFICA DEL PROTEROZOICO

La duracién del Precambrico es enormemente
mayor que el resto del tiempo geoldgico: abarca el 88%
de la historia de la Tierra! Sin embargo, fue a partir de
las rocas post-precambricas que se sentaron las bases de
la geologia histérica moderna, a pesar de representar el
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Figura 3.51. Acritarcas acantomorfas del género Tanarium de la Forma-
cion Ura, este de Siberia, del Ediacariano inferior y medio (de Moczyd-
lowska y Nagovitsin, 2012).

modesto 12% del tiempo restante. Esto se debid a que,
durante muchos anos, las rocas ‘cristalinas’ fueron vir-
tualmente ignoradas por los gedlogos y los estudios se
centraron en las rocas estratificadas, ricas en fdsiles y
mas semejantes a las que se forman en el presente. No
fue hasta bien entrado el siglo 19 que se comenzo a pres-
tar atencion a la geologia del “basamento cristalino” debi-
do a su enorme potencial minero. Pero para ello debie-
ron implementarse nuevos métodos de estudio basados
en la petrologia, la geoquimica y la geologia estructural,
y, sobre todo, en el perfeccionamiento de las técnicas de
datacién isotopica. El rapido aumento de rocas fechadas
en todos los escudos impuso rapidamente el uso de eda-
des absolutas como criterio para subdividir las rocas
precambricas. Asi, una subdivisiéon numérica o geocro-
nométrica del Precambrico fue formalmente aproba-

Figura 3.52. Arriba: limite entre los Sistemas Criogeniano y Ediacaria-
no (linea roja) situado en el contacto entre la diamictita glacial Elatina
y las dolomias cuspidales, seccion estratigrafica de Flinders Range, sur
de Australia. La capa volcanica por encima del limite (linea amarilla)
sirvi6 para datarlo. Abajo: GSSP del mismo limite en Enorama Creek.
La diamictita Elatina es la unidad inferior de color rojizo; la flecha
marca el limite en la base de las dolomias de la Formacion Nuccaleena.
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da por la Comisién Internacional de Estratigrafia (ISC)
(Plumb, 1991). Como vimos al principio, la base del Pro-
terozoico se fijo en 2,5 Ga y el edn fue subdividido en
tres eras: Paleo, Meso y Neoproterozoica, fijandose el
limite entre las dos primeras en 1,6 Ga, y entre las dos
ultimas en 1 Ga. A pesar de que se introdujeron una serie
de nombres para los periodos de cada era (Sideriano,
Rhyaciano, Criogeniano, etc.) sus limites son niimeros
‘redondos’ (millones de afnos), es decir, estan basadas en
la escala de Edades Estratigraficas Globales Estandard
(Global Standard Stratigraphic Ages, GSSA) (Fig. 3.1). No
obstante, un nimero creciente de investigadores consi-
dera que el Precambrico deberia ser subdividido con
criterios similares a los del Fanerozoico. Esta no es una
tarea sencilla y, por ahora, solo es viable para la tiltima
parte del Neoproterozoico. En 2012 la Subcomision de
Estratigrafia del Neoproterozoico de la IUGS fue sub-
dividida en dos subcomisiones, la de Estratigrafia del
Criogeniano y la del Ediacariano, cuyo objetivo princi-
pal es definir estos sistemas en base a GSSPs y evaluar
potenciales criterios para su correlacién global.

En el Neoproterozoico los principales herramien-
tas utilizadas son los eventos glaciales (de amplia exten-
sion geografica), la quimioestratigrafia y la estratigrafia
isotopica. Antes de la apari-
cion de los primeros metazo-
os a fines del Proterozoico,
los fosiles preservados (cia-
nobacterias, algas, acritarcas)
muestran escasas variaciones
morfoldgicas en el tiempo
por lo que no sirven para
establecer correlaciones rigu-
rosas, aunque ultimamente
ciertos microfosiles como las
acritarcas acantomorfas se
estan utilizando con buenos
resultados (Fig. 3.51). Las
variaciones en la composicion
de los isétopos de carbono
(6C13), de estroncio (Sr87/Sr86)
y de azufre (S34) son cruciales
para correlacionar los depdsi-
tos glaciales y establecer los
limites entre unidades cro-
noestratigraficas, aunque to-
davia no hay una nomencla-
tura de aceptacién undnime.
El Vendiano, por ejemplo, es
bastante utilizado en la litera-
tura estratigrafica y, en gene-
ral, se lo sinonimiza con el
Ediacariano. Fue definido en
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1951 en la cuenca de Moscti 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 jerarquia, el Vendiano seria una
era, la que podria 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 definio 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 PrecAmbrico definida for-
malmente mediante un estratotipo global de limite
(GSSP) fue el Sistema Ediacariano (Knoll et al., 2006).
Se inicia al finalizar la glaciacion global Marinoana, a
los 635 Ma y su base esta indicada por la primera capa
de caliza que sucede a las diamictitas de la Formacién
Elatina en Flinders Range, Australia del Sur (Fig. 3.52).
Su tope queda definido por el inicio del Sistema Cam-
brico. La subcomision del Sistema Ediacariano conside-
ra las alternativas de dividirlo en dos o tres series (Xiao
et al., 2016). En la divisién doble la serie inferior es sepa-
rada de la superior por la glaciacion Gaskiers. En base a
la biota, la serie inferior estaria caracterizada por la

Possible
Divisions
S

Upper

Figura 3.53. Esquema tripartito de subdivision del Sistema Ediacariano, modificado de Narbonne et
al. (2012) y Xiao et al. (2016). En este modelo la excursion negativa Shuran (EN1, Ediacaran Negative
excursion 1) es correlacionada con la glaciacion Gaskiers. Las lineas verticales muestran la distribu-
cién 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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Figura 3.54. Principales eventos que tuvieron lugar durante el Sistema
Criogeniano y fines de Sistema Toniano (simplificado de Shield-Zhou
et al.,, 2015).

abundancia de acritarcas acantomorfas (Fig. 3.53) y la
superior por los tipicos fosiles ediacarianos de cuerpo
blando. En el esquema de tres series el Sistema Ediaca-
riano queda dividido en una serie inferior caracterizada
por la radiacion inicial de los acantomorfos (son muy
abundantes en la parte inferior de la Formacion Dus-
hantuo de China), una serie intermedia portadora de
asociaciones de acritarcas mds diversas, y una serie
superior que contiene fosiles 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 estan separadas por
la glaciacion Gaskiers. Las variaciones de la relacion
8C13 constituyen un elemento de correlacion adicional
aunque tienen el inconveniente de ser detectables sélo
en rocas calcareas y muchas sucesiones ediacarianas son
siliciclasticas. Por otra parte, no estd confirmada la rela-
cion de las excursiones isotopicas con eventos bioldgicos
(evolutivos) o paleoclimaticos por lo que su caracter glo-
bal es dificil de probar. Por su magnitud, una de las mas
utilizadas para la correlacién quimioestratigrafica global
es la excursion 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 habia 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 glaciacién en Canada (Diamictita

Rapitan) y una edad similar para depositos glaciales de
Oman (Rooney et al., 2015; Shield-Zhou et al., 2015). La
correlacion de este evento glacial esta calibrada por una
marcada excursidon negativa del 6C13 en las calizas infra-
yacentes seguida por una desviacion de la curva a valo-
res positivos en la base del Criogeniano (Fig. 3.54). Un
criterio adicional de correlacién es la aparicion a escala
global de microfésiles en forma de vaso entre los 770 y
740 Ma (Porter et al., 2003; Strauss et al., 2014). A pesar
de los avances recientes atin se esta lejos de lograr una
subdivision integral de los tiempos precambricos basa-
da en criterios puramente cronoestratigraficos.
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