


4.1  INTRODUCCIÓN

El Eón Fanerozoico abarca los últimos 541 Ma de
la historia de la Tierra. A pesar de que representan sólo
alrededor de 1/8 de la misma, las rocas fanerozoicas
afloran en gran parte de la superficie terrestre forman-
do parte de los orógenos paleozoicos (Caledónico, Apa-
lachiano, Hercínico, Uraliano, etc.) y las grandes cade-
nas montañosas modernas, como los Andes, los Alpes
y los Himalaya. Además, las rocas sedimentarias fane-
rozoicas constituyen la cobertura sedimentaria de los
extensos cratones precámbricos como las plataformas
de Yangtze del Sur de China, Siberiana y Brasiliana.
También son fanerozoicas – y mayormente postpaleo-
zoicas – las rocas que yacen en el subsuelo de las plata-

formas marinas de los márgenes continentales y en las
cuencas oceánicas profundas, incluyendo las dorsales
mesoceánicas y las numerosas islas volcánicas genera-
das sobre puntos calientes, como Hawaii o Juan de Fuca.  

La división del Fanerozoico en tres eras, Paleozoi-
ca, Mesozoica y Cenozoica no es simétrica (Fig. 4.1). Su
duración va declinando a medida que nos acercamos al
presente: 290 Ma, 186 Ma y 65 Ma, respectivamente. El
Cenozoico, por ejemplo, es 4 ½ veces más breve que el
Paleozoico. La lógica de esto es que el grado de resolu-
ción de los métodos analíticos y el detalle de las inter-
pretaciones tiende a ser mayor a medida que las rocas
son más jóvenes pues las secuencias son más completas
y están menos afectadas por eventos de deformación y
metamorfismo (aunque este no siempre es el caso). En
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los sedimentos depositados en los últimos millones
de años, por ejemplo durante el Pleistoceno, es posible
detectar eventos sedimentarios o paleoclimáticos ocurri-
dos en lapsos de sólo decenas de miles de años o aun de
miles de años, escala inimaginable en rocas del Paleo-
zoico o del precámbrico. 

Los geólogos europeos que en el siglo 19 sentaron
las bases de la columna estratigráfica patrón (Capítulo
1), dividieron a la Era Paleozoica en seis sistemas cuyos
nombres se siguen utilizando en la actualidad (Fig. 4.1).
Su persistencia en el tiempo se debe a que los límites
sistémicos fueron trazados allí donde se detectaron
marcados recambios en las faunas y floras fósiles. Si
bien tales relevos bióticos fueron observados primero en
secciones estratigráficas de Europa, pronto se demostró
que podían reconocerse en otras partes del mundo y fue-
ron adoptados unánimemente como criterios de correla-
ción global. 

A la Era Paleozoica se la suele dividir en dos partes,
inferior y superior, pero estos términos, además de ser
informales (por eso se escriben en minúscula), son bas-
tante ambiguos. Por ejemplo, la reunión del Cámbrico,
Ordovícico y Silúrico en el Paleozoico inferior no deja
de ser arbitraria ya que el Silúrico, desde el punto de
vista paleontológico, tiene más afinidades con el Devó-
nico que con el Ordovícico. En todo caso, es preferible
una división tripartita en la que se reconoce un ‘Paleo-

zoico medio’ que abarca el Silúrico y Devónico. En este
libro seguiremos este criterio y trataremos en forma
separada los sistemas Cámbrico y Ordovícico (Capítu-
lo 4), Silúrico y Devónico (Capítulo 5) y Carbonífero y
Pérmico (Capítulo 6). Esta división triple es más lógica
si tenemos en cuenta que a fines del Ordovícico, a fines
del Devónico y a fines del Pérmico tuvieron lugar tres
importantes extinciones masivas (numeradas 1, 2 y 3 en
la Figura 4.2) acompañadas de otros tantos recambios
de la biota. Estas crisis bióticas, por otra parte, tuvieron
relación con distintos eventos geológicos de alcance
global que serán analizados en detalle en los próximos
capítulos. 

Durante el Paleozoico ocurrieron una serie de
fenómenos geológicos, climáticos y biológicos de gran
trascendencia. A principios de esta era se fragmentó el
supercontinente ensamblado a fines del Proterozoico,
dando inicio a una compleja cinemática de placas litosfé-
ricas que involucró la apertura y cierre de cuencas oceá-

nicas y la colisión de bloques continentales de variada
magnitud. Por primera vez un ciclo de Wilson completo
pudo ser documentado (ver § 4.9). Al final del Paleozoi-
co, la mayoría de los bloques se amalgamaron nueva-
mente para formar el supercontinente Pangea.  

Los movimientos de los continentes en el trans-
curso del Paleozoico quedaron reflejados en las curvas
de deriva polar aparente (CDPA), cuyo trazado varía
de acuerdo a los polos magnéticos elegidos por cada
autor como más confiables. En la Figura 4.3 se observa
que el Polo Sur residió en el continente de Gondwana
durante gran parte del Fanerozoico. En el Ordovícico,

CAPÍTULO 4

Figura 4.1. Subdivisión del Eón Fanerozoico en eras y períodos y edad
de los límites.

Figura 4.2. Variación de la diversidad de las faunas marinas a través
del Fanerozoico. Los números rojos indican las cinco extinciones masi-
vas mayores: 1, fin del Ordovícico; 2, fin del Devónico; 3, fin del Pér-
mico; 4, fin del Triásico; 5, fin del Cretácico.  
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por ejemplo, se situó cerca del norte de África, mien-
tras que en el Pérmico lo hizo sobre Antártida, demos-
trando que Gondwana literalmente ‘cruzó’ sobre el polo
Sur desde un extremo al otro en el lapso de ~300 Ma. Los
cambios paleoclimáticos producto del movimiento de
los continentes a través de las bandas latitudinales pue-
den detectarse por la naturaleza de las sucesiones litoló-
gicas y sus fósiles. Por la lenta deriva de los continentes
y terrenos, estos cambios ocurren lapsos de tiempo del
orden de decenas de millones de años y son evidentes
sólo en aquellos continentes que se movieron a través de
las bandas latitudinales. 

A estas variaciones de largo plazo se les superponen
otras de distinto origen y de menor magnitud temporal
como los cambios climáticos globales inducidos por fac-
tores astronómicos o por alteraciones de los patrones
de circulación oceánica (Frakes et al., 1992; Scotese et al.,
1999). En el Fanerozoico se han reconocido cuatro perío-
dos cálidos y fríos alternantes. Los primeros (estado
greenhouse) prevalecieron durante alrededor del 70% del
tiempo y constituyen el estado climático ‘normal’ de la
Tierra (Fig. 4.4). Se caracterizan por la escasez de hielo
en los polos y una débil circulación oceánica termohali-
na dado el escaso hundimiento de agua fría y oxigenada
en los polos. Un estado extremo es el denominado hot-
house en el que los polos carecen totalmente de hielo y se
establece una circulación oceánica de tipo halino en la
cual las aguas profundas son salinas, cálidas, relativa-

mente anóxicas y con escasos nutrientes. Se cree que
este estado climático pudo desencadenarse por las
grandes erupciones volcánicas (LIPs o Large Igneous
Provinces) actuando en forma combinada con una serie
de ‘amplificadores’ como la disociación de metano
(Kidder y Worsley, 2010). En los períodos fríos (icehou-
se), como el presente, hay una cobertura de hielo per-
manente en los polos, glaciares en las zonas montaño-
sas altas y una enérgica circulación oceánica termohali-
na debida al marcado gradiente térmico entre los polos
y el trópico. En el Paleozoico hubo dos intervalos gla-
ciales importantes, uno hacia fines del Ordovícico y
otro durante el Permo-Carbonífero. El final del Pérmi-
co, en cambio, fue extremadamente cálido y encaja en el
modo climático hothouse (Kidder y Worsley 2010). Es
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Figura 4.3. Curva de deriva polar aparente de Gondwana (vista polar
oblicua) para el lapso Ediacariano-Jurásico (550-170 Ma). Modificado
Torsvik y Cocks, 2013.

Figura 4.4. Variación de la paleotemperatura durante el Neoprotero-
zoico superior (Ediacariano) y Fanerozoico. Nótense los cuatro pulsos
de glaciación y los intervalos prolongados de clima notablemente más
cálido que el actual (modificado de Scotese et al., 1999).
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importante tener en cuenta que ciertos eventos geológi-
cos y/o biológicos pueden inducir el pasaje de un estado
a otro en forma relativamente rápida. 

El nivel del mar también experimentó marcados
cambios a través del Fanerozoico. En la curva eustática
de primer orden de la Figura 4.5 se observa que el
máximo nivel se alcanzó durante el Cámbro-Ordovíci-
co para luego decrecer paulatinamente hasta un míni-
mo durante la transición Paleozoico/Mesozoico. Estas
megaoscilaciones eustáticas influenciaron tanto la
extensión geográfica de las cuencas como la naturaleza
de su relleno. Los intervalos de nivel de mar alto estu-
vieron caracterizados por transgresiones que penetra-
ron profundamente en los continentes mientras que en
los de mar bajo (como en el Pérmico y Triásico) predo-
minó la sedimentación continental, quedando los depó-
sitos marinos confinados a las regiones marginales de
los continentes. Las épocas de ‘mar alto’ y ‘mar bajo’
suelen denominarse talasocráticas y geocráticas, respec-
tivamente. Un buen ejemplo de las primeras son las vas-
tas transgresiones que inundaron los continentes en el

Paleozoico inferior. Hacia fines del Cámbrico, por ejem-
plo, cerca de la mitad de la superficie cratónica de Lau-
rentia estuvo sumergida (Fig. 4.38) y en el Ordovícico
Superior se alcanzó el nivel más alto de todo el Eón
Fanerozoico. Estos mares epicontinentales de escasa
profundidad (no más de 60-80 metros), muy bajo gra-
diente (inclinación respecto de la horizontal) de la
superficie de sedimentación, y gran extensión geográfi-
ca, suelen denominarse mares epíricos. Se ha descarta-
do que estas megaoscilaciones marinas tengan relación
con una adición o sustracción de agua de los océanos.
Esto sólo es aplicable a las variaciones de menor mag-
nitud y duración, como los períodos glaciales, en los
que parte del agua de mar queda retenida como hielo
en los polos y luego es devuelta a los océanos durante
el deshielo. Por otra parte, si comparamos la curva de
paleotemperaturas (Fig. 4.4) con la de variaciones eustá-
ticas (Fig. 4.5), no hay una correlación evidente. En lo
que sí hay una llamativa coincidencia es entre épocas de
nivel de mar alto y marcada fragmentación continental
y, viceversa, entre épocas de mar bajo y amalgama de
bloques continentales formando supercontinentes. De
allí que se ha especulado que estos megaciclos fueron
regulados por factores geodinámicos a escala planetaria.
Una posible causa de los ascensos eustáticos de primer
orden es el incremento de la actividad de las dorsales
mesoceánicas durante las etapas de ruptura continental
por la acción de superplumas del manto. El aumento del
volumen y de la longitud de las dorsales puede produ-
cir el desplazamiento del agua sobre los continentes. Los
cálculos indican que el volumen de agua que es necesa-
rio desplazar para que ocurra un ascenso de 100-200 m
respecto del nivel actual es consistente con un fuerte
crecimiento de las cadenas volcánicas mesoceánicas.
Por el contrario, al cerrarse las cuencas oceánicas duran-
te la colisión de continentes, la actividad de las dorsales
se reduce a un mínimo y el nivel del mar desciende nue-
vamente. Además, a medida que envejece, la corteza
oceánica se va enfriando, se hace más densa y subside, lo
que determina una ampliación de la capacidad de la
cuenca oceánica y un descenso  generalizado del nivel
del mar.  

La geoquímica de los océanos también experi-
mentó variaciones a lo largo del Fanerozoico. Por ejem-
plo, la mineralogía de los carbonatos muestra oscila-
ciones a gran escala, del orden de 100-200 Ma, con perío-
dos en los que prevaleció la precipitación de carbonatos
ricos en Mg (los ‘mares aragoníticos’) y empobrecidos en
Mg (‘mares calcíticos’). Tales variaciones seculares en la
relación Mg/Ca en el agua de mar se reflejan no sólo en
los carbonatos inorgánicos (cemento, oolitas) sino espe-
cialmente en los esqueletos secretados por los orga-
nismos. Estos incluyen a las formas ‘hipercalcificadas’

CAPÍTULO 4

Figura 4.5. Variaciones eustáticas a través del Fanerozoico. La línea
roja marca el nivel promedio actual. 
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representadas por los constructores de arrecifes (corales,
briozoos, algas, esponjas) y también a aquellos organis-
mos cuya abundancia es tal que su acumulación origi-
na importantes depósitos calcáreos, como los nanofósi-
les que forman la creta. La Figura 4.6 muestra que desde
principios del Cámbrico hasta fines del Carbonífero
dominaron organismos de esqueleto calcítico, como los
receptaculítidos, los corales rugosos y tabulados, y los
estromatoporoideos (considerados actualmente como un
grupo de esponjas). Un segundo intervalo de mares
calcíticos abarcó desde fines del Período Jurásico hasta
mediados del Cenozoico, en los que dominaron el nano-
plancton calcítico, las demospongias y los bivalvos
rudistas. Entre ambos hubo un lapso con alta relación
Mg/Ca (mares aragoníticos) durante el cual los organis-
mos secretores de carbonato fueron distintos tipos de
algas (o probables algas), los calcimicrobios y los corales
modernos, de esqueletos de aragonita o de calcita rica
en Mg. Las causas de estas oscilaciones geoquímicas son
materia de debate. Una hipótesis sostiene que podrían
estar relacionadas con la tasa de expansión de las dor-
sales oceánicas. Una tasa más rápida produce un flujo
de aguas hidrotermales con alta concentración de calcio
(por metamorfismo del basalto) y, a la inversa, bajas
tasas de expansión (por ejemplo durante la existencia

del supercontinente Pangea) se asocian a aguas hidro-
termales más ricas en magnesio (Stanley y Hardie, 1999).
También jugaría un rol importante la temperatura, pues
las aguas cálidas (más de 25°C) favorecen la precipita-
ción de aragonita. Otros plantean que la relación Mg/Ca
es fuertemente dependiente del SO4 disuelto en el agua
de mar (Bots et al., 2011). 

Finalmente, el Paleozoico fue el tiempo de la diver-
sificación de los grandes grupos de animales en los
mares y la posterior colonización de los continentes. La
biota paleozoica marina fue muy variada e incluye nume-
rosos fósiles que fueron exclusivos de esta era, como los
trilobites, los corales tabulados y rugosos, los conodon-
tes, los graptolitos y varios grupos de braquiópodos y
equinodermos, además de una peculiar fauna de ostra-
codermos y peces acorazados (placodermos). En los
continentes se produjo la expansión de los vegetales
hacia la tierra firme culminando en el Paleozoico supe-
rior con los espectaculares bosques de helechos que
poblaron las regiones tropicales. Casi al mismo tiempo,
los continentes fueron invadidos por los primeros verte-
brados tetrápodos y durante el Carbonífero y el Pérmi-
co ya estaban poblados por un variado elenco de anfi-
bios y reptiles. A fines del Paleozoico, en el Pérmico
Superior, ocurrió la extinción más severa de todos los
tiempos, conocida como ‘la madre de todas las extin-
ciones’ (Fig. 4.2). Este abrupto recambio faunístico y
florístico puso fin a la ‘vida antigua’, o paleozoica, y dio
comienzo a la ‘vida intermedia’ o mesozoica. Si bien el
límite entre estas dos eras nunca ha sido cuestionado, las
causas de esta catástrofe biológica siguen siendo objeto
de debate. Este tema se desarrolla en detalle en el capí-
tulo 6 de este libro.

4.2  EL PROBLEMA DEL LÍMITE PROTEROZOICO-
CÁMBRICO

En base a los fechados radioisotópicos más recien-
tes, el Sistema Cámbrico se extiende entre los 541 Ma y
los 488 Ma. Su subdivisión no es sencilla, especialmente
la de su mitad inferior, siendo éste uno de los pocos sis-
temas en los hay varios pisos que aún no han sido defi-
nidos formalmente. La razón es la dificultad de encon-
trar marcadores bioestratigráficos que permitan corre-
laciones globales confiables entre los pisos/edades. Los
criterios para fijar el límite inferior del Cámbrico han ido
cambiando con el tiempo. Años atrás se lo trazaba allí
donde aparecían los primeros restos de trilobites olené-
llidos. Actualmente se sabe que entre la desaparición
casi total de la fauna de Ediacara a fines del Proterozoi-
co y la primera aparición de los trilobites a fines del
Terranoviano (Atdabaniano de las series siberianas)
media un lapso de cerca de 15 Ma en el cual el registro
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Figura 4.6. Variaciones seculares en la mineralogía de los carbonatos
de los taxones dominantes en cada período. En el Neógeno los océa-
nos son de tipo Aragonítico, al igual que a comienzos del Cámbrico.
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paleontológico está limitado a microfósiles (acritarcas,
ya presentes en el Proterozoico), escasas trazas fósiles
y minúsculos esqueletos calcáreos que colectivamente
constituyen las pequeñas faunas conchíferas (small shelly
faunas o SSF, por su sigla en inglés) (Fig. 4.7). Las SSF
son particularmente abundantes en el intervalo ‘pretri-
lobítico’, considerado años atrás como ‘infracámbrico’
por los estratígrafos franceses o como ‘eocámbrico’ por
los ingleses. Desde hace varios años este lapso de tiem-
po es incluido en la parte inicial del Período Cámbrico.
Las pequeñas faunas conchíferas están formadas por
diminutos tubos, espinas, conos y placas de 1-5 mm de
longitud, de composición calcárea o fosfática, cuya rela-
ción con los organismos mineralizados ediacarianos del
tipo de Cloudina es aún incierta. Algunos son elementos
de organismos mayores (escleritos, espinas) pero otros
son moluscos enigmáticos no clasificables en las clases
conocidas, para los cuales se han creado nuevos grupos
(helcionéllidos, halkiéridos, tommótidos, hiolitomorfos,
anabarítidos, etc.). 

Convencionalmente se hace coincidir la base del
Sistema Cámbrico con la primera aparición (FAD) de la
traza Treptichnus pedum (Fig. 4.8). Aunque la elección de
una traza como marcador bioestratigráfico es bastante
inusual, en este caso se justifica porque constituye la pri-
mera aparición de animales metazoos con anatomía y
comportamiento suficientemente complejos como para
cavar galerías 3D, ausentes en el Proterozoico. Por otra
parte, se ha demostrado que el productor de esta traza
ocupó un amplio rango ambiental, desde el offshore de
baja energía hasta las zonas intermareal y submareal
(Buatois et al., 2013) por lo que es bastante frecuente
en el registro estratigráfico. Un dato importante es que
Treptichnus se registra en casi todo el mundo en las capas
situadas justo por encima de la fauna de Ediacara y ape-
nas por debajo de las primeras SSF. El límite también
coincide con una excursión negativa de la relación dC13

a escala global. En Omán, en la península Arábiga, este
evento está asociado con una capa de ceniza volcánica
que fue datada mediante U-Pb en circones en 542 ± 0,3
Ma, edad que se adoptó para la base del Cámbrico. En la
carta publicada por la ICS en 2018, sin embargo, se la
corrigió a 541 ± 1 Ma. 

La sección elegida formalmente en 1991 por la Sub-
comisión Internacional de Estratigrafía del Cámbrico es
la de Fortune Head, en la península de Burin al sudeste
de Terranova, en el sector marítimo de Canadá (Fig. 4.9).
Del punto de vista paleogeográfico esta región perte-
nece al paleocontinente Avalonia. En esta localidad
puede integrarse una sucesión estratigráfica que, de
abajo hacia arriba, se compone de 1) tilitas de la gla-
ciación Gaskiers, la más joven del Neoproterozoico, 2)
rocas volcaniclásticas con fauna de Ediacara, 3) rocas
con asociaciones de trazas fósiles cada vez más comple-
jas (incluyendo Treptichnus pedum), 4) capas con abun-
dantes SSF y 5) capas con los primeros trilobites olené-
llidos correspondientes a la Zona de Callavia. 

CAPÍTULO 4

Figura 4.8. Treptichnus pedum, la traza que marca convencionalmente el
inicio del Sistema Cámbrico. Ejemplar proveniente del Cámbrico Infe-
rior de Suecia (foto de J. Vannier).

Figura 4.7. Arriba: diversas formas características de las pequeñas
faunas conchíferas (SSF) del Cámbrico Inferior. Abajo: cortes transver-
sales de arqueociátidos mostrando su característica pared doble unida
por septos (Cámbrico Inferior de Mongolia).
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4.3  LA SECCIÓN DE GALES Y LA SUBDIVISIÓN DE
LOS SISTEMAS CÁMBRICO Y ORDOVÍCICO 

El Sistema Cámbrico fue establecido en 1835 por
Adam Sedgwick, geólogo de la Universidad de Cam-
bridge, en alusión a Cambria, el nombre romano de Gales.
En ese mismo año otro geólogo, Roderick Murchison,
del Servicio Geológico de Inglaterra, definió por arriba
del Cámbrico el Sistema Silúrico. El límite entre ambos
sistemas, tal como cada uno lo fijó de acuerdo a sus pro-
pias observaciones de campo – Sedgwick en el norte de
Gales y Murchison en el sur – resultó no ser coincidente,
lo que generó una agria controversia que los enemistó
de por vida, involucrando en la polémica a otros cientí-
ficos ingleses. La disputa se zanjó recién en 1879 cuando
Charles Lapworth, de la Universidad de Birmingham,
adoptó la salomónica decisión de crear un nuevo sis-
tema entre el Cámbrico y el Silúrico al que denominó
Ordovícico, que deriva de Ordovices, nombre que los
romanos le daban a los celtas que habitaban el norte de
Gales.

En la región de Gales las rocas que Sedgwick asignó
al Cámbrico están fuertemente plegadas y afloran sólo

en los núcleos de los anticlinales. Se trata de sucesiones
enteramente clásticas, conglomerádicas en la base y pelí-
tico/arenosas hacia arriba. Del punto de vista ambiental
incluyen areniscas deltaicas, pelitas de plataforma mari-
na y turbiditas proximales, con escasos trilobites y bra-
quiópodos lingúlidos en las facies litorales (Lingula flags).
Parte de las rocas ‘cámbricas’ de la sección de Sedgwick
fueron luego referidas al Ordovícico y otras se incluye-
ron en el Silúrico. De este modo, la localidad donde se
reconoció originalmente el Sistema Cámbrico hoy en día
tiene sólo valor histórico. 

Una de las regiones del mundo donde la parte infe-
rior del Sistema Cámbrico está mejor representada es
la plataforma Siberiana, en las clásicas secciones de los
ríos Lena y Aldan. Allí se definieron los pisos locales
Nemakit-Daldyniano (o Manikaiano), Tommotiano, Atda-
baniano, Botomiano y Toyoniano (Fig. 4.10). Son depó-
sitos marinos de aguas cálidas formados por dolomías
intermareales, arrecifes de arqueociátidos y calizas, cali-
zas bituminosas y lutitas de plataforma. En la parte
inferior del Nemakit-Daldyniano aparecen las primeras
pequeñas faunas conchíferas, pero recién hacia el techo
de ese piso y en el Tommotiano se hacen más abundan-
tes (Maloof et al., 2010). En el Tommotiano también
hacen su primera aparición los braquiópodos, cuya
diversificación temprana está ligada al desarrollo de los
ecosistemas arrecifales formados por arqueociátidos y
calcimicrobios (cianobacterias calcificadas) del tipo de
Renalcis y Epiphyton. Los arqueociátidos (Fig. 4.7) fueron
habitantes de las plataformas carbonáticas tropicales
durante el inicio del Cámbrico, extinguiéndose al final

LOS SISTEMAS CÁMBRICO Y ORDOVÍCICO

Figura 4.9. Sección estratigráfica de Fortune Head, en la península de
Burin, sudeste de Terranova. A: vista general de la sección; B: posición
del límite Proterozoico-Cámbrico, indicada por el brazo extendido. 

Figura 4.10. Pisos locales del Cámbrico en Siberia (mitad inferior) y
Laurentia (mitad superior) y su equivalencia con las series de la esca-
la global.
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de la Serie 2 (Toyoniano). Los más antiguos registros de
trilobites están en la base del Atdabaniano (biofacies de
fallotáspidos), pero recién en el Botomiano se diversifi-

caron y expandieron a
todos los continentes. 

La mitad superior del
Cámbrico ha sido bien
estudiada en Laurentia
donde las rocas de este
sistema se disponen en

forma periférica al escudo canadiense (Fig. 4.38) for-
mando tres cinturones faciales. De ellos, el más interno
y próximo al escudo comprende facies clásticas litorales,
luego sigue el cinturón carbonático formado por calizas
intermareales y de plataforma y, finalmente, el llamado
‘cinturón detrítico externo’ que comprende sedimentos
pelíticos de aguas abiertas. Las sucesiones del cinturón
carbonático son potentes, continuas y muy ricas en trilo-
bites. En la región cordillerana del oeste de Estados Uni-
dos, en los estados de Utah y Nevada, y más hacia el
norte, en las Rocallosas canadienses de Alberta, no lejos
del extraordinario yacimiento de Paso Burgess (§ 4.6),
las calizas cámbricas alcanzan cerca de 3000 m de espe-
sor. En algunos niveles de aguas profundas del Steptoa-
no hay lutitas negras con concreciones calcáreas en las
que se han preservado centenares de ejemplares com-
pletos de trilobites. Allí se redefinieron los pisos de la
parte superior del Cámbrico norteamericano (Fig. 4.10),
los que a su vez fueron subdivididos en más de 12 bio-
zonas de trilobites, muchas de las cuales se han recono-
cido en las calizas de la Precordillera Argentina.  

En varios continentes donde está representado el
Sistema Cámbrico se han adoptado subdivisiones en
pisos locales. El esquema tradicional de tres series (Infe-
rior, Medio, Superior) ha sido cuestionado por la desi-
gual división del sistema: el Inferior tiene 29 Ma de
duración, el Medio 12 Ma y el Superior 13 Ma. La mayor
duración del ‘inferior’ se debe a que incorporó el inter-
valo pre-trilobítico arriba mencionado. En 2005 la Subco-
misión Internacional del Sistema Cámbrico de la ICS
adoptó la subdivisión en cuatro series de duración simi-
lar y diez pisos (Fig. 4.11) (Ogg, 2007; Peng et al., 2012).
Los fósiles más utilizados para definir los límites de
series y pisos dentro del Cámbrico son los trilobites
agnóstidos (Fig. 4.12) dado que por tener un hábito de
vida pelágico posibilitan correlaciones intercontinenta-

CAPÍTULO 4

Figura 4.12. Glypatgnostus reti-
culatus, especie de agnóstido
elegida para indicar la base del
Piso Paibiano, que a la vez es la
base del Fortuniano. 

Figura 4.11. Subdivisión formal del Sistema Cámbrico en series y
pisos aceptada por la Subcomisión Internacional de Estratigrafía del
Cámbrico y edades de los límites (en millones de años). Actualizada
carta ICS 2018.

Figura 4.13.  Afloramientos de las calcipelitas de aguas relativamente profundas de la Formación Hua-
qiao sobre el Río Youshui en las  montañas de Wuling, Provincia de  Hunan, Sur de China, correspon-
dientes al GSSP del Piso Guzhangiano. La linea roja marca la base del mismo coincidente con el FAD
del agnóstido Lejopyge laevigata. Los estratos por debajo corresponden al Piso Drumiano (modificado de
Peng et al., 2009). 
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les bastante precisas (Babcock y Peng, 2007) 
De la series, la primera (Terranoviano), la tercera

(Miolingiano) y la cuarta (Furongiano) ya han sido
nominadas, y de los diez pisos del Cámbrico todavía
cuatro tienen status informal. Nótese que muchos de los
pisos que se encontraban en discusión así como la serie
3 (Miaolingiano) terminaron definiéndose en el Sur de
China donde las sucesiones carbonáticas de la platafor-
ma de Yangtze  gradan lateralmente a las facies más pro-
fundas del talud de Jiangnan (Fig. 4.13; 4.52). 

Lapworth incluyó en el Sistema Ordovícico una
sucesión de rocas expuestas en los montes Arenig, en
el norte de Gales, que eran claramente distinguibles
del resto por sus faunas de braquiópodos, trilobites y
graptolitos. Años más tarde sus discípulas Gertrude
Elles y Ethel Wood elaboraron un detallado esquema de
biozonas de graptolitos que sentó las bases para estable-
cer correlaciones con otras regiones del mundo. En
Gales, el Ordovícico comienza con las lutitas de Trema-
doc portadoras del graptolito dendroideo Rhabdinopora
flabelliformis el cual, como veremos más adelante, es un
buen indicador de la base del sistema. El piso siguiente,
el Arenigiano (definido en la sección galesa de Arenig
Fawr) yace en ligera discordancia sobre las lutitas de
Tremadoc, razón por la cual originalmente se situó el
límite Cámbrico/Ordovícico entre estos dos pisos. El
Arenigiano, al igual que los dos pisos siguientes (Llan-
virniano y Llandeiliano) está formado por limolitas y
espesas sucesiones de lavas riolíticas, cineritas y tufitas.

Estas volcánicas, que al norte de Gales forman el pico
Snowdon, el más alto de las Islas Británicas, permiten
inferir la existencia de una zona de subducción activa
marginal a Avalonia durante el Ordovícico. Le siguen los
depósitos transgresivos del Caradociano (la sección
tipo está sobre el río Onny, en el distrito de Shropshire,
al este de Gales) formados por más de 1000 metros de
pelitas con graptolitos, cenizas volcánicas (bentonitas K)
y algunas calizas con trilobites y braquiópodos. La
sucesión culmina con la caliza negra Hirnant, que da
nombre al Piso Hirnantiano, el último del Sistema
Ordovícico.

Si bien los pisos ingleses han sido la base de la
subdivisión del Ordovícico en Europa – y aún hoy se
los continúa utilizando en muchos países del mundo,
incluyendo América del Sur – sus faunas no permiten
correlaciones intercontinentales ajustadas. Además, las
secuencias están fuertemente afectadas por la orogenia
Caledónica. Por ello, la Subcomisión Internacional del
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Figura 4.14. Subdivisión formal del Sistema Ordovícico en series y
pisos aceptada por la Subcomisión Internacional de Estratigrafía del
Ordovícico y edades de sus límites (en millones de años) (version ICS
2018). 

Figura 4.15. Arriba: GSSP de la base del Piso Tremadociano (y a la vez
base del Sistema Ordovícico) en la sucesión de pelitas y calizas de
Green Point, Oeste de Terranova. La sección está invertida, con el techo
hacia la la izquierda. La capa 23 señala el límite. Abajo: placa indicati-
va del límite Cámbrico-Ordovícico en inglés y francés (de la página
web de la ICS ordovician.stratigraphy.org) 
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Sistema Ordovícico se abocó al estudio de secciones
alternativas y, luego de varios años de evaluación de las
propuestas (entre ellas el perfil argentino de Niquivil,
en la Precordillera de San Juan), oficializó una nueva
subdivisión (Fig. 4.14). La base del Tremadociano señala
el inicio del Ordovícico (y, por consiguiente, el fin del
Cámbrico). El estratotipo global de límite (GSSP) está en
la localidad de Green Point, en el oeste de Terranova,
(Fig. 4.15) designándose al conodonte Iapetognathus
fluctivagus como indicador del inicio del Sistema
Ordovícico. La edad absoluta de estas capas aceptada
por la ICS es de 485,4 Ma, aunque hay otras dataciones
que difieren en ± 2 Ma (Landing et al., 2015). Reciente-
mente, nuevos estudios de esta sección demostraron que
este conodonte no está presente justo en el límite sino
que hace su primera aparición por arriba del primer
registro del graptolito Rhabdinopora flabelliformis, lo que
obligará a reemplazarlo por alguna otra especie (Terfelt
et al., 2011). 

El Ordovícico Medio comienza con el Dapingiano,
cuyo estratotipo está en el Sur de China, en la localidad
de Huanghuachang (Fig. 1.49). Su base está definida por
la primera aparición del conodonte Baltoniodus triangu-
laris. El graptolito Undulograptus austrodentaus, a su vez,
señala el comienzo del piso Darriwiliano, cuyo nombre
proviene de la localidad australiana donde fue definido
originalmente, aunque su GSSP también fue establecido
en el sur de China. Por último, se acordó que el Ordoví-
cico Superior se inicie con la primera ocurrencia del
graptolito Nemagraptus gracilis, fijándose el estratotipo
en Fågelsång, en el sur de Suecia.

Como se ve, la correlación mundial de las sucesio-
nes ordovícicas está basada en la comparación de las
biozonas de conodontes y graptolitos y, en menor medi-
da, de quitinozoos y acritarcas. Los braquiópodos y tri-
lobites, si bien son muy abundantes, tienen una impor-
tancia limitada debido a su provincialismo. También
hay que advertir que los GSSP fijados por las respectivas
subcomisiones internacionales no son completamente
estables sino que deben ser adecuados a las nuevas evi-
dencias que van surgiendo, como en el caso del límite
Cámbrico/Ordovícico comentado antes.  

4.4  MODELOS PALEOGEOGRÁFICOS GLOBALES

Hacia fines del Proterozoico y comienzos del Cám-
brico el supercontinente Pannotia comenzó a fragmen-
tarse. La edad, geometría y naturaleza de las zonas de
ruptura es especulativa y existen diversas interpretacio-
nes. La ruptura se habría iniciado a partir de un punto
triple situado entre Báltica, NE de Laurentia y NO de
Sudamérica (Fig. 4.16) (Hartz y Torsvik, 2002). Una de las
ramas del rift separó Laurentia de Gondwana y hacia

los 550 Ma dio inicio a la apertura del Océano Iapetus
(en la mitología griega, Iapetus es el hijo de Urano – el
Cielo – y de Gea – la Tierra). Otra de sus ramas comenzó
como una falla transformante y luego evolucionó a un
sistema de rift que separó la placa Báltica de Laurentia y
abrió el sector norte del Océano Iapetus. La tercera rama
de la triple unión desplazó Báltica respecto del norte de
Gondwana abriendo el Mar de Ran (Ran es la esposa de
Aegir, dios del océano en la mitología escandinava). Una
nueva zona de ruptura se desarrolló entre Báltica y
Siberia, donde se abrió el Mar de Aegir. 

En la Figura 4.17 se muestra un mapa paleogeográ-
fico global del Ordovícico Medio. Como puede apreciar-
se,Gondwana fue un continente de grandes dimensio-
nes, a tal punto que abarcó más de 100° de latitud, desde
el Polo Sur hasta cerca de los 30° de latitud Norte, y más
del 70% de las áreas continentales de la Tierra (107 km2).
Estaba constituido por América del Sur, África, Arabia,
India, Antártida, Australia y Nueva Zelanda, además de
otros continentes y microplacas de posición periférica,
los llamados terrenos perigondwánicos. Gondwana
puede ser subdividido en dos sectores de acuerdo a la
paleolatitud: un sector occidental localizado a latitudes
altas en el hemisferio austral, con el polo Sur centrado
en lo que hoy en día es el Norte de África (Gondwana
Oeste o ‘frío’) y un sector oriental cruzado por el Ecua-
dor (Gondwana Este o ‘tropical’). En una posición inter-
media estaba el sector ‘templado’ de Gondwana. En Amé-

CAPÍTULO 4

Figura 4.16. Inicio de la fragmentación en el límite Ediacariano-Cám-
brico (~550 Ma). A: Avalonia; C: Ibero-Armórica (Cadomia); F: Florida;
P: Perúnica (simplificado de Hartz y Torsvik, 2002).
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rica del Sur, por ejemplo, este último abarcó el noroeste
de Argentina, Bolivia y Perú. 

En latitudes altas, además del norte de África, esta-
ban el continente de Avalonia, que desde el Ordovícico
formó un continente independiente integrado por el sur
de Inglaterra (Gales), Irlanda y sectores del este de Amé-
rica del Norte (Terranova), Armórica (o Ibero-Armóri-
ca), formado por el Macizo Armoricano y la Montaña
Negra de Francia y la península Ibérica (o parte de ella),
y Perúnica, que abarcaba la región Bohémica de Europa
central. El Mar de Tornquist separó Gondwana de Bálti-
ca, mientras que el Océano Rheico (de Rhea, hermana de
Iapetus en la mitología griega) separó Avalonia del norte
de Gondwana (Figs. 4.17, 4.36, 5.9, 5.11). 

El sector tropical de Gondwana estuvo formado
esencialmente por Australia y Antártida. Otras paleo-
placas, como China del Sur, Annamia (Indochina) y
Sibumasu (Tailandia, Malasia, Sumatra, Burma) estaban

próximas a Gondwana y algunos las consideran parte
integrante de este continente. Siberia fue un continente
independiente, de gran extensión, situado a bajas lati-
tudes, al igual que China del Norte. 

Kazakhstania, que antes era representado como un
bloque de regulares dimensiones, es considerado ahora
como un complejo de terrenos ubicado entre Báltica y
Siberia cuya acreción habría tenido lugar recién en el
Paleozoico medio a superior (Fortey y Cocks, 2003).
Esto, sin embargo, ha sido cuestionado por Popov et al.
(2009) quienes establecieron que las afinidades bioge-
ográficas del terreno Chu–Ili, uno de las mayores de
Kazakhstan, no son con Siberia sino con la región cálida
del este de Gondwana. Por otra parte, los trilobites de las
calizas del terreno de Karatau–Naryn son similares a los
del Sur de China, lo que sugiere una ubicación original
a latitudes bajas en el hemisferio Sur, en las proximida-
des de Gondwana de donde se habría desprendido. 

LOS SISTEMAS CÁMBRICO Y ORDOVÍCICO

Figura 4.17. Mapa paleogeográfico para el Ordovícico Medio. A: Afganistán; AP: Apulia; AR: Armórica; FA: Famatina; FL: Florida; N.CH:
Norte de China; K: Kazakhstán; L: Lut (Irán); PE: Perúnica; PRE: Precordillera (Cuyania); T: Táurides; TA: Tarim;  TAS: Tasmania; TI: Tibet
(de Benedetto, 2003, basado en varias fuentes). 
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4.5 EL CLIMA Y LOS PATRONES DE CIRCULACIÓN
OCEÁNICA

La transición Neoproterozoico/Cámbrico estuvo sig-
nada por intensos cambios climáticos y ambientales, tal
como lo revelan las evidencias sedimentológicas y los
registros de isótopos estables. Los eventos más significa-
tivos fueron un calentamiento global, un marcado ascen-
so eustático y una extensa fosfogénesis en los mares.
Se cree que estos cambios tuvieron relación tanto con la
orogenia Panafricana/Brasiliana que condujo a la amal-
gama de Gondwana como con la subsiguiente ruptura
de Pannotia. Este último evento determinó la formación
de nuevos océanos y dorsales submarinas y vastas trans-
gresiones marinas sobre las áreas cratónicas, lo que
debió haber afectado no sólo la signatura química de los
mares y de la atmósfera sino también los patrones de
circulación oceánica. En este marco de cambios físicos y
climáticos de la superficie terrestre tuvo lugar la rápida
diversificación de los organismos a principios del Cám-
brico. 

Respecto de cómo y por qué ocurrió el pasaje del
clima glacial del Período Criogeniano de fines del Prote-
rozoico al clima cálido del Cámbrico hay opiniones
encontradas. La presencia de calizas, evaporitas y arre-
cifes de arqueociátidos en Marruecos y en el sur de
Europa a paleolatitudes cercanas a los 70° ha puesto en
duda la posición subpolar del norte de Gondwana en los
albores del Cámbrico. Dado que las  latitudes fueron
inferidas a partir de datos paleomagnéticos, una posible
causa de esta anomalía es un error en la datación de las
rocas utilizadas para medir el paleomagnetismo. Otra
explicación es que los continentes hayan derivado desde
latitudes altas a bajas con una velocidad más rápida
que la normal (Gurnis y Torsvik, 1994). Una postura más
extrema es la de Kirschvink et al. (1997) quienes sostienen
que en la transición del Proterozoico al Cámbrico ocu-
rrió una redistribución de la masa de la Tierra. En este
evento, la parte externa rígida de la Tierra habría girado
en bloque (no como placas independientes) alrededor de
90° de modo tal que los continentes que antes estaban
en el ecuador pasaron a ocupar los polos, todo esto en
un lapso no mayor de 15 Ma. Mientras esto ocurría, el eje
de la Tierra no fue afectado, manteniendo su inclinación
normal respecto del plano de rotación alrededor del Sol.
Esta hipótesis, conocida como deriva polar verdadera
(TPW es la sigla en inglés) parece poco verosímil y ha
sido cuestionada alegando que se basó en datos cronoló-
gicos poco precisos. En las compilaciones más recientes
(por ej. Cocks y Torsvik, 2006) el sector norte de Gond-
wana es ubicado entre los 30° y 40°S, latitud suficiente
como para dar cuenta de las faunas y facies de clima
cálido. Recién a fines del Cámbrico las calizas dieron

paso a sedimentos clásticos reflejando un movimiento
de deriva del norte de Gondwana hacia latitudes más
altas, posiblemente combinado con un cambio en el
patrón de circulación oceánica.

Se ha postulado que entre el clima glacial del Neo-
proterozoico y el cálido del Cámbrico hubo un período
de transición relativamente templado caracterizado por
un fuerte gradiente de temperatura entre los polos y el
ecuador. Este gradiente, como se sabe, es el motor de la
circulación oceánica termohalina y promueve el aporte
de nutrientes hacia las aguas superficiales mediante el
fenómeno de upwelling o surgencia (Tucker, 1992; Eero-
la, 2001). Los depósitos fosfáticos son muy frecuentes
en el inicio del Cámbrico (varios de ellos revisten impor-
tancia económica), especialmente en los paleocontinen-
tes situados en latitudes medias y altas, mientras que en
la franja subtropical se formaron extensos depósitos
evaporíticos (yeso, anhidrita, halita) que reflejan un
clima árido y seco. Luego, a partir del Fortuniano tardío
(Atdabaniano de la escala de Siberia), los depósitos car-
bonáticos se hacen más frecuentes, al igual que los orga-
nismos constructores de arrecifes tales como los calci-
microbios y los arqueociátidos. A fines del Cámbrico
Inferior sobrevino una regresión mayor, conocida como
evento Hawke Bay, durante la cual se desarrollaron
facies marinas someras. En las dos series superiores del
Cámbrico la sedimentación calcárea domina amplia-
mente en los continentes situados en la región ecuato-
rial (Laurentia, Este de Gondwana). Se supone que la

CAPÍTULO 4

Figura 4.18. Patrones de circulación oceánica inferidos para el Ordoví-
cico Temprano (simplificado de Christiansen y Stouge, 1999).
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corriente Norecuatorial que fluía hacia el oeste debe
haber girado hacia el norte a lo largo de la costa de Lau-
rentia como una corriente cálida, mientras que la
corriente Sudecuatorial lo habría hecho a lo largo de
Siberia y el margen de Laurentia para chocar finalmente
con el margen oriental de Gondwana (Australasia). La
deriva hacia el norte de Báltica y de algunos continen-
tes menores, así como el surgimiento de una serie de
islas volcánicas, debe haber fragmentado o bloqueado
tal patrón de circulación oceánica dando lugar a un sis-
tema más complejo en el Ordovícico (Fig. 4.18) (Wilde,
1991; Christiansen y Stouge, 1999; Barnes, 2004). Se espe-
cula que en el interior del Iapetus hubo una circulación
anticiclónica alrededor de un centro de alta presión
localizado hacia los 30°S. Las costas de la región suda-
mericana estaban bañadas por sistemas de circulación
ciclónica de aguas templadas provenientes de la región
tropical de Gondwana. Como veremos más adelante, la

presencia de algunos géneros de afinidades aus-
tralianas en las cuencas ordovícicas argentinas
apoya este patrón de dispersión faunística a lo
largo del margen gondwánico. El norte de Améri-
ca del Sur y el noroeste de África, en cambio,
deben haber experimentado los efectos de la
corriente fría de Gondwana Occidental provenien-
te del Polo Sur, cuya trayectoria puede ser compa-
rada con la actual corriente fría de Humboldt que
se desplaza a lo largo de las costas chilenas y
peruanas. Cálculos recientes de paleotemperaturas
en los mares del Paleozoico inferior basados en las
relaciones isotópicas dO18 en apatita de conodon-
tes indican valores muy elevados (de hasta 42°C) a
fines del Cámbrico, lapso que estuvo caracterizado
por altos niveles de CO2 atmosférico. 

A partir de ese momento se constata un pau-
latino pero sostenido descenso de la temperatura
oceánica durante todo el Ordovícico, con un pico
de máximo enfriamiento en el Hirnantiano y Llan-

doveriano (Bassett et al., 2007; Trotter et al., 2008) (Fig.
4.19) y un nuevo repunte entre el Silúrico Medio y el
Devónico Temprano. Las causas de estas oscilaciones no
están muy claras. Nardin et al. (2011) encararon la res-
puesta mediante simulaciones con el modelo climáti-
co/biogeoquímico GEOCLIM en el que intervienen
como variables el movimiento de los continentes, la
meteorización en función de la latitud y su relación con
el ciclo del carbono, especialmente su impacto en los
niveles de CO2 atmosférico. Estos autores postularon
que el clima glacial de fines del Ordovícico y comienzos
del Silúrico se debió al incremento del volcanismo
combinado con el movimiento de los continentes a
través de la Zona de Convergencia Intertropical. Esto
produjo un aumento de la meteorización, que a su vez
fue responsable del decrecimiento del CO2 atmosférico
y del enfriamiento (Fig. 4.20). 

LOS SISTEMAS CÁMBRICO Y ORDOVÍCICO

Figura 4.20. Principales movimientos
de los continentes entre el Furongiano
(gris oscuro) y el Ordovícico Tardío (gris
claro). Las flechas indican las probables
trayectorias. Nótese la deriva general
hacia la franja tropical/subtropical (sim-
plificado de Nardin et al., 2011).

Figura 4.19. Variación de la temperatura oceánica superficial basada en dife-
rentes fuentes (Basset et al., 2007; Trotter et al., 2008; Buggisch et al., 2010).
Según Nardin et al. (2011) las temperaturas del Furongiano/ Ordovícico Tem-
prano pueden haber sido más bajas de las que muestra el gráfico.
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Pohl et al. (2015) plantearon modelos de circulación
oceánica para el Ordovícico en los que se incluye como
variable el nivel de CO2 atmosférico. Como se señaló
previamente, en ese período llegó a ser hasta 16 veces
más alto que el nivel preindustrial (conocido por la sigla
PAL). Estos autores demostraron que hubo una fuerte
dependencia entre los patrones de circulación oceánica y
la concentración de dióxido de carbono atmosférico. En
los modelos del Ordovícico Temprano, por ejemplo, si se
pasa de 16 PAL a 4 PAL ocurren marcados cambios en el
sentido e intensidad de las corrientes oceánicas alteran-
do el intercambio de las masas de agua entre continen-
tes y, por consiguiente, las vias de migración faunística. 

Cherns et al. (2013), basados en indicadores litofa-
ciales y geoquímicos, detectaron que entre el Cámbrico
tardío y fines del Silúrico hubo 32 eventos de enfria-
miento seguidos de rápidos cambios a condiciones de
greenhouse con una frecuencia media de 2,6 Ma. En el
registro estratigráfico los cambios glacioeustáticos  están
indicados por la depositación generalizada de lutitas
negras anóxicas (transgresiones) alternantes con pelitas
bioturbadas o calizas de aguas más oxigenadas (regre-
siones). Su frecuencia muestra una alta correlación con
forzantes climáticas de tipo orbital, en particular con
ciclos de excentricidad de largo término. 

4.6  LA EXPLOSIÓN FAUNÍSTICA DEL CÁMBRICO:
LA LUTITA BURGESS DE CANADÁ Y EL YACIMIENTO
CHINO DE CHENGJIANG

Cuando Darwin publicó El Origen de la Especies en
1859 nada se sabía de los fósiles precámbricos. En la
visión de la época, los organismos más antiguos, como
los trilobites, aparecían abruptamente en los ‘estratos
primordiales’, por arriba de rocas estériles. En un nota-
ble ejemplo de honestidad intelectual, Darwin destacó
este hecho como una objeción manifiesta a su teoría de la
evolución, que suponía que cada organismo deriva de
una forma ancestral preexistente a través de una serie
de modificaciones graduales. El descubrimiento por
Charles D. Walcott, a principios del 1900, de las ricas
faunas cámbricas de la Burgess Shale (Figs. 4.23, 4.24)
acentuó la percepción de una aparición súbita de la vida
y llevó a este investigador a plantear que el registro
estratigráfico donde ocurrió la diversificación de la vida
no quedó preservado, y denominó a este lapso Interva-
lo Lipaliano. La sucesión de descubrimientos paleon-
tológicos en estratos Proterozoicos, incluyendo la extra-
ordinaria fauna de Ediacara, sumado a los nuevos datos
de la genética (relojes moleculares), han ido cerrando
cada vez más esta brecha, aunque persiste el debate acer-
ca de por qué los organismos se diversificaron tanto en
un lapso de tiempo tan breve (geológicamente hablan-

do), por qué esta diversificación ocurrió justo en ese
momento y por qué no volvió a repetirse en el resto del
Fanerozoico. Si bien escapan a los objetivos de este libro,
algunos de estos temas serán discutidos brevemente a
continuación. El estado actual de este debate es tratado
en profundidad en los trabajos de Conway Morris (2006)
y Marshall (2006).     

En paleontología se suele hablar de ‘ventanas al
pasado’ cuando se está en presencia de yacimientos de
fósiles que, por su excepcional preservación y diversi-

CAPÍTULO 4

Figura 4.21. Vista de los afloramientos de la Lutita Burgess en Wal-
cott Quarry (la cantera de Walcott) en las montañas Rocallosas de la
Columbia Británica, oeste de Canadá. A la derecha el Monte Wapta. 

Figura 4.22. Cronología de los principales eventos bióticos del Prote-
rozoico tardío, Cámbrico y Ordovícico y posición cronológica de las
faunas de Changjiang y Burgess. Notese que la escala utilizada para el
Cámbrico es la tripartita, actualmente en desuso.  
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dad, reflejan con bastante aproximación la biota que
vivió en cierto momento de la historia de la Tierra. Son
los konservat-lagerstätten en su denominación alemana
original. Clásicos ejemplos de este tipo de preservación
son las faunas de la Lutita Burgess (Burgess Shale) de
Canadá, de Chengjiang del sur de China, de Sirius Pas-
set de Groenlandia y de Orsten de Suecia, todas de edad
cámbrica (Fig. 4.22). También hay casos de preservacio-
nes excepcionales en otros períodos geológicos, como el
célebre yacimiento alemán de Solenhoffen, del Jurásico
Superior, que ha brindado varios esqueletos del ave pri-
mitiva Archaeopteryx en los que se preservaron las
impresiones de las plumas, y la sorprendente Formación
Santana de Brasil, del Cretácico Superior, famosa por sus
restos de pterosaurios articulados y con algunas partes
blandas preservadas (ver Capítulo 8).

La Lutita Burgess es una formación del Cámbrico
‘medio’ (actualmente Serie 3) aflorante en las Rocallosas

canadienses (Columbia Británica). Son pelitas finamente
laminadas depositadas en un ambiente marino relati-
vamente profundo (Fig. 4.21). Se especula que la mayor
parte de la fauna no habría vivido en ese sitio sino en el
tope de una plataforma carbonática arrecifal adyacente
que se cubrió de fango calcáreo a causa de un ascenso
del nivel del mar. Los sedimentos – junto a sus habitan-
tes – fueron arrastrados episódicamente a la cuenca pro-
funda por efecto de tormentas, sismos o, simplemente,
por inestabilidad gravitacional. La fosilización se pro-
dujo en un ambiente virtualmente anóxico. Una prueba
de que ese no era su hábitat natural es la absoluta ausen-
cia de bioturbación en las capas que contienen los fósi-
les, lo que revela que el fondo marino estaba despobla-
do (Gaines y Droser, 2010). La falta de oxidación de la
materia orgánica, la ausencia de predadores que destru-
yeran las presas y de organismos que disturbaran el sus-
trato, junto a la escasa o nula energía del medio, contri-

Figura 4.23. Algunos fósiles típicos de la Lutita Burgess. 1. Vauxia (esponja); 2. Marella (artrópoda); 3. Canadia (anélido poliqueto); 4. región man-
dibular de Anomalocaris (artrópodo dinocárido); 5. Hallucigenia (lobópodo); 6. Amiskwia (probable quetognato); 7: patas de Anomalocaris; 8.
Haplophrentis (molusco hyolitido); 9. Sanctacaris (quelicerado); 10. Canadaspis (crustáceo).



buyeron a la fosilización no sólo de los exoesqueletos
completos y articulados sino también de las partes blan-
das: tegumento, sistema digestivo y otros órganos inter-
nos, paquetes musculares, apéndices (patas, aletas, ante-
nas) y branquias. Más de la mitad de la fauna está repre-
sentada por impresiones de organismos de cuerpo blan-
do, lo que abona la idea de que bajo condiciones ambien-
tales ‘normales’ (en oposición a condiciones ‘excepciona-
les’) solamente se fosiliza la fracción de organismos que
poseen partes resistentes, perdiéndose el resto. 

Desde el descubrimiento de los primeros fósiles en
la Lutita Burgess por Charles Walcott en 1909 se han
obtenido más de 60.000 especímenes clasificados en
decenas de géneros y especies. En 1981 este yacimiento
paleontológico fue designado Patrimonio de la Huma-
nidad. Su fauna fue objeto del libro La vida maravillosa de
Stephen J. Gould, un ensayo sobre la gran disparidad un
inicial de los animales (es decir la aparición de nuevos
patrones morfológicos), y el rol del azar en la evolución,
libro que sirvió de inspiración y enseñanza a innumera-
bles estudiantes y científicos. En la Figura 4.23 se mues-
tran algunos organismos típicos de la Lutita Burgess y
la Figura 4.24 es una reconstrucción del fondo marino de
esa época. Una completa reseña de la fauna puede verse
en el libro de Briggs y otros autores publicado en 1994.
Entre los vegetales hay diversos tipos de algas verdes y
rojas. Los animales incluyen esponjas, cnidarios, ctenó-
foros, braquiópodos, moluscos (hyolítidos y monoplacó-
foros), priapúlidos, anélidos poliquetos, lobópodos
(parientes extinguidos del ‘gusano’ onicóforo Peripatus),
artrópodos diversos (crustáceos, trilobites y los extraños

dinocáridos), equinodermos y cordados. Entre estos últi-
mos está Pikaia, considerado hasta hace poco como nues-
tro más lejano antecesor directo. Hay también restos de
organismos enigmáticos en forma de hoja (¿cnidarios?)
que podrían ser sobrevivientes de la fauna de Ediacara.
Es notable en estos ecosistemas la presencia de grandes
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Figura 4.25 Arriba: Una de las localidades fosilíferas de las lutitas de
Chengjian en la serranía de Maotianshan, Provincia de Yunnan, sur de
China. Centro y abajo: Un museo construido sobre el sitio fosilífero
donde el visitante puede recorrer los afloramientos y ver ejemplares y
reconstrucciones de la biota cámbrica del lugar. En 2012 el sitio fue
declarado Patrimonio Mundial de la UNESCO. 

Figura 4.24. Reconstrucción de un ecosistema marino del Cámbrico
Medio basado en la fauna de la Lutita Burgess. El predador de gran
talla es el artrópodo Anomalocaris (de Sánchez, 2009).  
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predadores, como el dinocárido Anomalocaris, un
artrópodo de alrededor de 60 cm de longitud con
una boca ventral provista de poderosos dientes
para triturar las presas.  

La fauna de Chengjiang, encontrada en el
Sur de China, se la conoce desde la década del
‘40, pero trascendió hace relativamente poco
tiempo, no sólo por la escasez de estudios pale-
ontológicos sino, principalmente, por el hermetis-
mo de la ciencia china de esos años: las publica-
ciones científicas tenían poca difusión al exterior
y estaban escritas íntegramente en chino! Desde
que se reiniciaron las exploraciones se exhuma-
ron alrededor de 20.000 ejemplares correspon-
dientes a más de 100 especies. La calidad de la pre-
servación es igual o superior a la de los fósiles de
la Lutita Burgess, con el atractivo adicional de
que estos organismos son alrededor de 20 Ma
más antiguos que los canadienses (Fig. 4.26).
Una edad isotópica en lutitas dio 534 Ma, es
decir, la parte superior del Terranoviano (Chang
et al., 2007), pero hay otras edades Rb-Sr algo
más jóvenes (525 Ma). Uno de los hallazgos nota-
bles de esta fauna es Myllokunmingia, un auténti-
co vertebrado de algunos centímetros de longitud con
aletas, hendiduras branquiales y paquetes musculares
semejantes a los de los peces. Probablemente estaba cer-
cano al linaje que condujo a los agnatos y a los verte-
brados con mandíbulas. Un compendio magníficamente
ilustrado de los fósiles de Chengjiang fue publicado en
el año 2004 por Xiang-guang Hou – el redescubridor del
yacimiento en el año 1984 – y otros autores.

El yacimiento excepcional de Sirius Passet, expues-
to en algunos fiordos de la costa norte de Groenlandia a
82° de latitud, en pleno Círculo Polar Ártico, fue descu-
bierto recién en 1984. Los fósiles están contenidos en
pelitas negras y tienen una preservación muy similar a
la de la Lutita Burgess de Canadá y, al igual que en ésta,
la fauna está dominada por trilobites. Los fósiles de
Sirius Passet, sin embargo, son de la base de la Serie 2, es
decir, tienen casi la misma edad que los de Chengjiang
(Peel e Ineson, 2011). 

Pero la diversificación faunística cámbrica no sola-
mente quedó registrada en estos yacimientos excepcio-
nales sino también en las extensas plataformas carboná-
ticas de aguas cálidas de Siberia y en las facies mixtas
carbonáticas/clásticas de Báltica, Laurentia y Australia.
La gran variedad de fósiles descubiertos en estas regio-
nes confirma que los ecosistemas microbianos y las
monótonas comunidades ediacarianas compuestas casi
exclusivamente por filtradores fijos fueron reemplaza-
dos desde el inicio del Cámbrico por asociaciones bentó-
nicas mucho más diversas (Fig. 4.24). 

Ya en los albores del Cámbrico, en la base del Terra-
noviano (o ‘Nemakit-Daldyniano’ de la escala siberiana)
se asiste a un episodio generalizado de mineralización
de los animales reflejado en la rápida diversificación de
las faunas con diminutos esqueletos aragoníticos y calcí-
ticos (SSF) antes mencionadas (Fig. 4.7). Hay que recordar
que en el Ediacariano los metazoos con esqueleto mine-
ralizado eran todavía muy escasos (Cloudina, Namapoi-
kia). En el Cámbrico se diversificaron organismos epi-
faunales con esqueleto calcificado de mayor tamaño, ya
sea fijos al sustrato o móviles, los que construyeron los
primeros complejos arrecifales. Entre las formas sésiles
había esponjas (incluyendo los arqueociátidos), braquió-
podos, equinodermos y diversos moluscos mientras que
las móviles estaban representadas por una gran varie-
dad de artrópodos, lobópodos y anélidos (Fig. 4.22).
También se diversificaron rápidamente los organismos
de hábitos infaunales, tanto móviles como sésiles, lo que
marca la transición de sustratos cubiertos de tapices
microbianos (matgrounds) a sustratos bioturbados por la
acción de los cavadores, fenómeno que se identifica
como la ‘revolución agronómica’ (ver § 3.12). En la base
del Cámbrico hacen su aparición icnogéneros como Rhi-
zocorallium y Chondrites que van a perdurar durante todo
el Fanerozoico. Del punto de vista de los hábitos ali-
mentarios, ya había filtradores, detritívoros, carnívoros,
raspadores y carroñeros. Sin dudas, en el Cámbrico la
ocupación del ecoespacio o espacio adaptativo fue mucho
mayor que en épocas previas (Zhuravlev y Riding,
2001). 

Figura 4.26. Preservación excepcional de la fauna de Chengjiang. A la izquier-
da el artrópodo trilobitomorfo ciego Naraoia, una de las formas emblemáticas
de este yacimiento. A la derecha dos lobópodos; arriba: Hallucigenia con su
hilera dorsal de escleritos con espinas; abajo: Microdictyon, caracterizado por
poseer nueve pares de escleritos redondos en el dorso y diez pares de apén-
dices. 



En Argentina, el primer resto con una preservación
excepcional ‘tipo Burgess’ es Apankura, un artrópodo
encontrado cerca de Tilcara, en la quebrada de Humahua-
ca, en las lutitas negras de la Formación Santa Rosita
del Cámbrico más superior (Furongiano). En el único
ejemplar hallado se preservaron las patas, las antenas y
las mandíbulas, entre otras estructuras (Fig. 4.27). Se
trata de un artrópodo primitivo que estaría en la base de
la evolución de otros grupos actualmente muy diversos,
como los crustáceos, los miriápodos y los hexápodos
(Vaccari et al., 2004). Un hecho sorprendente es que las
trazas producidos por este tipo de artrópodos ya habían
sido identificadas en capas de ambiente eólico del Cam-
bro/Ordovícico de Canadá lo que indica que, mientras la
vida se diversificaba en los mares, ya se había ini-
ciado la colonización del medio terrestre. También
las aguas dulces estaban siendo pobladas, como lo
revela la presencia de excavaciones de metazoos
en forma de tubos verticales o en U hallados en
areniscas fluviales del Cámbrico Inferior de Cali-
fornia (Kennedy y Droser, 2011).

Una conclusión importante es que a princi-
pios del Cámbrico la mayoría de los grupos de
metazoos ya estaban diferenciados. En consecuen-
cia, puede inferirse que todos los planes corpora-
les básicos (menos uno, el de los briozoos, que
apareció en el Ordovícico) se originaron en el
intervalo de 20-25 Ma que media entre el Ediaca-

riano y la fauna de Chengjiang. Este fenómeno, que ocu-
rrió una sola vez en la historia de la vida, se conoce como
la explosión cámbrica, un verdadero big-bang evolutivo.
En tiempos posteriores sólo se originaron unas pocas
clases de animales y diversos órdenes, pero ningún phy-
lum nuevo y esto platea uno de los grandes interrogan-
tes de la paleobiología moderna: ¿Cómo se explica que
no hayan aparecido nuevos planes corporales en el resto
del Fanerozoico? 

La hipótesis ambiental da mayor peso a los cam-
bios en determinados factores físicos del medio, entre
los cuales los más decisivos serían la mayor oxigenación
de la atmósfera y océanos, las fluctuaciones en el ciclo
del carbono (marcada excursión negativa del dC13 cerca
del límite Ediacariano/Cámbrico) y el calentamiento
que se produjo después del último pulso glacial del
Proterozoico (glaciación Marinoana). El incremento de
O2  se debería al efecto ultra-invernadero posglacial lo
que produjo un catastrófico incremento de la meteoriza-
ción que no sólo consume CO2 sino que produce el rápi-
do enterramiento de la materia orgánica inhibiendo su
oxidación. Otra causa de la meteorización, según Maru-
yama et al. (2013) fue el descenso del nivel del mar cau-
sado por la hidratación generalizada de la litósfera que
subduce (esto asumiendo, como se vio en el capítulo 2,
que la subducción de tipo moderno arrancó a fines del
Proterozoico). En ambos casos el resultado habría sido
un masivo aporte de nutrientes al océano (P, K, Fe) lo
que habría incrementado el fitoplancton productor de
oxígeno fotosintético. El aumento de oxígeno, además,
habría determinado la formación de la capa ozono que
protege a los seres vivos de la radiación UV. El problema
de estas hipótesis es que la glaciación Marinoana ter-
minó cerca de 100 Ma antes de la explosión cámbrica y
que ya en el Ediacariano había suficiente oxígeno para
sostener organismos de gran talla, por lo que este factor
puede considerarse una condición necesaria pero no
suficiente para la brusca expansión de la vida. 

Otros autores como Campbell y Allen (2008) enfati-
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Figura 4.27. Especímen de Apankura machu, de 38 mm de longitud, en
el que se observan claramente la cabeza, los segmentos torácicos con
los apéndices locomotores y la región abdominal (de Vaccari et al.,
2004).

Figura 4.28. Relaciones entre el aumento de la tasa de meteorización y el incre-
mento del oxígeno atmosférico. 
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zaron el papel de los grandes orógenos, en
particular de las llamadas ‘supermontañas
transgondwánicas’ de 8000 km de longitud y
1500 km anchura formadas durante la amal-
gama de Gondwana entre fines del Protero-
zoico y comienzos del Paleozoico (ver capítu-
lo 3). Estos autores se basan en que las tasas
más altas de erosión global ocurren durante
las colisiones de grandes continentes. Las
montañas emergidas son erosionadas con
rapidez produciendo un gran influjo de
nutrientes en los océanos lo que produce un
aumento de algas y cianobacterias producto-
ras de O2 por fotosíntesis. 

Respecto de estos y otros disparadores
físicos y/o ambientales hay que destacar que
ninguno de ellos por si mismo puede ser el
causante de la explosión cámbrica dado que
incrementos de temperatura, cambios en la
geoquímica del agua oceánica, aportes de
nutrientes por meteorización masiva (ya sea
producto de ruptura o de colisión de grandes
continentes) se han repetido a lo largo de la
historia de la Tierra antes y después del Cámbrico.
Además, se trata de eventos de larga duración cuya
correlación con la explosión cámbrica es difícil de
demostrar (ver Fig. 4.28). A lo sumo pueden haber brin-
dando condiciones ambientales favorables para que
actuaran factores biológicos como los que vamos a ver a
continuación.   

La hipótesis ecológica postula que en la transición
Proterozoico/Cámbrico había un vasto ecoespacio dis-
ponible para ser ocupado por los metazoos dado que los
únicos habitantes de los mares eran las bacterias, las
algas multicelulares y la extraña biota de Ediacara. Esta
última, además, experimentó una extinción masiva a
fines del Ediacariano por lo que los fondos marinos
ofrecían oportunidades para sustentar las más variadas
formas de vida. En definitiva, no había competencia con
otros seres para ocupar un determinado nicho ecológico.
Esta situación no volvió a repetirse en la historia de la
vida pues los ecosistemas nunca más volvieron a que-
dar totalmente despoblados, ni siquiera después de las
extinciones más severas como la de fines del Pémico. 

Un factor fundamental que impulsó la ocupación de
nuevos hábitats habría sido el surgimiento de los preda-
dores carnívoros, los que se alimentaban de la fauna del
fondo marino. Algunos fueron de gran talla, como Ano-
malocaris. La predación favoreció selectivamente la
mayor movilidad como forma de escape y, con ello, el
desarrollo de una visión más perfeccionada. También
favoreció por selección natural el incremento de la talla
y el desarrollo de mecanismos defensivos tales como los

esqueletos mineralizados. En este marco, el desarrollo
del hábito infaunal no sólo fue una estrategia de protec-
ción sino que además permitió el aprovechamiento de
recursos alimentarios hasta ahora no utilizados. Esto
dio lugar a una verdadera ‘carrera armamentista’ bioló-
gica (mayor predación gmejor defensa gmejores técni-
cas de predación, y así sucesivamente) la que, en defini-
tiva, generó mecanismos de coevolucion. Por otra parte,
puede haber impulsado el hábito planctónico y el desa-
rrollo de una etapa larvaria pelágica en las formas bentó-
nicas. Las larvas habrían marcado el inicio del zooplanc-
ton, el que por su tamaño es el alimento de los inverte-
brados filtradores grandes como los cnidarios, briozoos
y braquiópodos. Las complejas interacciones entre todos
estos factores (feedback) se representan esquemáticamen-
te en la Fig. 4.29.

La hipótesis genómica es radicalmente distinta pues
tiene una base enteramente ‘biológica’ y no ‘ambiental’,
aunque no es incompatible con las anteriores dado que
los factores ecológico/ambientales y biológicos pueden
haber operado en forma conjunta. La hipótesis genómi-
ca sostiene que los organismos fueron desarrollando, a
través de la evolución, sistemas de control del desarro-
llo embrionario, una adquisición que apareció recién
con la multicelularidad. Actualmente, se sabe que los
llamados genes homeóticos producen proteínas que
determinan no sólo la función que van a cumplir las
nuevas células que se están formando sino también la
posición que van a ocupar en el cuerpo. Los genes hox,
por ejemplo, controlan la posición de las estructuras a lo

Figura 4.29. Hipótesis ecológica de la explosión evolutiva cámbrica. Las flechas
rojas indican posibles interacciones (retroalimerntación positiva o feedback) y las
flechas verdes señalan algunas consecuencias de las mismas.



largo del eje anteroposterior del organismo. Una altera-
ción (o mutación) de estos genes puede inducir, por
ejemplo, el desarrollo de una pata en el lugar donde
debía formarse una antena. Se infiere que, al principio,
cuando el sistema homeótico era todavía incipiente,
podían ocurrir alteraciones drásticas del plan corporal,
pero una vez que los patrones de desarrollo terminaron
de estructurarse, es decir se volvieron más inflexibles, el
rango de innovaciones posibles quedó muy acotado. De
este modo, una vez que en a comienzo del Cámbrico se
establecieron los planes corporales típicos de cada phy-
lum (esponjas, moluscos, equinodermos, artrópodos,
etc.) los caminos de la evolución quedaron definitiva-
mente marcados y las innovaciones evolutivas posterio-
res se limitaron a la ‘invención’ de nuevas funciones
para órganos o estructuras ya existentes, como la tras-
formación de los miembros anteriores de los tetrápodos
en alas. Las principales novedades evolutivas estuvie-
ron ligadas a adaptaciones clave que sirvieron para
invadir nuevos nichos ecológicos, como la transforma-
ción de la vejiga natatoria de los peces (un órgano de flo-
tación) en un pulmón para tomar oxígeno del aire, o la
transformación de las aletas natatorias pares en miem-
bros locomotores. En todos los casos, esta ‘reinvención’
de la función de ciertos órganos tuvo una extraordinaria
trascendencia evolutiva pues permitió la colonización
de ambientes deshabitados o, en otros casos, el regreso
al ambiente acuático de animales cuyos antecesores
remotos fueron formas marinas. 

En la biología moderna los relojes moleculares se
están utilizando cada vez más para fechar los momentos
de divergencia entre grupos de organismos emparenta-
dos (clados), sean estos animales, bacterias o plantas, y
permiten verificar el grado de correspondencia que hay
entre este dato biológico obtenido en formas vivientes

y las evidencias paleontológicas. El método consiste en
detectar las pequeñas mutaciones que ocurrieron en las
secuencias de proteínas de los ácidos nucleicos, como el
ARN. Dado que son selectivamente neutras, la selección
natural no las elimina y se fijan en el genoma. La teoría
del reloj molecular sostiene que estas mutaciones (o sus-
tituciones) ocurren, en promedio, a una tasa constante,
por lo que la magnitud de las diferencias entre los ácidos
nucleicos de dos taxones es función del tiempo transcu-
rrido desde el momento en que se produjo la divergen-
cia evolutiva. 

Los primeros datos sugerían que la separación ini-
cial de los grandes grupos de animales ocurrió hace alre-
dedor de 1000 Ma, pero estimaciones más recientes indi-
can que los planes corporales básicos se diferenciaron en
el Ediacariano, entre los 600 Ma y los 535 Ma (Peterson
et al., 2005) (Fig. 4.30). Primero se produjo la separa-
ción de los poríferos (parazoos) de los restantes grupos
(metazoos). Luego, hacia los 579 Ma, inmediatamente
después de la glaciación Gaskiers, se separó el linaje de
los organismos con simetría bilateral (Bilateria). Los cor-
dados y los vertebrados se habrían separado en la base
del Cámbrico, a los 535 Ma. Así, tanto las evidencias
moleculares de los organismos vivientes como el regis-
tro paleontológico señalan que los distintos phyla se ori-
ginaron en el lapso Neoproterozoico-Cámbrico basal,
confirmando la explosión evolutiva cámbrica. Recorde-
mos que los embriones de metazoos y los pequeños
organismos de Doushantuo tienen 575-550 Ma, y que en
ese momento ya hay registro de trazas fósiles dejadas
por organismos bilaterales relativamente complejos. 

A modo de síntesis se puede decir que las princi-
pales innovaciones evolutivas producidas durante la
explosión cámbrica (tomando como referencia la fauna
de Ediacara) fueron el desarrollo de esqueletos minera-
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Figura 4.30. Filogenia y edad de la
divergencia de los grandes gru-
pos de animales (indicada por los
rectángulos rojos). Los números
corresponden a millones de años.
Las edades fueron calculadas a
partir de secuencias de ADN de
los grupos vivientes. En amarillo
las clases y en azul los órdenes
que aparecen en cada intervalo de
tiempo (modificado de Peterson
et al., 2004).  
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lizados, la aparición de los predadores, la invasión del
dominio pelágico y la adquisición de hábitos infaunales.
La aparición de un esqueleto rígido fue una innovación
evolutiva clave pues, además de servir de defensa fren-
te a los predadores, constituyó el sostén de los órganos
y brindó puntos de apoyo al sistema muscular permi-
tiendo un rápido incremento del tamaño corporal. Otra
forma de protección del ataque de los predadores fue el
hábito de vida infaunal. Los fondos del Cámbrico infe-
rior fueron fuertemente bioturbados por organismos
cavadores (radiación de los biletria), lo que ventiló los
sedimentos y cambio los gradientes redox.

En un balance final sobre las causas de la explosión
cámbrica, las hipótesis de mayor poder explicativo son
las de base biológica, probablemente una síntesis entre
la hipótesis genómica y la ecológica. Entre los factores
físicos el oxígeno debe haber jugado un papel importan-
te haciendo habitables ambientes anóxicos como los fon-
dos marinos y también proporcionando suficiente com-
bustible para el incremento de tamaño. Esto implicó  la
aparición de diferentes estrategias para su captación del
medio (branquias, sistema circulatorio, etc.). El mejora-
miento climático posglacial no sólo no ofrece una expli-
cacion del aumento de disparidad sino que ni siquiera
hay sincronismo pues fue 70-100 Ma anterior a la explo-
sión cámbrica. En todo caso el desenglazamiento brindó
un ambientre más favorabler para la vida dado que la
diversificación fue más marcada en las plataformas
calcáreas tropicales. Las fuertes fluctuaciones del ciclo
del carbono, por otra parte, indicarían disrupciones
ambientales y serían el resultado de la actividad de la
biota y no la causa. Esto también es válido para algunas

hipótesis biológicas como la revolucion del sus-
trato y la presión predador-presa, que pueden
hacer caer en la trampa del ‘huevo y la gallina’ al
considerar a las ‘consecuencias’ como ‘causas’
(Zhang et al., 2014). La pregunta final, para com-
plicar un poco más el tema es ¿por qué la explo-
sión cámbrica ocurrió justamente en ese momen-
to?. La respuesta no es para nada sencilla, pero
la que aparece como más lógica es que fue en ese
lapso de tiempo y no en otro cuando se combi-
naron de manera aleatoria una serie de factores
ambientales y biológicos propicios. O sea que
puede entenderse como el resultado fortuito de
la sumatoria de un cúmlo de procesos estocásti-
cos (Fig. 4.31). Hay que tener en cuenta que en la
naturaleza hay fenómenos que suman sus efec-
tos cuando entran en fase produciendo un resul-
tado cualitativamente distinto a la mera suma de
cada fenómeno tomado por separado. Esto es
muy claro en climatología pero de algún modo
es aplicable a todas las ciencias naturales. 

4.7  LA RADIACIÓN BIÓTICA ORDOVÍCICA

Así como la explosión cámbrica condujo a un incre-
mento de la disparidad (aparición de nuevos planes cor-
porales) la subsiguiente tendencia de la evolución fue al
aumento de la diversidad, o sea la multiplicación de
géneros, familias y superfamilias, raramente de clases y
órdenes, ningún filum. Durante el Ordovícico el núme-
ro de familias se triplicó en pocos millones de años y el
de las especies se cuadruplicó. Este incremento expo-
nencial de la biodiversidad se conoce como la Radiación
Ordovícica (Fig. 4.2) y constituye el punto de partida de
la llamada ‘Fauna Evolutiva Paleozoica’. En la biblio-
grafía a menudo aparece mencionada como GOBE, acró-
nimo del inglés Great Ordovician Biodiversification Event.
No se trata de un evento independiente de la explosión
cámbrica sino de su continuación en el tiempo. En el
Ordovícico se diversificaron los organismos epifauna-
les fijos y filtradores, como los briozoos, los braquiópo-
dos articulados, los bivalvos y los equinodermos (Fig.
4.33). También lo hicieron los organismos epifaunales
móviles herbívoros y carnívoros como los gastrópodos.
Una completa reseña de las variaciones de la diversidad
de los distintos grupos de organismos durante esta
radiación fue editada por Webby et al. (2004). 

Aun cuando a fines del Cámbrico se extinguieron
algunos órdenes de trilobites, en el Ordovícico siguieron
siendo importantes tanto en el número de individuos
como en la variedad de tipos morfológicos, especialmen-
te dentro del heterogéneo grupo de los pticopáridos. Los
trilobites ocuparon los roles de epifaunales carnívoros e

Figura 4.31. Hipótesis integrada de los factores que habrían promovido la
explosion cámbrica GR: Genes reguladores
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Figura 4.32. Algunos fósiles típicos del Cámbrico Tardío y Ordovícico. 1. Timofeevia phosphoritica (acritarco del Cámbrico Superior de España); 2.
Lagenochitina obeligis (quitinozoo de la Formación Barrios, Ordovícico Medio de España); 3. Archaeoscyphia pulchra (esponja del Ordovícico Medio
de la Formación San Juan, Argentina); 4. Kvania primigenia (braquiópodo del Cámbrico Superior, Formación Lampazar, NO Argentina); 5. Monort-
his sp. (braquiópodo del Ordovícico Inferior, Formación Quebrada Grande, Cordón de Lila, N de Chile); 6. Tissintia simplex (braquiópodo de la
Formación Contaya, Darriwiliano, Perú); 7. Ffynnonia famatinensis (braquiópodo del Ordovícico Inferior de la Sierra de Famatina, NO Argenti-
na); 8. Productorthis cienagaensis (braquiópodo del Darriwiliano de la Precordillera Argentina); 9. Leptella alata (braquiópodo de la Formación San
Juan, Ordovícico Medio, Precordillera de Argentina); 10. Bicuspina deflecta (braquiópodo de la Formación Las Plantas, Sandbiano, Precordillera
de Argentina); 11. Inversilla (Reinversella) arancibiai (braquiópodo de la Formación San Juan, Darriwiliano, Precordillera Argentina); 12. Merlinia
megacantha (trilobite del Ordovícico Medio, Dapingiano, Sierra de Famatina); 13. Heterorthis alternata (braquiópodo del Ordovícico Superior de
Marruecos); 14. Incaia deormacheai (trilobite del Ordovícico Medio de la Precordillera de Argentina); 15. Parabolina (Neoparabolina) frequens (tri-
lobite del Furongiano del NO de Argentina y Bolivia); 16. Neseuretus tristani (trilobite del Ordovícico Medio de Ibero-Armórica); 17. Jujuyaspis
keideli (trilobite del Ordovícico Inferior, Tremadociano, del NO de Argentina y Bolivia); 18. Malayaspira sp. (gastrópodo del Ordovícico Medio de
la Precordillera de San Juan); 19. Sohniella espinosa (ostrácodo del Ordovícico Medio de la Precordillera Argentina); 20. Elementos del conodon-
te Oepikodus evae (Ordovícico Inferior, Floiano); 21. Parisograptus caduceos (graptolito del Ordovícico Medio de la Precordillera Argentina). 22.
Undulograptus austrodentatus (graptolito del Ordovícico Medio de la Precordillera Argentina). 23. Didymograptellus bifidus (graptolito del Ordoví-
cico Inferior del NO de Argentina); 24. Catamarcaia chaschuilensis (bivalvo del Ordovícico Medio de la Sierra de Famatina). 
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infaunales detritívoros y algunos incluso adoptaron la
vida pelágica. Otros, como los nautiloideos, desempeña-
ron el rol de predadores pelágicos, mientras que los
conodontes y los graptolitos adoptaron el hábito
planctónico. Estos últimos, que eran formas coloniales,
probablemente tuvieron la capacidad de controlar la pro-
fundidad a la cual vivían, ya sea en forma activa o pasi-
va (Cooper et al., 2012). Finalmente, los corales y los
estromatoporoideos reemplazaron a los arqueociátidos
en el rol de constructores de arrecifes, aun cuando
durante la primera parte del Ordovícico los principales
formadores de biohermos fueron las esponjas y los cal-
cimicrobios. 

Como consecuencia de esta diversificación, las comu-
nidades ordovícicas fueron más complejas que las del
Cámbrico y la cantidad de nichos ecológicos ocupados
fue mayor. En la Figura 4.33 se muestra la reconstrucción
de una típica comunidad marina de aguas cálidas (el
ejemplo corresponde a la plataforma carbonática de la
Precordillera argentina) y de comunidades distintivas
de los ambientes clásticos y volcanoclásticos de aguas

frías y templadas. Nótese que estas últimas eran nota-
blemente menos diversas y estaban dominadas por tri-
lobites, por lo que eran más similares a las comunidades
cámbricas que a las comunidades ordovícicas de aguas
cálidas (Sánchez y Waisfeld, 1995; Waisfeld et al., 2003). 

La diversificación de los organismos con esqueleto
se percibe también en los estudios tafonómicos: en el
transcurso del Ordovícico se verifica un claro aumento
del espesor, extensión lateral y complejidad interna de
las concentraciones de esqueletos fósiles (comúnmente
llamadas coquinas). Del punto de vista de su composi-
ción, las concentraciones pasaron de ser dominadas por
trilobites en el Cámbrico a ser dominadas por braquió-
podos en el Ordovícico. Otra tendencia bien definida a
través del Ordovícico es al aumento en la intensidad y
profundidad de la bioturbación, lo que revela una diver-
sificación creciente de los organismos infaunales con el
fin de ocupar una porción del ecoespacio aún poco explo-
tada (Droser y Bottjer, 1989; Sheehan, 2001).

A partir del Neoproterozoico, pero especialmente a
partir del Cámbrico, hay una rápida expansión del fito-
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Figura 4.33. Principales provincias de braquiópodos durante el Ordovícico Medio. Los diagramas muestran reconstrucciones de comunidades
típicas de la Precordillera argentina (P), cuenca de Famatina (F) y Cordillera Oriental del NO de Argentina y Bolivia (CO) (de Sánchez et al.,
2003).  



plancton, esencialmente de las acritarcas, nombre infor-
mal que incluye microorganismos de pared orgánica de
afinidades desconocidas, probablemente emparentados
con los actuales dinoflagelados (Fig. 4.32). El fitoplanc-
ton constituye la base de la cadena trófica de los océa-
nos, de allí su enorme importancia para el desarrollo de
otros grupos de organismos que se alimentan de ellos.
El Ordovícico se caracterizó por un clima cálido, niveles
del mar altos e intensa actividad orogénica y volcánica,
lo que produjo un alto influjo de nutrientes hacia los
océanos. La combinación de estos factores fue favorable
para la proliferación del  fitoplancton, que alcanzó su clí-
max en el Ordovícico Medio (Darriwiliano) con casi 500
especies. Esto habría producido importantes cambios
en la cadena trófica al posibilitar el desarrollo del zoo-
plancton, representado por los quitinozoos (posibles hue-
vos de un organismo planctónico desconocido, el ‘animal
quitinozoo’), los graptolitos planctónicos y los artrópo-
dos filocáridos. La proliferación del fitoplancton tam-
bién permitió la aparición de la etapa larvaria en algu-
nos animales bentónicos, en particular en los gastrópo-
dos y braquiópodos, pues les sirvió de alimento. 

Otra consecuencia importante de la abundancia de
fito y zooplancton fue la rápida diversificación de los
organismos suspensívoros (por ej. braquiópodos y brio-
zoos) que se alimentan de las partículas de materia orgá-
nica que se decantan en el fondo marino. Según algunos,
la expansión del fitoplancton actuó como disparador de
la radiación faunística ordovícica (Servais et al., 2008),
aunque es probable que no haya habido un único factor
clave sino una conjunción de diversos eventos físicos
y biológicos (evolutivos) que interaccionaron en cierto
momento produciendo la rápida diversificación de la
vida marina.

En el Ordovícico también se produjo la radiación
sobre tierra firme de las plantas terrestres o embriófitas.
Hasta no hace mucho, las evidencias más antiguas de
plantas terrestres eran del Silúrico Medio, pero luego se
encontraron restos de esporangios y criptosporas en el
Ordovícico Superior de Omán, en la Península Arábiga.
Cabe aclarar que el hallazgo de esta clase de esporas,
por sus características morfológicas, indica por si sola
la presencia de plantas terrestres, aun cuando no se
hayan preservado las hojas u otros restos macroscó-
picos. Recientemente, se descubrieron las criptospo-
ras más antiguas del mundo en estratos del Ordovícico
Medio  de la Sierra de Zapla, en el NO de Argentina
(Rubinstein et al., 2010). El origen de las plantas terres-
tres hay que rastrearlo en algún grupo de algas verdes
multicelulares que habitaron cuerpos de agua dulce al
comienzo del Paleozoico, pero su antecesor directo sería
algún grupo emparentado con las briófitas (musgos)
vivientes. 

La terrestralización de las plantas tuvo como conse-
cuencia la aceleración de los procesos de meteorización,
la estructuración de los suelos y el desarrollo de comu-
nidades microbianas. Además, la radiación de las plan-
tas afectó el ciclo del carbono y produjo un rápido incre-
mento del oxígeno en la atmósfera alterando el clima de
forma irreversible. Esto está reflejado en las caracterís-
ticas de los sistemas aluviales paleozoicos en los que hay
un claro incremento en la proporción de sedimentos
finos (fangolitas, limolitas) a partir del Ordovícico
Medio. Esto indica un paulatino reemplazo de ríos de
tipo entrelazado con abundante carga de lecho por ríos
de cauces más sinuosos. Se infiere que este cambio se
produjo por la fijación de los suelos por las raíces vege-
tales y el entrampamiento de los sedimentos finos. Sin
embargo, recién alrededor del límite Silúrico/Devónico
aparecen en el registro estratigráfico evidencias de ríos
típicamente meandriformes con clara acreción lateral.
El desarrollo de sistemas aluviales asociados con capas
de carbón estuvo directamente relacionado con la
diversificación de las plantas vasculares de porte arbó-
reo en el Carbonífero y Pérmico (Davies y Gibling, 2010).  

4.8  EL PROVINCIALISMO DE LOS TRILOBITES Y LOS
BRAQUIÓPODOS 

Uno de los mayores problemas para establecer
correlaciones intercontinentales en el Cámbrico es el
marcado provincialismo que experimentaron los trilobi-
tes desde sus inicios. Ya en el Cámbrico basal se pueden
reconocer dos dominios faunísticas bien definidos, el de
los olenéllidos y el de los redlíchidos, cuyos nombres
provienen de los dos subórdenes de trilobites que los
caracterizan (Fig. 4.34). El hecho de que a poco de comen-
zado el Cámbrico ambos grupos ya estaban diferencia-
dos permite inferir que el origen de los trilobites y su
radiación temprana ocurrieron antes, muy posiblemente
en el Proterozoico terminal. La separación de los domi-
nios de los olenéllidos y los redlíchidos se interpreta
como producto de un evento de vicarianza (ver § 1.12)
inducido posiblemente por la ruptura de Pannotia hacia
los 550-600 Ma (Fig. 4.16). Como consecuencia, el linaje
de los olenéllidos quedó restringido a Laurentia, Siberia
y Báltica, mientras que el de los redlíchidos quedó con-
finado a las plataformas de Australia, Antártida y China.
Unas pocas áreas, como el norte de África y el sur de
Europa, contienen faunas mixtas. El análisis filogenéti-
co de los trilobites permite deducir que la extensa área
habitada por el Dominio de los olenéllidos comenzó, a su
vez, a separarse, generándose nuevas barreras geográfi-
cas. Por un lado, se separaron Norteamérica y Groen-
landia originando la Provincia Pacífica. Por el otro lado,
Báltica, el norte de África (Marruecos), Avalonia, Armó-
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rica (España, Cerdeña, Montaña Negra) y Perúnica for-
man otra entidad distintiva por sus trilobites, la Provin-
cia Acadobáltica (Meert y Lieberman, 2004). Las faunas
Bálticas, sin embargo, muestran afinidades más estre-
chas con las del este y noroeste de Laurentia, por lo que
su separación debió ser algo posterior.

Los braquiópodos son muy escasos en el Cámbrico
y sólo alcanzaron una moderada diversificación hacia
fines de ese sistema, especialmente en áreas tropicales.
Durante el Ordovícico, tanto los trilobites como los
braquiópodos desarrollaron un endemismo marcado, al
igual que otros organismos bentónicos como las espon-
jas, briozoos y bivalvos. Incluso, formas planctónicas
como los graptolitos se segregaron en dos grandes
provincias faunísticas, la Pacífica, relegada a los mares
tropicales, y la Atlántica, a latitudes mayores de 30°. En
este caso es evidente que el factor primario que reguló
su distribución fue la temperatura de las aguas super-
ficiales. El provincialismo en las faunas bentónicas fue
más marcado y complejo debido a la gran fragmentación
continental. En los braquiópodos, por ejemplo, se pue-
den reconocer al menos cuatro entidades biogeográfi-
cas distintas (Fig. 4.33). Una de ellas es la Provincia
Báltica, caracterizada por ciertas familias que son casi
enteramente endémicas de esta región. Los trilobites que
la habitaron también fueron marcadamente endémicos,
especialmente los asáfidos, de allí el nombre de ‘provin-
cia de Asáfidos’ con que se la definió originalmente, aun
cuando incluye numerosos géneros distintivos pertene-
cientes a otras familias de trilobites. Otra provincia de
braquiópodos es la Céltica. Los géneros endémicos que
la caracterizan están presentes en las sucesiones volca-
niclásticas que se supone son vestigios de islas volcáni-
cas interiores al Océano Iapetus o cadenas insulares cer-

canas a sus márgenes, en latitudes intermedias y altas.
También están presentes en unidades clásticas y aún
carbonáticas (Neuman, 1984; Neuman y Harper, 1992).
La localidades típicas de la provincia Céltica son Gales
(parte de Avalonia) y la región central de Terranova
(también parte de Avalonia). Como veremos más ade-
lante, braquiópodos de este tipo están presentes en el
Sistema de Famatina y en la Precordillera de Cuyo, en el
oeste de Argentina (§ 4.16). Una tercera entidad paleobio-
geográfica es la Provincia Toquima-Table Head, cuyo
nombre proviene de las localidades de Laurentia donde
fue definida: Toquima en el Great Basin de Nevada y
Table Head en los Apalaches canadienses. Esta provin-
cia estuvo confinada a aguas cálidas e incluye las ricas
faunas que habitaron las plataformas carbonáticas que
bordearon Laurentia en el Ordovícico Inferior y Medio,
aunque elementos de esta provincia también están pre-
sentes en otros continentes de posición ecuatorial, como
Australia o Siberia, o en microplacas como el terreno
Precordillera. Laurentia se caracterizó, además, por nume-
rosos géneros de trilobites de la familia Bathyuridae (de
allí el nombre de Provincia de Batiúridos), los que estu-
vieron confinados a la región de aguas más someras de
las plataformas carbonáticas. 

La región peripolar de Gondwana está caracteriza-
da por asociaciones de braquiópodos de baja diversi-
dad, ricas en linguliformes (inarticulados) y con relati-
vamente pocos taxones endémicos de ‘articulados’,
como por ejemplo Nereidella y Poramborthis en Armórica
y Perúnica e Incorthis en Marruecos, Bolivia y Argentina.
Recién en el Ordovícico Medio se definió claramente la
Provincia Mediterránea (también llamada Bohémica)
que abarca Ibero-Armórica, Cerdeña, Perúnica, norte
de África, Bolivia y noroeste de Argentina, Bolivia y
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Figura 4.34. Trilobites representativos de las regiones paleobiogeográficas del Cámbrico Temprano. A. Eoredlichia (Dominio de Redlíchidos),
B. Olenellus (Provincia Pacífica) y C. Paradoxides (Provincia Acadobáltica). 
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sur de Perú. Sus localidades más típicas son la cuenca
de Praga de la República Checa y los montes Anti-Atlas
de Marruecos (Fig. 4.33). Los braquiópodos mediterrá-
neos son referidos también a la Fauna de Drabovia-Aegi-
romena, nombre que alude a dos de los géneros más dis-
tintivos de esta provincia (Havlíček y Branisa, 1980;
Havlíček, 1986). En las facies clásticas litorales, los trilo-
bites y los braquiópodos fueron poco diversos. Estas
asociaciones suelen referirse a la Fauna de Neseuretus, en
alusión a uno de los géneros que caracterizó el sector de
aguas frías de Gondwana (Fig. 4.33). En el transcurso del
Ordovícico, el número de trilobites endémicos de la
región Mediterránea (denominada también Provincia
de Selenopeltis) se incrementó notablemente, en especial
de los caliménidos y dalmanítidos, que fueron los gru-
pos más distintivos. 

En el Ordovícico Tardío el endemismo de las fau-
nas bentónicas decreció paulatinamente. En el Sandbia-
no-Katiano se desarrolló a escala global una comunidad
especial de braquiópodos de aguas profundas conocida
como Fauna de Foliomena. Pero a fines del Ordovícico,
en el Hirnantiano, floreció una fauna de braquiópodos
muy peculiar, la Fauna de Hirnantia (el nombre alude
al género más característico), que alcanzó su clímax duran-
te la glaciación de fines del Ordovícico (Fig. 4.38). Esta
fauna habitó aguas frías a templadas, bien oxigenadas,
en una amplia gama de sustratos (fangosos, arenosos o
carbonáticos). Su diversidad, sin embargo, decreció nota-
blemente en las zonas peripolares, como por ejemplo en
Marruecos, en el norte de África. En las regiones próxi-
mas al ecuador, como Laurentia y Báltica, por el contrario,
proliferaron comunidades de braquiópodos mucho más
diversas, las que son referidas a la Provincia Edgewood.  

En general, las facies clásticas portadoras de la fauna
de Hirnantia son sucedidas por pelitas negras de la bio-
zona de Glyptograptus persculptus, la última del sistema
Ordovícico. Esto llevó a especular, como se discute más
adelante, que una de las razones de la extinción del
Ordovícico terminal fue la creciente anoxia de las aguas
de las plataformas debida al rápido ascenso del nivel del
mar por efecto del deshielo. 

4.9  TERRANOVA, BÁLTICA Y LA HISTORIA DEL
OCÉANO IAPETUS

Las secciones estratigráficas del Cámbrico y Ordoví-
cico de Inglaterra y sur de Escocia yacen en discordancia
angular debajo del Old Red Sandstone (Viejas Areniscas
Rojas) de edad Devónica (Fig. 5.14). Esa discordancia
es producto de la orogenia Caledónica. En Europa, esta
orogenia afectó, además de Gran Bretaña, el sector norte
de la península Escandinava, donde recibe el nombre de
orogenia Escándica. Sus efectos son también patentes

en el NE del actual continente Norteamericano, espe-
cialmente en la península de Terranova y, hacia el sur,
en Nueva Brunswick y Nueva Inglaterra hasta Cape
Cod. Dado que estas áreas están situadas a lo largo de
los Apalaches, este cinturón de deformación se conoce
como ‘Orógeno Caledónico-Apalachiano’ (Fig. 4.35). 

El geólogo canadiense Tuzo Wilson, de la Universi-
dad de Toronto, fue el primero en advertir que en la
región de Avalon, situada en el sector oriental de Terra-
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Figura 4.35. Distribución geográfica del orógeno Caledónico-Apala-
chiano (en negro). La línea azul señala la probable zona de sutura del
cierre del Océano Iapetus. La línea roja corresponde a la zona de aper-
tura del Océano Atlántico en el Mesozoico. Nótese que en Terranova
una parte de Avalonia quedó soldada a América del Norte mientras
el sector norte de las Islas Británicas es un remanente de Laurentia
(modificado de Neuman y Max, 1989).
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nova (Newfoundland), las rocas cámbricas tie-
nen afinidades faunísticas y litofaciales con
Gondwana y no con la adyacente plataforma
carbonática norteamericana, como indicaría
la lógica. Otro hecho que llamó su atención
fue que entre esta plataforma y la región de
Avalon hay un cinturón de ofiolitas coronado
por turbiditas, chert y rocas volcaniclásticas
con fósiles marinos correspondientes a arcos
volcánicos desarrollados sobre corteza oceáni-
ca (es la Zona de Dunnage). Además, en esta
zona central de Terranova hay potentes mélan-
ges tectónicas o complejos olistostrómicos con
bloques de más de 1 km de longitud que
representarían antiguos complejos de subduc-
ción. Este conjunto de evidencias llevó a Tuzo
Wilson a publicar en 1966 un trabajo en la
revista Nature denominado Did the Atlantic
close and then re-open? (El Atlántico ¿se cerró
y luego se reabrió?). El postulado básico de
ese trabajo es que entre el margen de Lauren-
tia y el terreno Avalon hubo una cuenca oceá-
nica que se cerró en el Paleozoico. El océano
desaparecido se denominó, al principio,
‘Océano Proto-Atlántico’ pero luego se adoptó
la denominación de Océano Iapetus dado que
este océano paleozoico no tuvo relación con
la historia del Atlántico actual. En definitiva,
la zona de Dunnage representaría la sutura
entre los dos continentes que colisionaron:
Avalonia (parte de Europa) y Laurentia. La
zona de ruptura que abrió el Atlántico norte en el Jurá-
sico (línea roja de la Fig. 4.35) no coincidió exactamente
con el recorrido de la sutura paleozoica (línea azul),
razón por la cual el bloque ‘europeo’ Avalonia pasó a for-
mar parte del continente norteamericano. Haber com-
prendido que los océanos pueden cerrarse consumiéndo-
se en las zonas de subducción y luego abrirse nueva-
mente por una ruptura continental es uno de los concep-
tos más profundos y explicativos de las ciencias geológi-
cas. Este fenómeno recibió el nombre de ciclo de Wilson
en homenaje a quien propuso la hipótesis.    

Las Islas Británicas también son un collage de terre-
nos. Hacia el sur, Gales y regiones vecinas comparten
con la región de Avalon de Terranova los mismos trilo-
bites cámbricos de tipo Europeo y por ello se las con-
sidera parte del continente de Avalonia. Estas faunas
indican, además, que durante el Cámbrico – y al menos
hasta comienzos del Ordovícico – Avalonia fue parte
del norte de Gondwana, si bien es difícil establecer el
sitio exacto de su procedencia. En cambio, en el norte de
Irlanda y noroeste de Escocia hay lutitas calcáreas y
calizas de aguas cálidas con faunas de trilobites olené-

llidos de la Provincia Pacífica sucedidas por faunas
ordovícicas también de tipo lauréntico. Estas notables
diferencias en los fósiles y las facies llevaron a plantear
la existencia de una sutura que divide a las Islas Británi-
cas en dos terrenos: el del norte fue originalmente parte
de la plataforma carbonática de Laurentia y el del sur
fue parte de la Europa peri-Gondwánica. A la inversa de
lo que ocurrió en Terranova, este sector de Avalonia
quedó del lado europeo al abrirse el Atlántico Norte
(Fig. 4.35).  

Las reconstrucciones paleogeográficas muestran
Avalonia separándose gradualmente de Gondwana a
partir del Ordovícico Temprano (Floiano) y el Mar Rheico
abriéndose progresivamente entre ambos continentes
(Fig. 4.36). Esta separación se infiere por la aparición en
Avalonia de un conjunto de trilobites endémicos dife-
rentes de los que habitaron en esa época las platafor-
mas del noroeste de Gondwana (Fortey y Cocks, 2003).
A partir del Darriwiliano tardío y durante el Sandbiano
las faunas de Avalonia se hacen cada vez más similares
a las de Báltica y Laurentia. Además, la sucesión de facies
(Fig. 4.37) muestra un pasaje de areniscas glauconíticas
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Figura 4.36. Cierre del Mar de Tornquist (arriba) y colisión de Avalonia con Bálti-
ca (abajo). En gris: áreas cubiertas por cenizas volcánicas (bentonitas K) en Lau-
rentia, Báltica y Avalonia (simplificado de Torsvik y Rehnström, 2003).
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a carbonatos de aguas templadas y finalmente a calizas
de aguas cálidas, lo que refleja el movimiento de Báltica
hacia el Ecuador. Finalmente, los datos paleomagnéticos
(Fig. 1.60) también coinciden en indicar un movimiento
gradual de este continente hacia latitudes más bajas
culminando con su colisión con Báltica. La línea de sutu-
ra que marca el cierre del Mar de Tornquist es parte de
la Zona de Sutura Trans-Europea (TESZ es el acrónimo
inglés), una extensa zona de cizalla cortical que fue reac-
tivada durante las orogenias Hercínica y Alpina. Como se
verá en el capítulo siguiente, el conjunto Báltica/ Avalo-
nia terminó colisionando con Laurentia durante el Silúri-
co, determinando el cierre definitivo del Iapetus. 

Durante este desplazamiento, el margen ‘norte’ de
Avalonia fue un margen activo, lo que está evidenciado
por las potentes asociaciones volcaniclásticas prove-
nientes del arco magmático. Este volcanismo produjo
durante el Ordovícico Medio depósitos de bentonitas
potásicas (bentonitas K) de hasta 2 m de espesor que se
extendieron sobre el oeste de Báltica y norte de Inglate-
rra, otra evidencia clave de la proximidad geográfica de
ambos continentes. Finalmente, a fines del Ordovícico y
sobre todo durante el Silúrico se produjo el cierre defi-
nitivo del Océano Ipaetus y la colisión con Laurentia,
como veremos en el próximo capítulo. 

Báltica permaneció como un continente-isla hasta
su colisión con Avalonia (Fig. 4.36). Entre el Cámbrico y
el Ordovícico rotó más de 120° y derivó hacia el norte
desde latitudes altas a intermedias, ubicándose cerca del
Ecuador en el Silúrico (Cocks y Torsvik, 2005). El norte
de la placa Báltica fue un margen convergente durante el
Cambro-Ordovícico. Como consecuencia de su colisión
con Laurentia en el Silúrico se formó una cadena
montañosa con extensos corrimientos, los caledónides
escandinavos (Fig. 4.35). Allí se han hallado trilobites y
braquiópodos distintos de los de la plataforma Báltica y,
a su vez, muy semejantes a los de Laurentia, lo que ha
llevado a suponer que estas faunas habitaron islas
oceánicas dentro del Iapetus (Otta, Smøla), cercanas al
margen Lauréntico, las que se acrecionaron a la placa
Báltica al cerrarse ese océano. El resto de Báltica fue una
plataforma tectónicamente estable, cubierta por secuen-
cias continuas, poco deformadas y extremadamente
fosilíferas por lo que constituyen secciones clásicas para
el estudio del Cámbrico y Ordovícico. Las rocas cám-
bricas, bien expuestas en la región de Oslo, son pelitas
negras ricas en trilobites depositadas en aguas poco
oxigenadas. Allí, el límite entre el Cámbrico y el Ordoví-
cico se localiza dentro de una monótona sucesión de
pelitas negras con nódulos calcáreos fosilíferos. Durante
el Ordovícico dominaron los carbonatos de aguas some-
ras cuyas facies estuvieron reguladas por las fluctuacio-
nes del nivel del mar (Dronov y Holmer, 1999; Dronov y

Rozhonov, 2006)  (Fig. 4.37). Las mejores secciones estra-
tigráficas están localizadas al este del Mar Báltico, en el
norte de Estonia y en el área de San Petersburgo, donde
se han reconocido al menos diez secuencias deposita-
cionales que corresponden a ciclos de cambios relativos
del nivel del mar de tercer orden (5-10 Ma de años de
duración). Dado que Báltica fue un continente-isla
durante gran parte del Cámbrico y el Ordovícico, sus
faunas desarrollaron un fuerte endemismo. Los trilobites
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Figura 4.37. Columna estratigráfica generalizada del Ordovícico de la
plataforma Báltica con indicación de las litofacies, paleoambientes y
paleotemperaturas (modificado de Dronov y Rozhnov, 2006).
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y braquiópodos, por ejemplo, pertenecen a familias
exclusivas de este paleocontinente, conformando la
Provincia Báltica.

En el sur de los Apalaches y en la región del Golfo
de México hay otros terrenos exóticos de probable ori-
gen gondwánico. Los más conspicuos son los terrenos
Carolina y Florida (Suwannee) en América del Norte y
Oaxaquia, Yucatán y Chortis en México y América Cen-
tral (Hibbard et al., 2002; Murphy et al., 2004). Las evi-
dencias de la aloctonía de estos terrenos son de diversa
índole. El basamento del terreno Carolina, por ejemplo,
está formado por volcánicas de arco de edad Neopro-
terozoica, cubiertas discordantemente por una sucesión
de plataforma marina del Cámbrico Medio conteniendo
trilobites (Paradoxides) del tipo de los que habitaron las
aguas frías perigondwánicas (Armórica, Báltica) (Sam-
son et al., 1990). Es posible que este terreno haya forma-
do parte de Rodinia, en el sector próximo al noroeste
de Gondwana, al menos hasta los 700 Ma y se haya acre-
cionado a Laurentia recién en el Devónico. En el caso de
los terrenos mexicanos, se considera que son fragmentos
desprendidos de Rodinia dado que poseen basamento
de edad grenvilliana. 

En el sureste de México (estado de Oaxaca) afloran
calizas y pelitas del Cámbrico (Furongiano) y Tremado-
ciano referidas a la Formación Tiñu, cuyas faunas de tri-

lobites tienen afinidades gondwánicas. Por ello se inter-
preta que el terreno Oaxaquia fue parte del margen
gondwánico durante el Paleozoico inferior. La posi-
ción original de este terreno no está del todo resuelta.
Hay autores que lo ubican al sur de los terrenos exóticos
colombianos y al norte del terreno de Arequipa, y recién
en el Paleozoico superior se habría amalgamado a Lau-
rentia, al igual que el terreno Florida (Keppie y Ortega
Gutiérrez, 1999; Ramos y Aleman, 2000). Keppie y Orte-
ga-Gutiérrez (2010), en cambio, lo posicionan adyacente
al margen norte de Amazonia. 

4.10  EL MARGEN CONTINENTAL PASIVO DEL ESTE
DE NORTEAMÉRICA Y LA OROGENIA TACÓNICA 

Los Montes Apalaches se extienden desde Terranova
hasta Alabama a lo largo del Este de América del Norte.
Actualmente su relieve es relativamente bajo debido a la
profunda erosión que han sufrido desde el Triásico. En
el Paleozoico, sin embargo, los Apalaches fueron una
cadena montañosa de gran envergadura y orogénica-
mente muy activa, similar a los Alpes actuales. Es inte-
resante notar que los conceptos tan difundidos de geo-
sinclinal y ciclo orogénico fueron elaborados por Hall en
1859 y luego por Dana en 1873 en base a la geología apa-
lachiana. Otros conceptos como los de faja plegada y corri-
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Figura 4.38. Transgresiones marinas (en azul) sobre Laurentia en el Cámbrico Tardío (A) y Ordovícico Tardío (B). En rojo: facies deltaicas y
fluviales (cuña clástica del 'delta de Queenston').



da y el ya mencionado ciclo de Wilson también surgie-
ron de este extraordinario laboratorio geológico natural.
Además, los ya clásicos trabajos de John F. Dewey (1969)
sobre el orógeno Caledónico-Apalachiano y el de Bird y
Dewey (1970) sobre los Apalaches del Norte, fueron las
primeras interpretaciones de la evolución de un orógeno
basadas en la naciente teoría de la tectónica de placas.  

La cuenca apalachiana comenzó su historia a par-
tir de la ruptura continental que separó Laurentia de su
contraparte (NO África-Amazonia-Báltica) hacia fines
del Proterozoico (Fig. 4.16) Los primeros sedimentos se
depositaron sobre el basamento deformado durante la
orogenia Grenville. Al comienzo se formaron extensos
sistemas de grábenes limitados por fallas transforman-
tes que fueron rellenados con potentes sucesiones de
rocas clásticas inmaduras intercaladas con volcánicas
de composición basáltica/riolítica, incluyendo flujos de
lava, tufitas y brechas (Fig. 3.2). También se acumularon
espesas sucesiones de areniscas litorales que gradan a
lutitas negras de aguas más profundas, lo que revela
que estas cuencas de rift eran fuertemente subsidentes
y tenían abundante provisión de sedimentos desde las

áreas próximas. En la región más externa del margen se
acumularon rocas máficas y ultramáficas, parte de las
cuales corresponden a complejos ofiolíticos. Las facies
de sinrift son sucedidas por areniscas cuarzosas y peli-
tas marinas del Cámbrico Inferior que traslapan el basa-
mento y marcan la transición rift-drift, como se observa
claramente en el corte de la Figura 3.2. Esta etapa invo-
lucró cambios mayores en la dinámica de la cuenca: se
pasó del fallamiento de bloques producido por exten-
sión a una etapa de subsidencia generalizada controla-
da por enfriamiento litosférico y la carga de sedimen-
tos. Esta fase de subsidencia termotectónica dio lugar a
la acumulación de cerca de 2000 metros de carbonatos
entre el Cámbrico Inferior y el Ordovícico Medio, con-
formando una típica sucesión de plataforma de margen
pasivo de latitudes bajas. 

El margen oeste de Laurentia se comportó de
manera muy similar a la de su contraparte del este. Pre-
senta extensos depósitos de rift del Neoproterozoico
seguidos de rocas carbonáticas de margen pasivo que
alcanzan más de 5000 m de espesor en las montañas
Rocallosas de la Columbia Británica. Como se vio en el
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Figura 4.39. Interpretación de la evolución geodinámica del margen apalachiano desde el Proterozoico al Ordovícico Tardío (modificado de
Hatcher, 1987).
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capítulo anterior, este margen pasivo se formó al des-
membrarse Rodinia, varios millones de años antes de
que se formara el margen apalachiano. 

Los mapas de la Figura 4.38 muestran que la mayor
parte de Laurentia fue inundada por el mar durante el
Cámbrico y el Ordovícico Inferior. La máxima inunda-
ción se produjo en el Katiano (Richmondiano inferior de
la escala Norteamericana) cuando la mayor parte del
escudo Lauréntico quedó sumergida y la tierra firme
quedó restringida a una angosta franja denominada
arco Transcontinental (Zhang, 2011). En el Ordovícico
Tardío el Ecuador cruzaba desde la actual Groenlandia
hasta el Golfo de México atravesando el continente en
toda su extrensión lo que explica la dominancia de rocas
carbonáticas. El recorrido del paleoecuador pudo ser
definido con precisión a partir de las calizas dominadas
por la traza Thalassinoides en las que no hay evidencias
de depósitos de tormenta. Estos depósitos se equiparan
a los que actualmente se forman en la franja comprendi-
da entre los 10°N y 10°S donde no hay tormentas seve-
ras (huracanes) (Jin et al., 2013). Por otra parte este dato
es coincidente con las estimaciones paleomagnéticas.    

La sedimentación carbonática en la cuenca apala-
chiana llegó a su fin con el influjo de abundante mate-
rial clástico y grandes olistolitos desde el sector oriental
en respuesta a la orogenia Tacónica. Este evento, que
alcanzó su clímax en el Ordovícico Superior, es muy
importante pues puso fin a la prolongada etapa de mar-
gen pasivo y dio paso a la formación de una extensa
cuenca de antepaís. Al principio, la carga litostática
generada por los corrimientos desde el este produjo una
rápida subsidencia del sector de la cuenca próximo a la
zona orogénica activa, depositándose turbiditas finas en

el sector sur (Formación Sevier) y pelitas negras de
aguas profundas en la región central (Formación Mar-
tinsburg). Este rápido pasaje a facies de aguas profundas
se debió a que la tasa de subsidencia fue claramente
mayor que la de sedimentación (las llamadas ‘cuencas
hambrientas’ o subalimentadas). En cambio, en las
áreas cercanas al cratón (y, por consiguiente, más aleja-
das del orógeno) la sedimentación continuó siendo car-
bonática y de aguas someras. En los Apalaches, la suce-
sión culmina con las potentes cuñas clásticas de
ambiente fluvio-deltaico y continental que progradan
sobre las facies marinas (el llamado Delta de Queens-
ton) (Fig. 4.38B). Del punto de vista geodinámico, la
deformación del margen pasivo Cambro-Ordovícico se
produjo por la colisión con el terreno Piedmont, inter-
pretado como un fragmento separado de Laurentia en
el Proterozoico tardío y nuevamente acrecionado en el
Ordovícico (Fig. 4.39). La acreción de este terreno estuvo
asociada a un extenso magmatismo. Como veremos en
el capítulo siguiente, otros fragmentos corticales coli-
sionaron contra este margen a lo largo del Paleozoico y
fueron responsables, a su vez, de importantes orogenias.
Entre ellos está el terreno Carolina, de origen gondwá-
nico, acrecionado probablemente en el Paleozoico medio
(Hatcher, 1987). 

4.11  EL SUR DE EUROPA: ARMÓRICA, PERÚNICA Y
OTROS TERRENOS MENORES

Europa continental, al igual que otros continen-
tes, está formada por un mosaico de placas de diferente
tamaño y origen que se amalgamaron en el transcurso
del Paleozoico. A principios del Paleozoico la litósfera

que actualmente constituye el sur y centro de
Europa estaba diseminada en diversos terrenos
independientes. Había dos microcontinentes
principales, Armórica y Perúnica, y un conjun-
to de fragmentos corticales menores marginales
a Gondwana, razón por la que se los conoce
como terrenos perigondwánicos (Fig. 4.40). A lo
largo del margen de Gondwana entre Turquía y
la India había una serie de terrenos que fueron
parte de ese continente hasta su separación en el
Pérmico y muchos sufieron una fuerte deforma-
ción durante la orogenia Himalaya en el Ceno-
zoico. Estos terrenos incluyen los Táurides del
Sur de Turquía y los terrenos Sanand, Alborz y
Lut localizados en Irán (Fig. 4.40). Los llamados
‘fragmentos Alpinos’ (Fig. 4.17) incluyen una
serie de pequeñas placas las que, de acuerdo a
sus fósiles, tienen un claro origen norgondwáni-
co. Las rocas son principalmente volcaniclásti-
cas y están localizadas en los actuales Alpes

Figura 4.40. Vista polar de Gondwana con los principales terrenos peri-
gondwánicos (modificado de Popov et al., 2009). 
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austríacos. Otras microplacas son las de Apulia (sur de
Italia), Adria (mar Adriático y áreas adyacentes) y
Helenia-Moesia (Grecia, área del río Danubio de Ruma-
nia, península de los Balcanes, Serbia-Macedonia y sur
de los montes Cárpatos). La acreción de estos fragmen-
tos a la placa europea ocurrió recién a fines del Paleo-
zoico.   

Armórica comprende el Macizo Armoricano de la
Bretaña francesa, el Macizo Central, la Montaña Negra
del sur de Francia y la península Ibérica (solamente su
parte norte o su totalidad, según los autores). Esta últi-
ma es considerada, a veces, como un terreno indepen-
diente denominado Iberia. El conjunto suele ser referido
al ‘Ensamble de Terrenos Armoricanos’ (ATT, acrónimo
de Armorican Terrane Assemblage), o también a la Platafor-
ma de Eurtopa Occidental (Fig. 4.57), una especie de archi-
piélago formado por microcontinentes separados por
brazos de mar. 

En Iberia el Cámbrico se inicia con sucesiones detrí-
ticas fluviales, deltaicas y marinas litorales, seguidas
por depósitos de plataforma mixta carbonática/clástica
con bioconstrucciones de arqueociátidos y calcimicro-
bios. El Cámbrico medio se desarrolló sobre una topo-
grafía irregular producto de una fase distensiva y está
caracterizado por la interrupción de la sedimentación
calcárea y su reemplazo por facies clásticas regresivas
litorales y deltaicas. El Ordovícico comienza en la
mayor parte de Ibero-Armórica con una sucesión muy
característica de areniscas cuarzosas con algunas inter-
calaciones de pelitas de ambiente marino somero cono-
cidas como Grés Armoricain (Arenisca Armoricana). Las
areniscas están muy bioturbadas y tienen muchos icnofó-
siles (por ej. Cruziana). Los fósiles son escasos y están
representados principalmente por braquiópodos lingúli-
dos, bivalvos, trilobites y graptolitos que indican una
edad Ordovícica Temprana. En el Macizo Armoricano
estas cuarcitas son sucedidas por pelitas ricas en trilobi-
tes, antiguamente llamadas ‘Lutitas con caliménidos’ o
‘Capas con Tristani’ en alusión al trilobite Neseuretus
tristani (Fig. 4.32), las que culminan con tufitas calcáreas
del Sandbiano. En la Zona Cantábrica del norte de España
la sucesión es similar: se inicia con areniscas blanque-
cinas con Cruziana y Skolithos e intercalaciones de lutitas
micáceas (Formación Barrios) del Ordovícico Inferior
(Fig. 4.41), las que yacen en discordancia sobre areniscas
glauconíticas del Cámbrico Medio. Sobre estas cuarcitas
siguen pelitas negras fosilíferas (formaciones Sueve y
Luarca) depositadas por debajo de la acción de olas de
tormenta. La sección culmina con rocas volcaniclásti-
cas de edad ashgilliana. Todo la sucesión, ricamente
fosilífera, es atravesada por el llamado Túnel Ordovíci-
co del Fabar, de 1,5 km de longitud, por donde pasa la
autovía del Cantábrico. Esta obra vial constituye un

ejemplo de preservación del patrimonio paleontológico
y geológico en áreas que son objeto de obras civiles de
gran envergadura (Gutiérrez-Marco y Bernárdez, 2002)
(Fig. 4.41).

Una característica compartida por todas las seccio-
nes de Armórica es el desarrollo en el Ordovícico Supe-
rior (Katiano) de facies calcáreas bioclásticas ricas en
equinodermos y briozoos, como la Caliza Rosan en el
Macizo Armoricano o las ‘Calizas con Cistídeos‘ en las
Cadenas Ibéricas. Estos horizontes carbonáticos se corre-
lacionan con niveles similares en Avalonia, Marruecos y
Báltica (por  ej. la Caliza Boda de Suecia). Se ha sugerido
que el desarrollo de facies calcáreas en el norte de Gond-
wana, en latitudes relativamente altas, corresponde a un
evento de calentamiento global (Villas et al., 2002; Fortey
y Cocks, 2005). 

El microcontinente Perúnica comprende esencial-
mente la región central europea, es decir la región Bohé-
mica (República Checa) y la región alemana de Bavaria
(Saxo-Turingia) (Havlíček y Fatka, 1994) (Fig. 4.40). El
Cámbrico inferior está representado por 2000 m de con-
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Figura 4.41. Arriba: cuarcitas de la Formación Barrios en el Cabo
Peñas, zona Cantábrica del Macizo Ibérico, norte de España. Abajo:
entrada de la autovía del Cantábrico al Túnel Ordovícico del Fabar
(de Gutiérrez Marco y Bernárdez Rodríguez, 2002).
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glomerados y areniscas continentales sucedidas por luti-
tas marinas (Formación Jince) portadoras de trilobites
(Paradoxides, Ellipsocephalus) y braquiópodos (Pompe-
kium, Jamesella). Las faunas de Perúnica son similares a
las norgondwánicas lo que sugiere que esta región del
centro de Europa estuvo geográficamente conectada con
Gondwana durante el Cámbrico y no constituyó, como
suponen algunos, un bloque separado. El Cámbrico cul-
mina con lavas y rocas piroclásticas de composición
riolítica que denotan un intenso período de volcanismo
en la cuenca. 

El Ordovícico es claramente transgresivo y se apoya
tanto sobre rocas proterozoicas como cámbricas. Las
mejores exposiciones están en la cuenca de Praga en cuya
parte central alcanzan espesores del orden de los 2500 m.
La cronoestratigrafía establecida para el Ordovícico
Medio y Superior de la región Bohémica es muy utili-
zada en Europa continental, en especial en el ámbito de
la provincia faunística Mediterránea. El Tremadociano
comienza con areniscas inmaduras y conglomerados
(Formación Trenice) seguidos de limolitas rojizas con
chert de ambiente marino somero que contienen aso-
ciaciones de braquiópodos linguliformes de baja diver-
sidad (Formación Mílina). El tope de esta secuencia es
regresivo y corresponde al descenso eustático global
conocido como CRE, iniciales de Ceratopyge Regressive
Event (en alusión a uno de los trilobites típicos del inter-
valo). El Floiano-Dapingiano está representado por la
Formación Klabava, constituida por lutitas verdosas y
oscuras en la parte central de la cuenca y por facies are-
nosas someras y volcánicas retrabajadas en la región
marginal de la misma. Esta formación es muy fosilífera
y contiene quitinozoos, trilobites, graptolitos y braquió-
podos. El Darriwiliano coincide con una rápida transi-
ción a litofacies de pelitas negras con concreciones
silíceas fosilíferas (Formación Šárka) que señalan una
transgresión marina generalizada. Durante el Darriwi-
liano superior (Serie Dobrotivá) continuó la sedimenta-
ción pelítica, aunque con una mayor participación de
areniscas. Le sigue la Serie Beroun (que dio origen al piso
local Berouniano), constituida por una potente sucesión
de lutitas negras, areniscas y rocas piroclásticas aproxi-
madamente equivalentes en edad al Caradociano de las
Islas Británicas. El Berouniano es extremadamente fosilí-
fero y está caracterizado por la asociación de braquiópo-
dos Drabovia-Aegiromena típica de la Provincia Mediterrá-
nea. Si bien su área típica es el sur de Europa y norte de
África, sus registros se extienden hasta Bolivia y Argen-
tina (ver § 4.16). Las series Kralodvor y Kosov que le
siguen equivalen en conjunto al Katiano e Hirnantiano
de la escala cronoestratigráfica global. La serie inferior
está constituida por limolitas verdes con niveles calcáre-
os, mientras que el Kosoviano señala un abrupto cambio

de las condiciones de sedimentación relacionado con un
descenso eustático y un enfriamiento general del clima
(§ 4.13). Se inicia con niveles de diamictitas glaciales y
facies marinas someras con cantos caídos y estriados y
culmina con facies de arcilitas grises portadoras de la
Fauna de Hirnantia.  

4.12  EL CÁMBRICO Y ORDOVÍCO DE LOS MONTES
ANTI-ATLAS DEL NORTE DE ÁFRICA

Los Anti-Atlas son un sistema montañoso de más
de 800 km de longitud que se extiende oblicuamente
desde el Océano Atlántico a través del norte de África,
en su mayor parte en territorio de Marruecos, tocando
el norte de Argelia. Esta cadena limita al norte con los
Altos Atlas, un sistema montañoso plegado durante la
orogenia Hercínica del Paleozoico tardío. En los Anti-
Atlas y en la cuenca de Tindouf adyacente (Fig. 4.42) el
basamento está formado por rocas precámbricas plega-
das durante la orogenia Panafricana. La cobertura sedi-
mentaria, de más de 10.000 m de espesor, está poco tec-
tonizada por haberse depositado sobre el dominio crató-
nico norgondwánico. Las rocas cámbricas y ordovícicas
están excepcionalmente expuestas debido a la escasa
vegetación propia de un clima casi desértico (Fig. 4.43).
La variedad de facies, la continuidad del registro estra-
tigráfico y la abundancia de fósiles convierten a esta
región en un sitio óptimo para el estudio del Paleozoico
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Figura 4.42. Sistemas montañosos del noroeste de África y ubicación
de la cuenca sedimentaria de Tindouf. 
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inferior del NO de Gondwana. La sucesión de edad neo-
proterozoica-eocámbrica comienza con conglomera-
dos de fandelta asociados a niveles de tufitas (Formación
Adoudou), seguidos por limolitas rojo-moradas de
ambiente intermareal o estuarino que gradan a calizas y
dolomías de plataforma restringida (Formación Lie de
Vin). Durante el Cámbrico Inferior (Atdabaniano-Boto-
miano) se desarrolló en los Anti-Atlas marroquíes un
complejo de arrecifes barrera que alcanzó cerca de 400
km de longitud, una extensión mucho mayor que la de
los otras regiones del norte y noroeste de Gondwana,
como España, Francia y Cerdeña. La barrera arrecifal
estaba formada por arqueociátidos y calcimicrobios y
protegía la región post-arrecifal donde proliferaban los
estromatolitos. El enfriamiento de las aguas relaciona-
do con la deriva gradual de Gondwana hacia el Polo Sur
produjo primero la declinación y luego la desaparición
de estos biohermos (Alvaro y Debrenne, 2010). La suce-
sión sigue con una alternancia de lutitas y carbonatos
(Formación Amousek) que culminan con areniscas entre-
cruzadas litorales regresivas. El Cámbrico Medio comien-
za con la ‘Brecha con Micmacca’, un nivel guía formado
por microconglomerados, coquinas de trilobites (donde
domina el género Micmacca) y hierro oolítico, al que le
sigue una sucesión marina monótona de ~700 m de espe-
sor correspondiente a llanuras de marea y barras are-
nosas, cuya edad se extiende hasta el Cámbrico Tardío.
Estas sucesiones de Marruecos están entre las más com-
pletas y fosilíferas del mundo. Un análisis de agrupa-
miento de más de 200 especies de trilobites reveló que
las faunas marroquíes del Cámbrico Inferior poseen
afinidades estrechas con las faunas de Avalonia y la
región de Ossa Morena de la península Ibérica (Álvaro
et al.,2003), áreas que se infiere estaban próximas en
ese tiempo. En casi todos los Anti-Atlas los estratos

ordovícicos yacen en discordancia sobre areniscas del
Cámbrico medio (Fig. 4.45). La Formación Fezouata se
compone de arcilitas verdosas ricas en graptolitos del
Tremadociano seguidas de depósitos de plataforma
afectados por tormentas. En las pelitas se han encontra-
do fósiles con las partes blandas excepcionalmente pre-
servadas (Fig. 4.44). Los componentes de esta fauna son
llamativamente similares a los de la Burgess Shale del
Cámbrico de Canadá mencionada previamente, lo que
demuestra que las faunas de tipo Burgess no se extin-
guieron a fines del Cámbrico sino que continuaron sien-
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Figura 4.44. Artrópodo marellomorfo de la Formación Fezouata,
valle de Draa al norte de Zagora, Montes Anti-Atlas de Marruecos
(de Van Roy et al., 2010) (comparar con Marella splendens de la Bur-
gess Shale, Fig. 4.21- 2).

Figura 4.43. Afloramiento de la
Formación Tachilla (pelitas) y
Areniscas del Primer Bani (las
areniscas que forman el resalto
en el tope), Montes Anti-Atlas
al noreste de Zagora, Marruecos
(foto del autor).
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do un componente importante de las comunidades del
Ordovícico Inferior, y que su escasez a escala global se
debería a la falta de condiciones tafonómicas (procesos
de soterramiento y fosilización) adecuadas (Van Roy et
al., 2010). Recientemente se encontraron en la misma for-
mación restos casi completos de un anomalocárido de

alrededor de 1 metro de longitud, mayor aún que los de
la Lutita Burgess, lo que sitúa a este grupo de artrópo-
dos como los predadores más grandes de los ecosiste-
mas ordovícicos. Además, esto demuestra que tuvieron
un distribucíon geográfica muy amplia, desde las regio-
nes tropicales hasta peripolares, como Marruecos (Van
Roy y Briggs, 2011). 

El Darriwiliano (Formación Tachila) es transgresivo
y se apoya tanto sobre rocas cámbricas como sobre la
Formación Fezouata (Fig. 4.45); está constituido por
varios cientos de metros de arcilitas bioturbadas gris-
azuladas coronadas por un intervalo de areniscas (Grès
du 1er Bani o Areniscas del Primer Bani), identificables en
los perfiles de meteorización como un primer resalto ero-
sivo (Fig. 4.43). La estratificación cruzada y las onduli-
tas escalonadas (climbing) sugieren un ambiente deltai-
co. Actualmente, esta sucesión es dividida en al menos
cinco formaciones (Gutiérrez Marco et al., 2003). El
Sandbiano/Katiano (Grupo Ktaoua) señala una nueva
transgresión marina caracterizada por más de 300 m de
arcilitas que gradan a un conjunto de pelitas y areniscas
amalgamadas con coquinas correspondientes a facies
de cara de playa (shorface) y plataforma afectadas por
tormentas (Hamoumi, 1999). La sucesión Ordovícica
culmina con las diamictitas y lutitas con clastos caídos
de origen glacial (Segundo Bani) portadoras de una
fauna de Hirnantia poco diversa (Villas et al., 2006).  

4.13  LA GLACIACIÓN DEL HIRNANTIANO Y EL
EVENTO DE EXTINCIÓN  

Las evidencias paleomagnéticas coinciden en seña-
lar que durante el Ordovícico Tardío el Polo Sur estuvo
localizado sobre el centro-oeste de África, en un sitio
próximo al Golfo de Guinea y la saliente de Brasil adya-
cente (latitud de Natal-Recife). El descubrimiento de depó-
sitos de origen glacial en numerosas regiones del noro-
este de África y Sudamérica llevó a admitir la existencia
de un extenso casquete glaciario sobre parte de Gond-
wana occidental hacia fines del Ordovícico (Fig. 4.46), tal
como lo había inferido el geólogo danés Nils Spjeldnæs
en 1961 basado en otro tipo de datos (patrones de cir-
culación oceánica, distribución de los fósiles, etc.). Dado
que los depósitos glacigénicos aparecen en forma abrup-
ta sobre capas del Katiano libres de evidencias de hielo
(e incluso con indicadores de clima cálido, como las
calizas mencionadas más arriba) se considera que en el
Ordovícico terminal ocurrió un enfriamiento climático
comparable al del último período glacial. El manto de
hielo se habría extendido hasta los 40° de latitud y los
hielos flotantes podrían haber alcanzado los 30°. Eviden-
cias más recientes, sin embargo, señalan que a comien-
zos del Katiano las condiciones de greenhouse dieron

LOS SISTEMAS CÁMBRICO Y ORDOVÍCICO

Figura 4.45. Columna estratigráfica del Ordovícico de los montes
Anti-Atlas en la región de Zagora, Marruecos (modificado de
Hamoumi, 1994).
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paso a un enfriamiento gradual, con diversos pulsos de
clima frío alternantes con otros de clima más benigno.
Durante estas oscilaciones climáticas el casquete gla-
ciario del Polo Sur se retrajo y expandió hasta alcanzar
su mayor volumen en el Hirnantiano. La cantidad rela-
tiva de hielo en cada momento fue inferida a partir de
la magnitud de las oscilaciones eustáticas medidas en
secuencias del norte de África (Loi et al., 2010) (Fig.
4.47).

En los continentes situados a latitudes menores de
40°, tales como Siberia, Laurentia, Báltica y Avalonia, la
glaciación sólo está evidenciada por un fuerte descenso
eustático, estimado en el orden de 100 m. Esta caída del
nivel del mar produjo discontinuidades en las facies
someras, superficies de karstificación en las plataformas
carbonáticas y activación de abanicos turbidíticos en las
aguas profundas (Brenchley y Newall, 1984; Woodcock
y Smallwood, 1987; Calner et al., 2010). La temperatura
media de las aguas superficiales en los mares tropicales
se habría mantenido por arriba de los 30°C, con sólo un
ligero enfriamiento (alrededor de 5°C) durante el máxi-
mo de la glaciación, lo que implica que hubo un fuerte
gradiente entre los polos y el trópico (Finnegan et al.,
2011).

El registro estratigráfico de la glaciación es elo-
cuente por la variedad de evidencias litofaciales y su
gran extensión geográfica. Desde que el geólogo francés
Jacques Destombes y otros colegas reportaron en 1968
rocas de origen glacial y pavimentos estriados en el
Ordovícico Superior de Marruecos (Fig. 4.48) se sucedie-
ron nuevos hallazgos en otras regiones de África (Mau-

ritania, Argelia, Nigeria, Libia, Sudáfrica), Asia (Arabia
Saudita, Jordania, Turquía, Irán), Europa (Macizo Armo-
ricano, Cadenas Ibéricas, Cerdeña, Alemania, Alpes Cár-
nicos de Austria, Alpes Búlgaros) y Sudamérica (Argen-
tina, Brasil, Perú y Bolivia). Los registros europeos corres-
ponden casi enteramente a sedimentos pelíticos glaci-
marinos, lo que revela su posición relativamente aleja-
da del frente glaciario (Fig. 4.46). Una completa reseña
bibliográfica figura en los trabajos de Robardet y Doré
(1988) y Ghienne (2003). 

En la cuenca de Taoudeni del NO de África (Fig.
4.46) hay un registro muy completo de depósitos glaci-
marinos y glacifluviales, de hasta 200 m de espesor, refe-
ridos al Grupo Tichitt, que culminan con lutitas trans-
gresivas posglaciales. Lo más significativo es que se reco-
nocieron al menos cuatro unidades glacigénicas sepa-

CAPÍTULO 4

Figura 4.47. Curva eustática de diversos órdenes (baja y alta frecuen-
cia)  y su relación con la extensión del casquete polar durante el Katia-
no y el Hirnantiano. Los episodios de caida del nivel del mar varían
desde 40 m en el Katiano hasta más de 80 m durante el máximp gla-
cial del Hirnantiano (mofificado y simplificado de Loi et al., 2010). 

Figura 4.46. Extensión inferida del casquete glaciario del Hirnantiano
(modificado de Ghienne, 2003).
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radas por discontinuidades (Ghienne, 2003). Cada una
de ellas comienza con una superficie erosiva basal que
coincide con el desarrollo de paleovalles y continúa con
el relleno de sedimentos glacifluviales en las regiones
proximales y deltaicos en los sectores distales, donde la
influencia marina fue más notable. Cada unidad corres-
ponde a un ciclo de avance y recesión del frente glacia-
rio. El ascenso eustático producido por el derretimiento
del hielo generó suficiente espacio de acomodación para
que los ciclos quedaran preservados. En los Montes Tau-
rus de Turquía se han reconocido tres avances y retroce-
sos bien definidos y un posible cuarto (Monod et al.,
2003). En Jordania se estima que los sedimentos se depo-
sitaron a menos de 100 km del frente glaciario. Allí se
han reconocido dos etapas de avance y retroceso, siendo
la segunda de ellas responsable de la incisión de un valle
en U de alrededor de 4 km de anchura y 70 km de lon-
gitud. Este paleovalle fue el depocentro de las lutitas
negras posglaciales (Armstrong et al., 2005). En los Mon-
tes Zagros de Irán se han identificado tres ciclos gla-
ciarios progradacionales/retrogradacionales. La región
englazada estaba localizada hacia el oeste, en la actual
península Arábiga, donde hay numerosos valles gla-
ciales (Ghavidel-Syooki et al., 2011). Al igual que en la

mayor parte de las áreas englazadas, las diamictitas
son sucedidas por pelitas negras ricas en materia orgá-
nica producto de las condiciones reductoras del fondo
oceánico. En ellas se concentraron elementos radioac-
tivos que producen un salto característico en las dia-
grafías de rayos gamma, de allí el nombre de hot shales
con que se las conoce. 

En América del Sur hay extensos depósitos glacigé-
nicos en la cuenca Andina Central del sur de Perú, Boli-
via y NO de Argentina (Crowell, 1983; Schönian et al.,
1999;  Díaz-Martínez et al., 2001; Díaz-Martínez y Grahn,
2007) y en la Precordillera de San Juan (Peralta y Carter,
1990; Astini, 1993, 2001) (Fig. 4.49, 4.50). En Bolivia, las
diamictitas de la Formación Cancañiri superan los 1000
metros de espesor en el depocentro de la cuenca (Fig.
5.44). Según algunos autores, se trata de depósitos gla-
cioterrestres, es decir, verdaderas tilitas depositadas a
partir de la fusión de la base del glaciar en contacto con
el sustrato (grounded ice sheet), asociadas con depósitos
proglaciales (Schönian y Egenhoff, 2007). Estas tilitas se
habrían acumulado durante tres pulsos de avance-retro-
ceso del frente glaciario. Otros, basados en su intercala-
ción con turbiditas y pelitas marinas se inclinan por un
origen mayormente glacimarino y consideran que gran
parte del material fue redepositado en una cuenca mari-
na relativamente profunda, por lo que su génesis origi-
nal es una incógnita (Díaz-Martínez et al., 2001). En el
norte de Argentina, niveles equivalentes a los de Bolivia
fueron referidos en 1943 por el geólogo alemán Otto Sch-
lagintweit al ‘Horizonte Glacial de Zapla’. Estas dia-
mictitas están bien expuestas en la sierra homónima de
la provincia de Jujuy, algunos metros por debajo de los
niveles ferríferos que se explotaron hasta hace algunos
años (Fig.4.50). Su edad Hirnantiana ha sido confirmada
por el descubrimiento de fósiles de la fauna de Hirnantia
cerca del techo de la misma (Benedetto et al., 2015). 

En la Formación Don Braulio de la Precordillera
argentina, bien expuesta en la Sierra de Villicum, al
norte de la ciudad de San Juan, se reconocieron al menos
tres fases de avance y retroceso (Astini, 2001). La arqui-
tectura de estos depósitos es marcadamente lenticular,
variando de 20-25 m a unos pocos centímetros de espe-
sor (Fig. 4.49). La base de la sucesión es una superficie
fuertemente erosiva sobre la que yacen tilitas correspon-
dientes a un till subglacial próximo a la zona de forma-
ción de hielos flotantes. Esta diamictita presenta en el
tope una superficie estriada que revela el avance del
hielo sobre sedimentos glaciales aún no del todo consoli-
dados. Hacia arriba hay un nuevo intervalo de fangolitas
con clastos caídos a partir de la ablación de hielos flo-
tantes (rain-out till) (Fig. 4.49). La retracción de la gla-
ciación está marcada por el depósito de limolitas con
escasos clastos caídos y lentes calcáreos ricos en bra-
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Figura 4.48. Pavimento estriado de la glaciación del Hirnantiano en el
Sahara Argelino (de Boeuf et al., 1971). 
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quiópodos, trilobites, bivalvos y briozoos. Estos depó-
sitos marinos someros gradan a pelitas graptolitíferas
ligadas al ascenso eustático posglacial.  

La edad de la glaciación está acotada al Hirnantiano
en base a la fauna marina asociada. Los elementos más
distintivos son los graptolitos de las biozonas de Norma-
lograptus extraordinarius y Glyptograptus persculptus y los
braquiópodos de la fauna de Hirnantia. Se estima que la
glaciación en su conjunto abarcó entre 0,5 y 1 Ma y cada
uno de los ciclos identificados tendría una duración de
alrededor de 100.000 años. Si bien las diamictitas de la
Precordillera son de indudable edad Hirnantiana, la
edad de las diamictitas de la cuenca Andina Central es
aún materia de discusión. Trabajos recientes han reflo-
tado la vieja idea de que allí la glaciación se extendió al
Silúrico y fue más joven que en África (Grahn y Capu-
to, 1992; Grahn y Gutiérrez, 2001; Díaz-Martínez y
Grahn, 2007). Sin embargo, el reporte de trilobites y
braquiópodos del Hirnantiano cerca del techo de la For-
mación Zapla del norte de Argentina confirma que la gla-

ciación en estas regiones es, al menos en parte, del
Ordovícico Superior, y es probable que los quitinozoos
silúricos sean redepositados por flujos de gravedad
(Benedetto et al., 2015). La interpretacion de las diamic-
titas del sector boliviano y peruano de la Cuenca Andi-
na Central se discuten con más detalle en el capítulo
siguiente (§ 5.3).

Tanto en la Precordillera como en las cuencas Andi-
na Central y de Paraná se han reconocido niveles ferru-
ginosos, algunos de importancia económica como los de
la Sierra de Zapla (Figs. 4.50, 4.58). Su formación sería
resultado de fluctuaciones eustáticas y paleoclimáticas y
se habrían depositado durante el inicio de la transgre-
sión posglacial cerca del límite Ordovícico/Silúrico.
Estos niveles están asociados con bajas tasas de sedi-
mentación e intervalos condensados. El enriquecimiento
en hierro podría deberse al clima más cálido posglacial,
el incremento de CO2 atmosférico y la presencia de una
incipiente vegetación que habría favorecido la meteori-
zación de los depósitos glacigénicos. En la mayoría de
las secciones estratigráficas el descenso glacioeustático
está marcado por la incisión de paleovalles y una fuerte
discontinuidad subglacial. Por su parte, los sistemas
transgresivos comienzan con sedimentos fluvioestuari-
nos acumulados en los valles incisos seguidos de una
generalizada depositación de pelitas submareales ricas
en materia orgánica que traslapan rocas del basamento.
Estos marcadores estratigráficos permiten una correla-
ción más ajustada no sólo entre las cuencas australes de
Sudamérica sino también con la Cuenca del Cabo de
Africa del Sur (ver § 4.16 y § 4.18). 

Hay dos aspectos que merecen un comentario apar-
te: 1) las causas de la glaciación hirnantiana, y 2) el rol
que jugó este cambio climático en la extinción masiva
de fines del Ordovícico. Respecto de las causas de la gla-
ciación, hay que tener presente que las evidencias geo-
químicas muestran una marcada excursión positiva en
la curva isotópica dC13, la que estaría relacionada con el
gradual crecimiento de la cobertura de hielo. Esta ano-
malía isotópica, conocida como HICE (Hirnantian Iso-
topic Carbon Excursion) ha sido identificada en muchas
localidades y puede servir como criterio adicional para
establecer la sincronía del evento glacial (Delabroye y
Vecoli, 2010) (Fig. 4.51). En el estratotipo del sur de
China esta excursión tiene dos picos, uno en el Hirnan-
tiano inferior y otro mayor en el medio, aunque el inicio
del ascenso ocurre a fines del Katiano (Xu et al., 2006).
La curva isotópica del dC13 también muestra una excur-
sión positiva como respuesta a la glaciación. Estos datos
son importantes a la hora de interpretar las causas de la
glaciación. Brenchley et al. (1994) postularon que la
excursión positiva del dC13 es reflejo de un fuerte incre-
mento en la productividad marina a causa de la activa-
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Figura 4.49. Columna estratigráfica de la Formación Don Braulio (Hir-
nantiano). Nótese el miembro inferior de origen glacial y el superior
formado por limolitas con braquiópodos y trilobites seguidas de peli-
tas negras graptolitíferas. A la derecha, clastos caídos en pelitas y
ejemplar del braquiópodo Hirnantia sagittifera (modificado de Astini,
1993, 2001).
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ción de la circulación oceánica termohalina (ver Capítu-
lo 9). El subsiguiente enterramiento del carbono produ-
jo una disminución del CO2 atmosférico y con ello la
disminución de la temperatura, lo que condujo a la gla-
ciación. Una hipótesis alternativa es la de Kump et al.
(1999) quienes sugirieron que la variación del carbono
en el Hirnantiano fue consecuencia de la meteorización
de las extensas plataformas carbonáticas que quedaron
expuestas durante el descenso glacioeustático. Si bien el
disparador de la glaciación también fue la disminución
del CO2 atmosférico, según esta hipótesis el enfria-
miento habría sido causado por un incremento en la tasa
de meteorización de los silicatos (proceso que consume
CO2), la que a su vez tendría correlación con las impor-
tantes orogenias ocurridas a fines del Ordovícico. Siguien-
do este razonamiento, la glaciación finalizó debido a que
la cobertura de hielo protegió a las rocas superficiales
de la meteorización, restituyendo así el CO2 atmosférico
a los niveles de greenhouse. Hay que subrayar, sin embar-

go, que dada la corta duración de la glaciación es difí-
cil admitir una relación de causa-efecto entre variación
climática y fenómenos orogénicos, siendo la duración
de éstos últimos notablemente mayor. Además, hay
una evidente falta de sincronismo entre el clímax de la
glaciación y las orogenias mencionadas por estos auto-
res. La orogenia Caledónica, por ejemplo, es claramente
posterior y la Tacónica comenzó bastante antes, en el
Katiano. 

Una tercera hipótesis, propuesta por Villas et al.
(2002), postula una relación – que en principio parece
contradictoria – entre la formación de extensos depósi-
tos carbonáticos en el Ordovícico Superior (Katiano) de
Laurentia, Báltica y norte de Gondwana y el subsiguien-
te período glacial Hirnantiano. La acumulación de cali-
zas marinas implicó el ‘secuestro’ de CO2 atmosférico
por parte de las cuencas oceánicas, lo que produjo una
disminución del CO2 en la atmósfera. Como resultado,
la temperatura comenzó a descender y, al sobrepasar
cierto umbral, se desencadenó la glaciación. Este mode-
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Figura 4.50. Correlación de las columnas estratigráficas del Noroeste de Argentina y de la Precordillera de San Juan. Nótese que donde no se
han preservado las diamictitas el evento de glaciación está indicado por un fuerte descenso eustático y la generación de una discontinuidad
que corresponde a la base de la secuencia depositacional (SSB), la que está presente en todas las secciones estratigráficas. Modificado de Bene-
detto et al. (2015).
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lo también ofrece una explicación simple para el fin de la
glaciación, pues el descenso glacioeustático determinó
el cese de la formación de carbonatos, recuperándose
los niveles anteriores de CO2 por el aporte de las ema-
naciones volcánicas. La excursión positiva de C13 duran-
te la glaciación sería el resultado de la meteorización de
los carbonatos –  enriquecidos en este isótopo – expuestos
en las plataformas. No obstante, si este fuera el meca-
nismo, queda abierto el interrogante de por qué no se
desencadenaron eventos glaciales luego del desarrollo
de las extensas plataformas carbonáticas del Cámbrico
y Ordovícico Inferior. Una explicación plausible es que
ese lapso de tiempo fue significativamente más cálido
que el Ordovícico Superior, tal como lo indican los altos
niveles de CO2 atmosférico (fuerte efecto invernadero)
deducidos a partir de la curva isotópica del carbono y
los valores de O18 (Herrmann et al., 2004). Sin embargo,
la reciente identificación de ciclos de tercer orden en la
Formación Península de Sudáfrica, interpretados como
de origen glacioeustático, no sería compatible con este
escenario ‘cálido’. Por el contrario, sugiere que hacia fines
del Ordovícico Inferior ya se estaba desarrollando una
incipiente cobertura de hielo en las regiones polares
(Turner et al., 2011). 

Finalmente, algunos
autores (Barnes, 2004;
Lefebvre et al., 2010) rela-
cionan la disminución de
CO2 atmosférico (que de-
sencadenó la glaciación)
con el emplazamiento de
una hipotética superpluma
mantélica. El modelo espe-
cula que si los derrames
basálticos hubieran ocurri-
do a bajas latitudes sería
factible explicar tanto el
calentamiento previo a la
glaciación (el evento Boda)
como la subsecuente gla-
ciación. La meteorización
de los silicatos en un clima
muy cálido y húmedo
habría consumido suficien-
te CO2 como para superar
el umbral que disparó la
glaciación sobre la región
polar de Gondwana. Una
relación similar entre
enfriamiento y  erupciones
volcánicas masivas (LIP)
fue postulado por Jones et
al. (2017) en base a la detec-

ción de fuertes anomalías de Hg en estratos marinos de
China y Laurentia antes, durante y después del máximo
glacial Hirnantiano. El mayor inconveniente de ambas
hipótesis es, obviamente, la falta de registro de esos
grandes eventos eruptivos.

Respecto de la extinción del Ordovícico terminal,
lo primero que hay que tener presente es que no fue un
evento instantáneo (en términos geológicos) sino que
ocurrió en dos pulsos principales, uno en la base (en el
limite con el Katiano) y otro hacia fines del Hirnantia-
no, mediando entre ambos cerca de 2 Ma (Fig. 4.51).
Los grupos más afectados en la primera fase de extin-
ción fueron el plancton marino (incluyendo los grapto-
litos y quitinozoos) y los invertebrados bentónicos como
los trilobites y los braquiópodos. Entre estos últimos es
llamativa la desaparición de una peculiar fauna cosmo-
polita de aguas profundas conocida como Fauna de
Foliomena. Este primer pulso coincidió con el inicio de la
glaciación, la que trajo aparejado un enfriamiento del
agua oceánica, una caída del nivel del mar, cambios en
el ciclo del carbono y en la geoquímica de los océanos.
La fauna de Hirnantia habitó aguas templadas/frías,
someras y bien oxigenadas y se hizo dominante en lati-
tudes medias y altas hasta que sobrevino la segunda fase
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Figura 4.51. Cambios geoquímicos y climáticos durante los dos pulsos principales de la extinción de
fines del Ordovícico. La diversidad faunística esta indicada por la anchura de las barras de cada grupo
fósil. En gris claro se indica la fauna previa, en blanco los cambios respecto de la anterior y en negro las
faunas post-hirnantianas. La curva de δ18O marca las variaciones de temperatura y el clímax de la
glaciación. La curva de δ13C muestra una excursión positiva importante durante el Hirnantiano tem-
prano (HICE, Hirnantian Isotope Carbon Excursion). Modificado de Hammarlund et al. (2012) y Bond y
Grasby (2017). 
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de extinción que afectó no sólo a los braquiópodos sino
también a los trilobites y a los conodontes. Hay cierta
coincidencia en que este segundo y definitivo pulso de
extinción estuvo ligado al ascenso posglacial del Hir-
nantiano a raíz del cual se produjo el ingreso de aguas
disóxicas o anóxicos sobre las plataformas y también en
los fondos marinos. Esto está evidenciado por el depósi-
to generalizado de pelitas negras graptolíticas y una
serie de indicadores geoquímicos de las condiciones
redox en los sedimentos (Hammarlund et al., 2012). Las
lutitas ricas en materia orgánica se habrían formado en
una columna de agua estratificada, con una capa supe-
rior con abundante agua de fusión glacial (y por lo tanto
menos densa) separada de la inferior, más salada, por un
brusco salto de salinidad (haloclina). Esta estratifica-
ción habría impedido la oxigenación normal de las
aguas del fondo. Recientemente Zou et al. (2018) demos-
traron que en la plataforma de Yangtzedel sur de China
hubo dos pulsos de euxinia que se corresponden con las
dos fases de extinción. Esto sugiere una relación causal
entre las aguas sulfurosas, que son altamente tóxicas, y
la extinción Ordovícica. El hecho de que la fauna de Hir-
nantia haya persistido en algunas localidades hasta la
base del Silúrico revela que el proceso de extinción fue
diacrónico, lo que lleva a suponer que el cambio en las
condiciones oceánicas no fue simultáneo en todo el
mundo (Rong et al., 2002).   

4.14  LA REGIÓN TROPICAL DE GONDWANA 

En sentido estricto, el sector periecuatorial de Gond-
wana comprende Antártida, Australia y Nueva Zelanda
(Fig. 4.17). El bloque de China del Sur es a menudo con-
siderado parte de este supercontinente dada la similitud
de sus faunas con las de Gondwana oriental. Sin embar-
go, los datos paleomagnéticos indican que habría estado
separado del núcleo de Gondwana por un mar relati-
vamente amplio por lo que actualmente se lo considera
como un bloque separado. Otros continentes menores
vinculados a Gondwana son los terrenos Sibumasu y
Annamia (Fig. 4.17). El primero de ellos, también deno-
minado Shan-Thai, abarca el este de la península Mala-
ya, Sumatra, Myanmar (Burma) y el extremo sudeste de
China (Fig. 4.52). El terreno Annamia (Indochina) abar-
ca los actuales territorios de Laos, Tailandia occidental,
Camboya y Vietnam. Si bien actualmente ambas regio-
nes son adyacentes, la estratigrafía y los fósiles del
Paleozoico inferior a ambos lados de la sutura que los
limita son diferentes. Por ejemplo, las faunas de la suce-
sión carbonática Cambro-Ordovícica de Sibumasu
revelan semejanzas con las del Sur de China, lo que
sugiere proximidad entre ambos bloques. En Annamia,
en cambio, las rocas son mayormente clásticas y sus

faunas son más similares a las del sector templado de
Gondwana (Turquía, Himalaya) e incluso a las de lati-
tudes más altas, como Avalonia y norte de África (For-
tey y Cocks, 2003). Por esa razón Annamia es ubicada en
los paleomapas del Ordovícico cerca de los 50°S. 

La paleoplaca China del Sur, también llamada
Yangtzé por estar recorrida por el río homónimo, es el
bloque perigondwánico de mayor extensión, con alre-
dedor de 3000 km en sentido E-O y 2000 km en sentido
N-S. Inicialmente fue parte del continente de Rodinia y
hasta los 610 Ma fue parte de Gondwana, del cual se
separó gradualmente durante el Paleozoico. Esta placa
fue tectónicamente estable durante el Cámbrico y gran
parte del Ordovícico. Las rocas del Cámbrico y del
Ordovícico Inferior que cubren la extensa plataforma
de Yangtzé son típicamente carbonáticas, pero hacia el
SE dominan facies clásticas de aguas más profundas, en
el denominado cinturón externo o ‘talud de Jiangnan’
(Fig. 4.52). En el Cámbrico basal, las rocas dominantes
en la plataforma de Yangtzé son dolomías y calizas (Fig.
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Figura 4.52. Paleoplacas que conforman la región asiática (arriba)
y detalle del SE de la placa China del Sur (abajo) mostrando las
facies marinas de la plataforma de Yangtzé y las facies profundas
del talud de Jiangnan. En cuadriculado: áreas emergidas (modifi-
cado de Zhan y Jin, 2007). 
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4.53) seguidas de fosforitas y limolitas que contienen
la célebre fauna de Chengjiang (§ 4.6). En las facies exter-
nas dominan las pelitas y calizas negras. En la platafor-
ma, la sedimentación estuvo regulada por los cambios
eustáticos, pero también fue afectada por fases tectó-
nicas locales, por lo que la distribución de litofacies es
relativamente compleja. En general, el Ordovícico Infe-
rior está representado por calizas bioclásticas con bio-
hermos de esponjas y calcimicrobios, pero a partir del
Ordovícico Medio (Dapingiano) se tornan más frecuen-
tes los depósitos mixtos y clásticos, especialmente de
calizas nodulares y limolitas fosilíferas, como las forma-
ciones Dawan y Meitan, ampliamente conocidas por la
riqueza de sus faunas. El Ordovícico Superior se carac-
teriza por pelitas oscuras de aguas más profundas. Un
rasgo notable es el depósito en toda la cuenca de una
unidad calcárea distintiva, la Formación Pagoda, forma-

da por calizas (Fig. 4.53) que contienen nautiloideos y
trilobites (algunos pelágicos) llamativamente similares
a los de la Formación Pa Kae de Tailandia, por lo que se
infiere que el terreno Sibumasu se encontraba todavía
relativamente próximo a China del Sur. La glaciación del
Hirnantiano sólo está reflejada por una caída del nivel
del mar seguida de facies mixtas con graptolitos y fauna
de Hirnantia. Recordemos que en estas capas de la pla-
taforma de Yangtzé se definió el estratotipo de límite
(GSPP) del Piso Hirnantiano.  

Australia, una de las mayores piezas de Gondwana,
presenta dos regiones muy diferentes del punto de vista
de su evolución geológica (Fig. 4.54): 1) la región cen-
tro-oeste, cratonizada hacia fines del Proterozoico y 2) el
sector oriental, conocido como el cinturón plegado de
Tasmania (los Tasmánides), que fue una zona de con-
vergencia de placas desde fines del Proterozoico hasta
fines del Paleozoico (es parte del orógeno Terra Australis
mencionado previamente). La región cratónica experi-
mentó dos fases de distensión hacia fines del Protero-
zoico, generándose las cuencas de Amadeus, Georgina,
Canning y Officer, además de otras menores. Su relleno
corresponde a una cobertura de plataforma carbonática
que yace en continuidad o en ligera discordancia sobre
el Proterozoico Superior (portador de las cuarcitas con
la Fauna de Ediacara). Al igual que en otras regiones de
Australasia, las faunas de trilobites del Cámbrico per-
tenecen a la provincia de los Redlíchidos (§ 4.8). 

Durante el Ordovícico se desarrollaron extensos
mares epíricos que conectaban parcialmente las cuencas
entre sí. En la cuenca Canning el Ordovícico Inferior-
Medio totaliza más de 2000 m de calizas y pelitas, las que
en su mayor parte yacen en subsuelo. Los depósitos de
plataforma se extienden hacia el sur, en el oeste de Tas-
mania, donde aflora una completa sucesión de rocas que
abarcan el lapso Cámbrico Superior/Ordovícico Superior,
compuesta por areniscas someras seguidas de calizas
fosilíferas. Las faunas del Ordovícico Medio de la pla-
taforma australiana muestran afinidades con otras fau-
nas de aguas cálidas, como las del Sur de China y, en algu-
na medida, con las del terreno Precordillera de Argen-
tina. Sin embargo, la presencia de numerosos fósiles
endémicos indica que el bloque australiano estuvo ais-
lado de otras placas de posición ecuatorial durante el
Cambro-Ordovícico (Webby et al., 2000). 

Los Tasmánides del este de Australia (Nueva Gales
del Sur y Victoria) y Tasmania, a diferencia de la región
cratónica, involucran varios ciclos de ruptura, acreción
y deformación que se remontan a la ruptura de Rodinia.
Los registros del Cámbrico son casi enteramente de
rocas volcánicas y sedimentarias metamorfizadas. El
Ordovícico está representado por basaltos toleíticos de
corteza oceánica, secuencias volcaniclásticas que corres-
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Figura 4.53. Arriba: vista panorámica de una de las gargantas del río
Yangtzé cortando una sucesión de calizas Cambro-Ordovícicas. Abajo:
afloramiento de la Formación Pagoda en la plataforma de Yangtze,
Distrito de Yichang (foto del autor). 
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ponden a arcos insulares acrecionados al margen aus-
traliano a fines del Ordovícico y bloques de caliza rese-
dimentados que se supone habrían coronado dichas
islas volcánicas (Glen, 2005). Las faunas de estas calizas
tienen un marcado provincialismo (más del 70% de los
géneros de esponjas son endémicos!), tal como ocurre
con las faunas que habitan actualmente islas oceánicas
(Webby, 1992).

Finalmente, en la Isla Sur de Nueva Zelanda aflora una
sucesión de carbonatos del Cámbrico Superior-Ordoví-
cico y rocas clásticas del Silúrico que fueron deformados
en el Devónico, cuando este terreno (Takaka) se acrecionó
a Gondwana. La evidencia de que se trata de un terreno
es que al este de las mencionadas sucesiones sedimen-
tarias hay volcánicas con signatura de arco intraoceáni-
co y remanentes de prismas de acreción. Estas rocas se
corresponden con las de los Tasmánides y su separación
geográfica actual es resultado de la apertura del Mar de
Tasmania en el Cretácico. 

En el este de Antártida se encuentran fragmentos de
terrenos similares bordeando el extenso orógeno Ross,
que a lo largo de 3000 km atraviesa gran parte de este
continente en los Montes Transantárticos. En Victoria
Land se ha identificado un collage de al menos tres terre-
nos. El más interno está formado por turbiditas muy

deformadas y el intermedio es un complejo de basaltos
en almohadilla interdigitados con areniscas con trilobi-
tes cámbricos que culmina con una sucesión de más de
2500 m de espesor de areniscas deltaicas y marinas con
trazas de la icnofacies de Cruziana, de edad Cambro-
Ordovícica. Esta unidad cuarcítica es interesante porque
se correlaciona con unidades de los Montes Ellsworth,
Pensacola y Shackleton de Antártida, del cinturón ple-
gado del Cabo de Sudáfrica, de las Islas Malvinas y de
las Sierras Australes de Buenos Aires. El terreno más
externo se compone de turbiditas con algunos bloques
exóticos de calizas con trilobites, braquiópodos y cono-
dontes del Tremadociano, los que constituyen el único
registro de Ordovícico fosilífero de Antártida (Curtis,
2001; Parica, 2002; Tessensohn y Henjes-Kunst, 2005). 

En los Montes Ellsworth afloran calizas con excelen-
tes faunas de trilobites del Cámbrico comparables a las
del Sur de China, Australia y otras regiones gondwánicas.
Esto es importante, como se verá más adelante, para esta-
blecer el sitio de origen de uno de los terrenos más nota-
bles de América del Sur, el terreno Precordillera (§ 4.19).

4.15  LAS CUENCAS DEL NORTE DE SUDAMÉRICA

En el extremo norte de Sudamérica las rocas del
Paleozoico inferior yacen en gran parte en el subsuelo de
la cuenca de los Llanos Orientales de Colombia y su con-
tinuación en Venezuela (Llanos de Barinas-Apure) (Fig.
4.55). También han sido detectadas en la cuenca petrolí-
fera del Orinoco, en la región oriental de Venezuela,
donde se perforaron más de 2000 m de conglomerados,
areniscas y principalmente lutitas, cuya edad Cambro-
Ordovícica fue establecida mediante acritarcas (Pimen-
tel de Bellizzia, 1992). En el subsuelo de los llanos orien-
tales de Colombia se han perforado rocas metamórficas
de bajo grado con acritarcas del Ediacariano (Cáceres
et al., 2003). También se han detectado areniscas y lutitas
negras con graptolitos, escasos braquiópodos y trilobites
del Ordovícico Inferior, referidas a la Formación Negri-
tos (Ulloa et al., 1982). Los afloramientos de rocas Cam-
bro-Ordovícicas en el norte de Sudamérica son disper-
sos y reducidos, en parte debido a las dificultades que
plantea la exploración geológica en zonas selváticas. En
Venezuela, los afloramientos se restringen al Macizo del
Baúl y a un reducido sector de los Andes de Mérida (Fig.
4.55). En la primera localidad hay asomos de lutitas
oscuras con bajo grado metamórfico en las que se han
preservado trilobites del género Parabolina que indica
una edad Cámbrica Tardía (Furongiano). En el flanco
sudeste de los Andes de Mérida, en la región del río
Caparo, afloran lutitas, limolitas calcáreas y areniscas
finas verdosas con trilobites, graptolitos y braquiópo-
dos del Ordovícico Medio (Formación Caparo). Hacia la
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Figura 4.54 Principales cuencas Cambro-Ordovícicas de Australia y
cinturón plegado de Tasmania (Tasmánides) (simplificado de Webby
et al., 1999).
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parte superior hay algunas decenas de metros de dia-
mictitas que podrían ser de origen glacial (Benedetto y
Ramírez Puig, 1982).

En Colombia se encontraron rocas fosilíferas del
Cámbrico Medio en la Sierra de la Macarena, situada al
este de la Cordillera Oriental (Fig. 4.55). Si bien sus fau-
nas son todavía imperfectamente conocidas, es relevan-
te la presencia en esta región de calizas con Paradoxides,
un trilobite representativo de la provincia Acadobáltica,
con registros en Europa y norte de África. En otros pun-
tos de esta serranía se encontraron areniscas y pelitas
fosilíferas del Ordovícico Inferior, depositadas en aguas
relativamente profundas, pero no se han podido esta-
blecer las relaciones estratigráficas entre las distintas
localidades. Es muy probable que estas rocas clásticas se
correlacionen con las del subsuelo de los Llanos Orien-
tales antes mencionadas. Hacia el extremo SE de Colom-
bia, al sur del río Guaviare, en plena selva amazónica, se
eleva la serranía de Araracuara. Allí se han descubierto
conglomerados, areniscas y limolitas color violáceo con
Cruziana, Skolithos, braquiópodos linguloideos y acritar-
cas del Ordovícico Inferior. Estas facies litorales yacen
sobre gneises y migmatitas del escudo de Amazonas y
representan posiblemente el borde de la cuenca ordoví-
cica (Ulloa et al., 1982; Théry et al., 1984; Mojica y Villa-
rroel, 1988).

En la Cordillera Central de Colombia las rocas
ordovícicas se localizan en su flanco oriental, a lo largo

del valle del río Magdalena. En el valle superior aflora la
Formación El Hígado, consistente en areniscas con lentes
bioclásticos y pelitas negras con graptolitos, trilobites
y conodontes del Darriwiliano (Gutiérrez Marco et al.
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Figura 4.56. Principales terrenos alóctonos en la esquina noroeste de
América del Sur. Los terrenos Chibcha (Chi), Mérida (Me) y Tahani
(Ta) se acrecionaron en el Paleozoico. Los terrenos Amaime (Am),
Dagua (Da), Piñón (Pi) y Choco (Cho) lo hicieron en el Meso y Ceno-
zoico. El terreno Andaqui (An) es probablemente autóctono y Caparo
(Ca) es un bloque autóctono (modificado de Ramos, 2009). 

Figura 4.55. Principales sistemas orográficos y distribución de las rocas sedimentarias del Cámbrico y Ordovícico en Venezuela y Colombia 
(de Benedetto y Ramírez Puig, 1982).
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2007). Hay que destacar que esos niveles contienen cono-
dontes tremadocianos redepositados, lo que indica la
presencia de depósitos sedimentarios del Ordovícico
Inferior en ese sector de la cuenca. 

La evolución geodinámica del extremo noroeste
de Sudamérica durante el Paleozoico es compleja y aún
no ha sido totalmente resuelta. Benedetto y Sánchez
(1979) notaron que las faunas del Cambro-Ordovícico
de la región periférica al escudo son de tipo europeo
mientras que las faunas Devónicas de la Sierra de Perijá
tienen fuertes afinidades apalachianas, por lo que asu-
mieron que ambas regiones se amalgamaron recién a
fines del Paleozoico. En 1982, el geólogo venezolano
Alirio Bellizzia postuló la existencia de al menos dos
provincias con historias geológicas distintas, el bloque
autóctono Caparo y el terreno Mérida. La observación
clave es que las rocas Cambro-Ordovícicas de los Lla-
nos Orientales y del flanco sur de los Andes de Mérida
carecen de metamorfismo, mientras que las que forman
el núcleo de la Cordillera de Mérida fueron deforma-
das y metamorfizadas durante el Carbonífero. Dado que
ambas regiones están actualmente en contacto a través
de la falla Caparo (y la falla Icotea en el lago Maracai-
bo) se infiere que las mismas evolucionaron en contextos
geodinámicos y paleogeográficos distintos, debiéndo-
se su posición adyacente actual a un emplazamiento
posterior. De este modo, el terreno Caparo representa la
sedimentación sobre la periferia del escudo de Guayana
(parte norte del escudo Brasílico) mientras que el terre-
no Mérida sería un bloque alóctono acrecionado a fines
del Pérmico proveniente, según Bellizzia (1982), del blo-
que Maya o Yucatán de América Central. La historia geo-
lógica de esta región será retomada en el Capítulo 6 refe-
rido al Paleozoico superior. 

En el sector Colombiano, las calizas cámbricas con
Paradoxides y las sucesiones Ordovícicas clásticas de los
Llanos Orientales y de la Sierra de Araracuara represen-
tan sucesiones autóctonas de margen pasivo deposita-
das en la periferia del escudo Brasiliano, mientras que
las rocas metamórficas del Macizo de Quetame, situadas
al oeste, son interpretadas como parte de un terreno
alóctono, el terreno Chibcha, que colisionó con Gond-
wana en el Ordovícico Medio. Las lavas en almohadilla
asociadas se interpretan como un vestigio de la sutura.
También formaron parte de este mismo terreno las rocas
metamórficas del Macizo de Santa Marta, actualmente
desplazadas por grandes sistemas de fallas transcurren-
tes (Fig. 4.56). Adyacente al oeste del terreno Chibcha
está el terreno Tahami, que se interpreta como un frag-
mento del orógeno Apalachiano que quedó soldado a
Gondwana al separarse Laurentia en el Triásico (Restre-
po y Toussaint, 1988; Alemán y Ramos, 2000; Ordóñez-
Carmona et al., 2006; Ramos, 2009).  

4.16  LAS CUENCAS INTRACRATÓNICAS DE BRASIL
Y PARAGUAY

En el sector noroccidental de Brasil, en la región del
alto río Amazonas, la cuenca de Solimoes representa la
continuación hacia el sur de la sedimentación marginal
al escudo Brasílico. El depocentro está situado al oeste
del arco de Purus, un alto estructural que separa las
cuencas de Solimoes y de Amazonas. Allí se han detec-
tado en el subsuelo cerca de 150 m de areniscas finas
y pelitas con acritarcas del Ordovícico Inferior (Forma-
ción Benjamín Constant) que transgreden sobre el basa-
mento precámbrico del escudo. 

En ese tiempo comenzó a definirse al este del arco
de Purus la cuenca de Amazonas, posiblemente como
una zona de alivio a la compresión final de la orogenia
Brasiliana del Neoproterozoico. Estos esfuerzos habrían
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Figura 4.57. Paleogeografía de Gondwana a fines del Ordovícico mos-
trando la distribución de la fauna de Hirnantia típica y la de baja diver-
sidad (atípica) y las probales vías de conexión marina. Am: Cuenca de
Amazonas; B: Cuenca de Bové; C: Cinturón del Cabo; CA: Cuenca
Andina Central; M: Cuenca de Maranhao; EA: Fm. Eusebio Ayala
(Paraguay); G: Cuenca de Gabón; H: Escudo de Hoggar (Ahaggar);
P: Puna; Pe: Perúnica; Pr: Precordillera; RS: Escudo de Reguibat; SM:
cuenca de Senegal-Mauritania; T: Tandilia; Ti: Cuenca de Tindouf; WE:
Plataforma de Europa Occidental (modificado de Benedetto et al., 2013).
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generado un sistema de rift de dirección este-oeste a
lo largo de zonas de debilidad cortical. En la cuenca de
Amazonas el relleno sedimentario se inicia con el Grupo
Trombetas, cuya base está formada por pelitas y arenis-
cas marinas del Ordovícico Superior a las que le siguen
rocas glacimarinas del eosilúrico (Grahn, 2005). 

En la cuenca de Paraná (Fig. 4.57) la sedimentación
también comienza con facies marinas (areniscas con
Skolithos) seguidas de un horizonte de diamictitas (For-
mación Iapó) que por su gran extensión geográfica cons-
tituye  un buen nivel guía. Las rocas del borde occiden-
tal de la cuenca de Paraná afloran en las cercanías de la
ciudad de Asunción, en Paraguay. En 1950, el eminente
geólogo argentino Horacio J. Harrington las refirió al
Grupo Itacurubí y describió sus principales rasgos estra-
tigráficos y contenido fosilífero. Si bien esta sucesión fue
tradicionalmente referida al Silúrico, actualmente se
infiere que al menos su tramo inferior (Formación
Eusebio Ayala) es del Hirnantiano (4.58). Esta edad está
basada en la probable presencia del graptolito guía G.
persculptus (Alfaro et al., 2010) y de una fauna de bra-
quiópodos similar a las del Hirnantiano del norte de
África (Benedetto et al., 2013). Ambas faunas son de baja
diversidad y tienen en común el braquiópodo Arenort-
his. La semejanza entre las faunas de Marruecos y Para-
guay indica que ambas cuencas debieron estar interco-
nectadas por un brazo de mar. Como muestra la Figura

4.57, la conexión más directa entre la cuenca de Paraná y
el oeste de África es a través de la cuenca de Maranhao.
La inundación de estas áreas cratónicas fue resultado del
ascenso del nivel del mar causado por el desenglaza-
miento de los polos a fines del Hirnantiano. Su magni-
tud fue tal que el mar transgredió por primera vez en el
Fanerozoico sobre estas vastas áreas de basamento que
se habían mantenido emergidas desde fines del Prote-
rozoico. 

4.17  LA CUENCA ANDINA CENTRAL

Al sur de Ecuador, donde los datos estratigráficos y
paleontológicos del Paleozoico inferior son casi inexis-
tentes, los afloramientos de rocas Cámbricas y Ordoví-
cicas son cada vez más extensos, culminando en Boli-
via y el NO de Argentina con sucesiones continuas y
de varios kilómetros de espesor. Esta vasta cuenca sedi-
mentaria, denominada Cuenca Andina Central (o
‘Proto-Andina’), es clave para conocer la historia sedi-
mentaria y las faunas que habitaron esta región de
Gondwana. Actualmente, esta cuenca está desmembra-
da por eventos tectónicos posteriores, principalmente
por la orogenia Andina. Sus  afloramientos están en el
altiplano, Cordillera Oriental y Sierras Subandinas de
Perú, Bolivia, y NO de Argentina, y también en la Puna
de Atacama del norte de Chile (Fig. 4.59). En la Cordille-
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Figura 4.58. Correla-
ción de las columnas
estratrigráficas de Boli-
via, Cuenca de Paraná
(Paraguayl y Brasil), y
Sudáfrica. Ver referen-
cias en la Figura 4.5
(modificado de Bene-
detto et al., 2015). 
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ra Oriental del sur de Bolivia la columna estratigráfica
alcanza un espesor cercano a los 9000 m, de los cuales
la mayor parte corresponden al Ordovícico. La suce-
sión es esencialmente continua desde el Cámbrico Supe-
rior al Ordovícico Medio, aunque localmente puede
haber algunas discontinuidades internas. La discordan-
cia mayor se sitúa entre el Sandbiano y el Hirnantiano
y es producto de un evento de deformación de alcance
regional conocido como orogenia Oclóyica. En Bolivia,
este intervalo limitado por discordancias fue denomi-
nado secuencia Tacsara (Sempere, 1995). En Perú los aflo-
ramientos son discontinuos. En la región noreste, en las
cabeceras del río Ucayali, cerca de la frontera con Brasil,
afloran areniscas y lutitas fosilíferas (Formación Conta-
ya) cuya fauna de trilobites, braquiópodos y graptolitos
es de edad Darriwiliana y tiene afinidades con las fau-
nas Mediterráneas. Esta unidad también fue identificada
hacia el este en el subsuelo de la cuenca de Ucayali. En
la Cordillera Oriental del sur de Perú, en la región de
Cuzco, la sucesión ordovícica supera los 4000 m de espe-
sor (Fig. 4.60). Se inicia con cuarcitas, ignimbritas, tufitas
y lutitas negras con graptolitos referidas a la Formación

Ollantaytambo (Bahlburg et al., 2006). Puesto que estas
rocas tienen afinidades geoquímicas con volcánicas de
arco, se infiere que hacia el oeste había una zona de sub-
ducción activa inclinada debajo del margen proto-Andi-
no, al igual que en la Puna Argentino-Chilena y en la
Sierra de Famatina. Las vulcanitas son sucedidas en con-
cordancia por la Formación San José, formada por limo-
litas grises, lutitas negras y algunos niveles de areniscas,
con un espesor aproximado de 2000 m. Su tramo inferior
contiene una fauna de braquiópodos que sugiere una
conexión paleogeográfica con la cuenca de Famatina del
oeste de Argentina (Gutiérrez-Marco y Villas, 2007). Por
encima yace la Formación Sandia, una potente sucesión
de cuarcitas con escasos fósiles cuya edad no se conoce
con precisión. Finalmente, al igual que en el resto de la
cuenca Andina Central, la sucesión culmina con diamic-
titas glacigénicas que en la región de Cuzco reciben el
nombre de Formación San Gabán.  

En la Cordillera Oriental del noroeste argentino la
columna se inicia con alrededor de 3000 m de areniscas
rosadas y rojizas con estratificación cruzada a gran esca-
la con abundantes trazas subverticales (Skolithos), arenis-
cas bioturbadas con Cruziana y otras formas, y limolitas
rojizas. Esta sucesión, referida al Grupo Mesón, yace en

LOS SISTEMAS CÁMBRICO Y ORDOVÍCICO

Figura 4.59. Distribución de las rocas sedimentarias Cambro-Ordoví-
cicas en los Andes centrales (en gris). AM: Sierra de Ambato; CO: Cor-
dillera Oriental y Sierras Subandinas; F: Sierra de Famatina; P: Puna;
PR: Precordillera.

Figura 4.60. Columnas estratigráficas del Ordovícico volcaniclásti-
co de la Cordillera Oriental y del Altiplano peruano (modificado de
Bahlburg et al., 2006).
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discordancia sobre la Formación Puncoviscana discu-
tida en el capítulo anterior. En el sur de Bolivia, una uni-
dad arenosa equivalente, aunque menos potente, se
asignó al Grupo Sama. El Grupo Mesón se depositó en
una zona litoral afectada por mareas, incluyendo barras
de arena submareales, canales submareales y llanuras
de marea arenosa, mixta fangosa/arenosa y fangosa
(Kumpa y Sánchez. 1988; Mángano y Buatois, 2004).

Dada la ausencia de fósiles diagnósticos, la edad de esta
secuencia queda comprendida entre el Cámbrico basal
(edad mínima de la Formación Puncoviscana) y el Cám-
brico Tardío (edad de la base de la unidad suprayacen-
te). Un dato interesante es que en esta unidad se obtuvo
el primer polo magnético para el Cámbrico del noroeste
argentino. Este indica una paleolatitud de ~26°S para
esta región (Spagnuolo et al., 2008), más baja de la que
aparece en la mayoría de los mapas paleogeográficos,
que es de alrededor de 40°S.  

La sucesión continúa con más de 4000 m de depó-
sitos clásticos marinos referidos al Grupo Santa Victo-
ria, cuya edad se extiende desde el Cámbrico más tardío
(Furongiano) hasta el Ordovícico Medio (Figs. 4.61, 4.63).
La distribución de facies dentro de este grupo es com-
pleja, tanto en sentido vertical como lateral, reflejando
variaciones en las tasas de subsidencia, aporte de sedi-
mentos y nivel del mar, a lo que se suma la heterogenei-
dad fisiográfica propia de la cuenca. Por eso es difícil
establecer una correlación regional de las numerosas
formaciones que se han creado. Un enfoque moderno
del problema consiste en la integración de los datos sedi-
mentológicos y bioestratigráficos en el marco de la estra-
tigrafía secuencial (Buatois et al., 2006). Un buen ejem-
plo de la aplicación de esta metodología es la sucesión
del Cámbrico Superior/ Tremadociano de la Cordillera
Oriental. Esta unidad se inicia con depósitos estuarinos
que rellenan un paleovalle inciso en el infrayacente
Grupo Mesón (Fig. 4.61). Sus facies más típicas son are-
niscas con estratificación cruzada en ‘espina de pez’ y
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Figura 4.61. Columna estratigráfica del Furongiano-Tremadociano de
la Cordillera Oriental del noroeste de Argentina (Angosto del Moreno)
y ambientes sedimentarios (de Astini, 2003).

Figura 4.62. Escudo cefálico y espinas del marellomorfo Mimetaster flo-
restaensis proveniente de la parte inferior de la Formación Floresta
(Tremadociano), Sierra de Mojotoro, Provincia de Salta (Aris et al.,
2017). 
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sigmoidal depositadas en complejos de barras subma-
reales sometidas a corrientes de marea, y areniscas y
fangolitas con estratificación ondulada (wavy) o lenti-
cular, laminación ondulítica y grietas de desecación
correspondientes a llanuras de marea. El valle estuari-
no fue posteriormente inundado a raíz de un ascenso
eustático, generándose facies de plataforma abierta
representadas por fangolitas laminadas verdosas fosilí-
feras (Formación Santa Rosita). Estos depósitos son
sucedidos por intervalos heterolíticos ricos en trazas
fósiles y por areniscas amalgamadas con estratificación
hummocky depositadas en una plataforma somera y en
la cara de playa bajo la acción del oleaje de buen tiempo
y de tormenta. La  sucesión refleja repetidos eventos
transgresivos/ regresivos y al menos dos eventos de inun-
dación de carácter regional. Por ejemplo, la transgresión
que se inicia en el Cámbrico Superior (Biozona de Para-
bolina frequens argentina) se la puede reconocer en las
distintas secciones estratigráficas de la Cordillera Orien-
tal de Argentina (lutitas negras de la Formación Lampá-
zar y equivalentes), Bolivia (Formación Iscayachi), Puna
oriental (Formación Taique) y Sierra de Famatina (For-
mación Volcancito). En las pelitas tremadocianas la For-
mación Floresta de la Provincia de Salta se descubrió un
artrópodo marellomorfo (Fig. 4.62) que está más estre-
chamente emparentado con una forma de Marruecos
(Fig. 4.44) y con otra de Bohemia que con Marella (Fig.
4.21), una de las especies emblemáticas de la Lutita Bur-
gess (Aris et al., 2017), lo que confirma la conexión bio-
geográfica entre el Norte de Gondwana y la Cuenca
Andina Central. 

En el lapso siguiente (Floiano-Dapingiano) se depo-
sitaron más de 2000 m de sedimentos marinos. Este

intervalo es referido a la Formación Acoite y está bien
representado en la Sierra de Santa Victoria, donde fue
definida la formación, y en numerosas localidades de
la Cordillera Oriental. Su tercio inferior está dominado
por pelitas laminadas de color gris oscuro ricas en
graptolitos, depositadas en una plataforma externa con
fondos poco oxigenados, como lo sugiere la ausencia de
faunas bentónicas. Hacia arriba gradan a limolitas bio-
turbadas fosilíferas que indican una progresiva oxige-
nación del sustrato. En algunos niveles hay depresiones
erosivas acanaladas (gutters) producidas durante even-
tos de tormenta, las que fueron rellenadas por densas
concentraciones de braquiópodos, trilobites, nautiloide-
os, bivalvos y gastrópodos. Hacia la mitad superior de la
secuencia se destacan varios ciclos grano/estratocrecien-
tes de 10-80 m de espesor que se inician con limolitas y
culminan con areniscas cuarzosas, a veces amalgamadas,
con estructuras en domo (hummocky) y abundantes

Figura 4.64. Vertebrados agnatos ordovícicos. A. Parte del escudo dor-
sal de Astraspis desiderata, Ordovícico Superior de América del Norte;
B. Placa del escudo dorsal (tesserae) de Sacabambaspis janvieri, Ordoví-
cico Medio de la Precordillera argentina; C. Reconstrucción de Saca-
bambaspis janvieri en base a los ejemplares encontrados en Sacabambi-
lla, Bolivia. (A, C. de Elliot et al., 1991; B, de Albanesi et al., 1995).

Figura 4.63. Afloramientos del Grupo Santa Victoria (Formación Santa
Rosita) en la Quebrada de Humahuaca, noroeste Argentino. 
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coquinas. Estas capas arenosas son interpretadas como
depósitos de cara de playa con influencia de oleaje de
tormenta. La sucesión en su conjunto revela una progra-
dación de la línea de costa causada por el desarrollo de
un sistema deltaico, donde los ciclos mayores represen-
tarían complejos de lóbulos y barras de desembocadu-
ra afectadas por tormentas (Astini y Waisfeld, 1993).
Sucesiones similares a la descripta están ampliamente
expuestas en el sur de Bolivia, en la región de Tarija,
donde se asignan a la Formación Sella. 

En ciertas localidades de la Cordillera Oriental la
sucesión culmina con algunas decenas de metros de are-
niscas rosadas y limolitas moradas con típicas estruc-
turas de ambiente estuarino (estratificación sigmoidal y
bimodal, grietas de desecación, etc.) y una fauna de baja
diversidad dominada por bivalvos. Esta unidad, deno-
minada Formación Alto del Cóndor, refleja una caída
generalizada del nivel del mar. Hacia arriba siguen depó-
sitos de plataforma pelítico-arenosos con algunos nive-
les calcáreos cuyos fósiles indican una edad cercana al
límite Darriwiliano/Sandbiano (Formación Capillas). Esta
vasta transgresión marina también ha sido registrada en
la Cordillera Oriental de Bolivia donde está represen-
tada por areniscas y pelitas depositadas en la zona cos-
tera. Lo más notable de estas rocas (Formación Anzaldo)
es que contienen restos completos de un vertebrado pis-
ciforme sin mandíbulas (agnato) denominado Sacabam-
baspis (por la localidad de Sacabambilla, al este de Cocha-
bamba, el lugar del primer hallazgo) (Fig. 4.64). Este des-
cubrimiento es significativo pues se trata de uno de los
agnatos más antiguos del mundo, apenas superado en

edad por el género Arandaspis de la cuenca Amadeus de
Australia. Placas aisladas de Sacabambaspis también se
han encontrado en la Precordillera argentina. Dado que
este vertebrado habitaba aguas someras debía tener
una limitada capacidad para realizar largas migraciones
por lo que su presencia en ambas cuencas sugiere una
conexión geográfica estrecha entre ellas. 

La sucesión continúa con areniscas cuarcíticas de
amplia distribución en toda la cuenca (Formación San-
dia en Perú, San Benito en Bolivia, Centinela en Argen-
tina). Es importante señalar que tanto estas unidades
como las que están inmediatamente por debajo – como
la ya mencionada Formación Capillas – contienen trilo-
bites (Huemacaspis), braquiópodos (Drabovinella, Eorhipi-
domella, Tissintia) y bivalvos (Cadomia) muy similares a
los del norte de África y centro de Europa (Fig. 4.32). La
presencia de estas faunas Mediterráneas en la cuenca
Andina Central demuestra que no existían barreras
geográficas que restringieran el intercambio faunístico
con el sector norte de Gondwana y terrenos periféricos
como Armórica y Perúnica (Havlíček y Branisa, 1980;
Benedetto y Sánchez, 1996; Benedetto, 1998). 

El Ordovícico culmina con diamictitas referidas a
las formaciones San Gabán (en Perú), Cancañiri (en Boli-
via) y Zapla (en Argentina), generadas durante la gla-
ciación del Hirnantiano/Llandoveriano (§ 4.13). Esta gla-
ciación abarcó la totalidad de la cuenca Andina Cen-
tral, cubriendo un área de más de 1500 km de longitud y
250 km de anchura. En la base de estas unidades hay un
hiato originado por un fuerte descenso glacioeustático,
la erosión glacial y una fase de plegamiento de variable
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Figura 4.65. El Supergrupo del Cabo en Sudáfrica. Las rocas Ordovícicas (Grupo Table Mountain) están indicadas con rayado vertical. 
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intensidad debida a la orogenia Oclóyica. Por ello, es
muy frecuente que las diamictitas se apoyen sobre uni-
dades de diferente edad. Por ejemplo, en el sur de Boli-
via lo hacen directamente sobre la Formación Sella, del
Ordovícico Medio, pero en el norte de Argentina yacen
en paraconcordancia sobre unidades del Ordovícico
Superior. La superficie erosiva basal explica la presen-
cia en la diamictita de bloques de distintas unidades
infrayacentes.  

4.18  LOS SISTEMAS DE TANDILIA Y DEL CABO
(SUDÁFRICA)

Dada la conformación paleogeográfica de Gond-
wana, todo indica que los sedimentos marinos someros
de edad Cambro-Ordovícica aflorantes en la Sierra de
Tandil de la Provincia de Buenos Aires y en el cinturón
plegado del Cabo del extremo sur de África estuvieron
conectados entre sí. De allí el nombre de Cuenca de
Nama-La Tinta, en alusión a las cuarcitas del Grupo
Nama de Sudáfrica y la Formación La Tinta de Tandi-
lia (ver Capítulo 3).  

En la Sierra de Tandil una sucesión heterolítica de
areniscas finas y pelitas de ambiente marino litoral
(formaciones Cerro Negro y Punta Mogotes) se apoya
en discordancia sobre el Grupo Sierras Bayas, del Prote-
rozoico Superior (§ 3.12). La unidad más característica
es la Formación Balcarce, compuesta de areniscas cuar-
zosas con estratificación cruzada a gran escala interpre-
tadas como depósitos litorales con influencia de mareas
y ocasionalmente de tormentas (Poiré et al., 2003; Poiré
y Spalletti, 2005). Otra característica notable de esta
unidad es su riqueza en trazas fósiles, especialmente de
grandes ejemplares de Arthrophycus. En su conjunto, la
asociación icnológica sugiere una edad próxima al lími-

te Cámbrico/Ordovícico. En la Sierra de Tandil también
aflora una diamictita glacial (Formación Sierra del Volcán)
que fue correlacionada con las glaciaciones del Neo-
proterozoico. La datación U-Pb de los circones detríticos
indica una edad más joven, por lo que hora es conside-
rada correlativa de los niveles glaciales del Hirnantia-
no expuestos en el Sistema del Cabo de Sudáfrica (van
Staden et al., 2010). 

El Sistema del Cabo es un cinturón orogénico en
forma de L plegado en el Paleozoico superior que se sitúa
en el extremo austral de Sudáfrica (Fig. 4.65) (Hiller,
1992; Shone y Booth, 2005). La sucesión Cambro-Ordoví-
cica, de más de 2000 m de espesor, es referida al Grupo
Table Mountain (Fig. 4.58). Al igual que en Tandilia, la
columna se inicia con conglomerados rojizos que yacen
en discordancia sobre basamento Proterozoico, seguidos
de una sucesión heterolítica con estructuras de marea y
abundantes trazas (Skolithos, Arthrophycus). La unidad
más notable de este grupo es la Formación Península,
formada por varios cientos de metros de areniscas con
estratificación cruzada y grandes superficies erosivas de
origen fluvial intercaladas con delgados niveles con
Cruziana que denotan influencia marina (Fig. 4.66).
Hacia el tope del Grupo Table Mountain hay dos niveles
de tilitas intercalados entre areniscas con estructuras de
deformación por hielo, y otras que señalan un movi-
miento de los glaciares hacia el sur (coordenadas pre-
sentes). El grupo culmina con la Formación Cedarberg,
una unidad pelítico/arenosa que constituye un horizon-
te guía en toda la comarca. Lo más significativo de esta
formación es que contiene fauna de edad Hirnantiana,
corroborando que las diamictitas infrayacentes son
producto de la glaciación de fines del Ordovícico. La
historia de deformación de esta cuenca se retomará en
los próximos capítulos.  

LOS SISTEMAS CÁMBRICO Y ORDOVÍCICO

Figura 4.66. Vista panorámica del Grupo Table Mountain, cuyos estratos subhorizontales dominan la Ciudad del Cabo. 
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4.19  HISTORIA ACRECIONAL DEL MARGEN PROTO-
ANDINO

Hasta aquí hemos analizado los rasgos salientes
del relleno de las cuencas autóctonas, es decir, aquellas
desarrolladas sobre o en la periferia de la región crató-
nica gondwánica (escudo Brasiliano, terreno Pampia)
durante el Cambro-Ordovícico. La historia depositacio-
nal de las cuencas autóctonas, sin embargo, no está des-
vinculada de la evolución geodinámica del margen
continental sudamericano. Este sector del margen se lo
denomina proto-Andino por ser su historia previa a la
de la cadena Andina, que es esencialmente Meso y Ceno-
zoica. 

Con excepción de la etapa distensiva ligada a la
separación de Laurentia y la apertura del Océano Iapetus
Sur a fines del Proterozoico, el margen sudamericano de
Gondwana fue un margen activo durante el resto del
Fanerozoico. Esta configuración perduró hasta el pre-
sente, como lo demuestra la extensa zona de subducción
instalada a lo largo del margen Pacífico. Por su prolon-
gada historia de subducción y convergencia de placas,
este es un típico ejemplo de margen acrecional. A lo
largo de su historia se han acrecionado bloques conti-
nentales parautóctonos (como los terrenos Arequipa,
Antofalla y Pampia), terrenos alóctonos (como Precor-
dillera y Chilenia), fragmentos de corteza oceánica y
arcos magmáticos marginales al mismo. Como resulta-
do, las cuencas sedimentarias asociadas al margen tie-
nen una historia compleja. Para intentar resolverla se han
utilizado evidencias provenientes de campos tan dis-
pares como la geoquímica, la petrología, la paleonto-
logía, la estratigrafía y el paleomagnetismo. En los pun-
tos siguientes se analizará brevemente su evolución
geológica en el lapso Cámbrico-Ordovícico. 

LA REGIÓN DE LA PUNA. La Puna o altiplano es el seg-
mento más ancho de la región andina actual, con una
elevación promedio sobre el nivel del mar del orden de
3700 m. Si bien su estructuración es cenozoica, ya en el
Paleozoico inferior esta región se caracterizó por poseer
un particular registro estratigráfico. Las principales dife-
rencias con la Cordillera Oriental adyacente son: 1) la
participación creciente hacia el oeste de rocas de origen
volcánico y 2) un cambio notable en las facies y ambien-
tes sedimentarios. Desde hace más de 30 años se han
reconocido dos cinturones subparalelos orientados en
sentido N-S: la faja eruptiva Oriental y la faja eruptiva
Occidental. La faja eruptiva Oriental tiene en común
con la Cordillera Oriental las facies de plataforma de
edad Cámbrica-Tremadociana, pero difiere notablemen-
te de esta última por el desarrollo de grandes espesores
de turbiditas (Formación Chiquero, Fig. 4.67). Entre ellas

se intercalan algunas capas de tufitas que llegaron a la
zona como cenizas volcánicas provenientes del mag-
matismo silícico explosivo localizado hacia el oeste de
la cuenca. También se intercalan en la pila sedimentaria
unidades volcánicas de 50-150 m de espesor formadas
por flujos de lava, hialoclastitas y diques de composi-
ción dacítica correspondientes a volcanismo submarino
no explosivo (Coira et al., 1999). De acuerdo a los grap-
tolitos encontrados en las turbiditas, la edad de esta
sucesión volcanosedimentaria abarca el lapso Trema-
dociano tardío/Darriwiliano. 

En la faja eruptiva Occidental de la Puna Argenti-
no-Chilena aflora una potente sucesión de rocas volca-
niclásticas y volcánicas cuyas mejores exposiciones están
en el paso fronterizo de Huaitiquina y en el Cordón de
Lila, al sur del Salar de Atacama, en el norte de Chile
(Fig. 4.67). Las rocas volcánicas permiten inferir la exis-
tencia de un sistema de arcos de islas volcánicas y cuen-
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Figura 4.67. Arriba: afloramiento de las turbiditas del Ordovícico
Inferior (Formación Chiquero) cerca de Susques, Puna oriental de
Argentina (foto del autor). Abajo: rocas clásticas marinas del Ordoví-
cico Inferior (Formación Quebrada Grande) en el Cordón de Lila, sur
del Salar de Atacama, altiplano chileno (foto gentileza de Hans Nie-
meyer).
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cas de trasarco desarrolladas sobre corteza oceánica o
corteza continental adelgazada, aunque algunos opinan
que el arco volcánico se emplazó sobre el margen conti-
nental. Este volcanismo se inició en el Tremadociano
temprano (o Cámbrico más tardío), como lo revelan los
trilobites y otros fósiles presentes en la parte basal de la
sucesión (Formación Las Vicuñas) y continuó hasta el
Darriwiliano inferior con la Formación Aguada de la
Perdiz, expuesta tanto del lado chileno como argentino.
El área de aporte de esta potente sucesión volcaniclás-
tica (~4000 m) hay que buscarla en el arco volcánico acti-
vo situado hacia el oeste. Por arriba se depositó el deno-
minado ‘Complejo Turbidítico de la Puna’ consistente
en alrededor de 3000 m de turbiditas sin evidencias de
volcanismo asociado, del Ordovícico Medio-Superior (?).
Se interpreta que estros sedimentos provinieron de la
destrucción progresiva del arco volcánico situado al
oeste (Bahlburg, 1991). 

Tratemos ahora de reconstruir la evolución del
margen continental proto-Andino durante el Cambro-
Ordovícico a la latitud de la Puna, integrando los datos
geológicos de esta región con los de la Cordillera Orien-
tal y las Sierras Subandinas. Resulta evidente que a
partir del Ordovícico basal se desarrolló una zona de
subducción a lo largo del margen protoandino (Fig. 4.68).
Como consecuencia, la litósfera continental adyacente
comenzó a adelgazarse formándose una cuenca disten-
siva de trasarco. Al principio se rellenó de sedimentos
marinos someros pero luego, a medida que la subsi-
dencia térmica progresaba, comenzó a recibir depósitos
turbidíticos de aguas más profundas aportados tanto
desde el este (sector de la faja oriental) como desde el arco
magmático situado al oeste (en la faja occidental). La
actividad magmática en el sector oriental estuvo repre-

sentada por volcanismo submarino no explosivo. En la
faja occidental argentino/chilena, en cambio, hubo una
intensa actividad volcánica explosiva evidenciada por
los grandes espesores de rocas volcánicas de arco y plu-
tones asociados. En el sector sur de la Puna es posible
que se haya generado corteza oceánica, como lo sugiere
la presencia de peridotitas, gabros y lavas basálticas en
almohadilla que se interpretan como complejos ofiolí-
ticos desmembrados.

Mientras esto ocurría en la región de la Puna, en el
antepaís situado hacia el este (Cordillera Oriental y Sie-
rras Subandinas actuales) se depositaban sucesiones
sin influencia volcánica (Fig. 4.68). Las areniscas y pelitas
litorales del Cámbrico (Grupo Mesón) se acumularon en
cuencas limitadas por fallas relacionadas con exten-
sión, posiblemente debido a la separación del terreno
Arequipa-Antofalla. Luego, los depósitos marinos epi-
continentales del Grupo Santa Victoria transgredieron
sobre el Grupo Mesón. Su litología y arquitectura fue-
ron controladas, en esencia, por las variaciones del nivel
del mar, produciendo repetidas transgresiones y progra-
daciones de la línea de costa. Dado el carácter activo del
margen, es difícil identificar cuáles de estas variaciones
fueron de origen eustático y cuáles fueron inducidas
tectónicamente. 

De acuerdo al modelo elaborado por Bahlburg (1990)
y Bahlburg y Furlong (1996), la cuenca de trasarco de la
Puna se transformó en una cuenca de antepaís como
resultado del cabalgamiento hacia el este del edificio
volcánico (que dejó de funcionar como tal). Coira y otros
(1999) especularon que este fenómeno compresivo fue
resultado de un cambio en el movimiento relativo de las
placas (¿convergencia oblicua?, ¿margen transtensional?).
Cualquiera sea la razón, la subsidencia térmica previa –
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Figura 4.68. Interpretación geodinámica del margen proto-Andino a la latitud del altiplano chileno-argentino (de Astini et al., 2002).
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sumada probablemente a la carga pasiva del arco volcá-
nico – dio paso a una subsidencia inducida por carga
tectónica, lo que permitió la acomodación del potente
Complejo Turbidítico de la Puna. Como consecuencia,
en el Darriwiliano temprano se generó hacia el este un
domamiento periférico que produjo la virtual emersión
del sector de la cuenca actualmente expuesto en la Cor-
dillera Oriental. Los sistemas de plataforma de este sec-
tor se desarrollaron principalmente sobre el frente (flan-
co occidental) del domamiento y sus movimientos de
ascenso produjeron repetidas discontinuidades en la
secuencia, llegándose incluso a la exposición subaérea
(Astini et al., 2002). Basados en la teoría flexural elástica,
estos autores concluyeron que las completas sucesiones
sedimentarias de las Sierras Subandinas se deposita-
ron por detrás del domamiento (back-bulge). Esta región
estuvo sujeta a subsidencia flexural, a la que se sumó la
subsidencia por la carga de sedimentos producida por
la progradación de sistemas deltaicos desde la región
cratónica (Fig. 4.55).

EL SISTEMA DE FAMATINA. El cinturón de volcanismo de
arco no estuvo restringido a la Puna argentino-chilena
sino que se prolongó hacia el norte en la Cordillera
Oriental de Perú donde está representado por la Forma-
ción Ollantaytambo (Fig. 4.48) y en el altiplano peruano
(zona de Puno), donde aflora la Formación Umachiri
(Bahlburg et al., 2006). Hacia el sur, el mejor exponente
del volcanismo Ordovícico es la Sierra de Famatina, de
allí el término ‘magmatismo Famatiniano’ ampliamente
utilizado para aludir a las rocas volcánicas y los cuerpos
intrusivos de esa edad expuestos no sólo en la Sierra de
Famatina sino también en otros cordones montañosos que

forman las Sierras Pampeanas. Datos recientes demues-
tran que intrusivos de la misma edad continúan hacia
el sur en las provincias de La Pampa y Río Negro, en el
norte de la Patagonia argentina (Pankhurst et al., 2006). 

El Sistema de Famatina comprende la Sierra de
Famatina y otros cordones montañosos menores. Con
una altitud que supera los 6000 m, se extiende en sentido
submeridional en las provincias argentinas de La Rioja y
Catamarca (Fig. 4.72). Se trata de un arco magmático
continental formado sobre una corteza atenuada y adel-
gazada vinculada a un régimen extensional (Pankhurst
et al., 1998; Miller y Sóllner, 2005; Otamendi et al., 2017.
El vulcanismo es de tipo bimodal y tuvo lugar en condi-
ciones subácueas y subaéreas subordinadas con fases

CAPÍTULO 4

Figura 4.70. Columna estratigráfica del Ordovícico volcaniclástico de
la Sierra de Famatina y fósiles distintivos de cada tramo (simplificado
y modificado de Mángano et al., 2002).

Figura 4.69. Sucesión ordovícica en la región de Chaschuil, en el extre-
mo norte de la Sierra de Famatina. En primer plano rocas volcanose-
dimentarias fosilíferas intercaladas entre rocas volcánicas (hacia atrás,
de color violáceo). Foto del autor. 
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eruptivas y explosivas, las que se intercalan con las
sucesiones sedimentarias ordovícicas, de modo similar
a las rocas volcánicas de la Puna (Cisterna et al., 2010;
Armas et al., 2018). La signatura geoquímica y los
patrones de tierras raras indican que la fuente de estas
rocas volcánicas son basaltos tipo dorsal meso-oceánica
(MORB) y son compatibles con el emplazamiento en
una cuenca de tras-arco (back-arc) que se prolongó
hacia el norte formando el arco magmático Puna-Fama-
tina (Cisterna et al., 2017). El modelo más aceptado es
que el complejo plutónico-volcánico Famatiniano se
formó al Este de cinturón Pampeano donde por rifting
se generó una cuenca de trasarco que luego se cerró, por
lo que del punto de vista paleogeográfico el arco de
Famatina es parautóctono.

El relleno sedimentario se inicia en el Cámbrico con
el relleno de una cuenca de foreland adyacente al cin-
turón Pampeano, actualmente deformado y con meta-
morfismo de bajo grado (Formación Negro Peinado)
(Collo et al., 2009). Las rocas sedimentarias más anti-
guas son areniscas calcáreas, coquinas y calcipelitas del
Cámbrico Superior/Tremadociano inferior deposita-
das en una plataforma somera de aguas templado-cáli-
das, seguidas por pelitas negras con graptolitos y trilo-
bites del Ordovícico Inferior. Por su extensión geográfi-
ca, potencia y variado contenido paleontológico, la uni-
dad estratigráfica más distintiva es el Grupo Famatina,
formado por las formaciones Suri y Molles (Fig. 4.70).
Se trata de una sucesión volcaniclástica de alrededor
de 2000 m de espesor que se inicia con facies marinas
deficientes en oxígeno, continúa con areniscas y limoli-
tas de plataforma con influencia de tormentas y culmi-
na con areniscas rojizas, tufitas, brechas volcánicas e

ignimbritas acumuladas en aguas poco profundas en la
región marginal al arco volcánico. Del punto de vista
paleoambiental, la sucesión en su conjunto se someriza
hacia el tope debido al incremento de los aportes volca-
nogénicos y, probablemente, a la gradual emersión de
las islas volcánicas. Los sucesivos ciclos transgresivos/
regresivos que jalonan la secuencia también serían pro-
ducto de la dinámica propia de los ambientes volcáni-
cos, sujetos a episódicos movimientos de levantamiento
y subsidencia térmica. Sobre estas unidades yace en dis-
cordancia el Grupo Cerro Morado, formado por volcáni-
cas ácidas e ignimbritas seguidas de rocas volcaniclás-
ticas fosilíferas. Una reseña sobre el Ordovícico de este
sistema montañoso puede verse en Mángano et al.
(2002). 

Las facies marinas profundas y disóxicas de la
parte inferior de la Formación Suri contienen graptolitos
y numerosas concreciones que encierran ejemplares
magníficamente preservados de trilobites, mientras que
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Figura 4.71. Fósiles en las rocas metamórficas de la Formación La
Cébila, Sierra de Ambato. Abajo a la izquierda: molde interno de
valva ventral de Ffynnonia (foto del autor).

Figura 4.72. Terrenos de la región centro-oeste de Argentina y Chile.
Nótese que la Precordillera es parte del terreno compuesto Cuyania. 
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las facies más someras de la parte superior son ricas en
braquiópodos, trilobites y bivalvos de edad Dapingiana
y Darriwiliana (Fig. 4.70). Los braquiópodos (Ffynnonia,
Famatinorthis, Monorthis, Rugostrophia, Ahtiella, etc.) tienen
afinidades tanto con  los de la Puna occidental argenti-
no/ chilena como con los de la Formación San José de
Perú, también asociados a depósitos volcaniclásticos.
Este largo cinturón volcánico que durante el Ordovícico
bordeó el margen proto-Andino se lo conoce como el arco
volcánico de Puna-Famatina. A escala global, las faunas
que lo habitaron se asemejan a las que poblaron las islas
volcánicas marginales o interiores al Iapetus referidas a
la Provincia Céltica (ver § 4.8). Estas comunidades tam-
bién se caracterizan por un endemismo marcado en los
braquiópodos y en los bivalvos, tal como cabría esperar
en zonas de arcos insulares. Un buen ejemplo es el bival-
vo Catamarcaia, un género típico de Famatina (Fig. 4.32).
Los trilobites, por otra parte, indican claras afinidades
con las faunas perigondwánicas.

El sorprendente hallazgo de fósiles ordovícicos rela-
tivamente bien preservados en las Sierras Pampeanas
de Catamarca (Formación La Cébila), en rocas que alcan-
zaron la facies metamórfica de hornfels/hornblenda
(~600 - 650°C) (Fig. 4.71) demuestra que al menos parte
de la región central de Argentina, considerada como un
área cratónica emergida, fue cubierta por un mar epi-
continental durante el Ordovícico (Verdecchia et al., 2007).
La fauna está dominada por el braquiópodo Ffynnonia,
presente también en las cuencas de Famatina y Precor-
dillera, por lo que es lícito suponer que esta ingresión
marina estuvo conectada con esas cuencas.

EL TERRENO PRECORDILLERA (CUYANIA). La Precordillera
de Cuyo (Fig. 4.72) es una provincia geológica muy par-
ticular por sus más de 2000 m de rocas carbonáticas del
Cámbrico y Ordovícico que se acumularon en una exten-
sa plataforma de 400.000 a 440.000 km2 (restaurada
palinspásticamente), con profundidades estimadas entre
30 y 90 m  de acuerdo a la pendiente regional de la misma
(Gómez y Astini, 2015) (Figs. 4.73, 4.74) . A escala regional,
estas rocas se truncan abruptamente en el contacto con la
adyacente Sierra de Famatina formada, como se vio en
el punto anterior, por rocas clásticas y volcanoclásticas.

CAPÍTULO 4

Figura 4.74. Afloramiento de las calizas de plataforma de la Formación San Juan en el río Talacasto, provincia de San Juan, Argentina (foto del
autor).

Figura 4.73. Calizas cámbricas en la quebrada de Zonda en las proximi-
dades del autódromo del mismo nombre, Provincia de San Juan.
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Un rasgo llmativo es que no hay este tipo de carbonatos
de plataforma del Paleozoico inferior en ninguna otra
cuenca sudamericana. Los límites de la Precordillera
también son peculiares: el límite oriental coincide con
una faja muy tectonizada que incluye potentes secuen-
cias olistostrómicas del Paleozoico inferior, mientras que
en su margen occidental hay una franja de olistostromas
boirdeada más al oeste por rocas marinas de aguas pro-
fundas (pelagitas, turbiditas). Estas, a su vez, se interca-
lan con rocas máficas y ultramáficas interpretadas como
cortejos ofiolíticos (Fig. 4.76), lo que permitió inferir la
existencia de un talud continental y un océano abierto al
oeste de la Precordillera durante el Paleozoico inferior.
Basado en estas evidencias, el geólogo argentino Víctor
Ramos y otros colegas plantearon que la Precordillera de
Cuyo es un terreno alóctono con evidentes similitudes
estratigráficas y paleontológicas con Norteamérica.
También postularon que este terreno se acrecionó a
Gondwana durante el Paleozoico. El término ‘terreno
compuesto Cuyania’ utilizado por estos autores tiene
una connotación similar al de ‘terreno Precordillera’ uti-
lizado por autores anteriores pero es más amplia, pues
además de la faja plegada y corrida de la Precordillera
incluye la Sierra de Pie de Palo y otras áreas del sur de
Mendoza y oeste de La Pampa donde se han reconocido
remanentes de la plataforma carbonática que caracteriza
este terreno. Así concebido, el terreno Cuyania tiene una
longitud del orden de los 1000 km y una anchura cercana
a los 250 km (Fig. 4.72).

Un aporte significativo a la hipótesis de la aloc-
tonía de la Precordillera provino de los fósiles. En las
décadas de 1950-1960, en pleno apogeo de la teoría geo-
sinclinal, el geólogo Ángel V. Borrello, de la Universidad
Nacional de La Plata, y otros investigadores notaron la
gran semejanza entre los trilobites Cámbricos de la Pre-
cordillera y los de América del Norte (Fig. 4.75). Esto
planteó un dilema paleogeográfico de difícil resolu-
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Figura 4.76. Basaltos con disyunción columnar (arriba) y lavas en almo-
hadilla (centro) intercaladas en la Formación Alcaparrosa (Ordovícico
Superior), Cuesta del Viento, Precordillera occidental. Las capas están
en posición subvertical (fotos del autor). Abajo: lavas en almohadilla
del fondo oceánico actual. 

Figura 4.75. El trilobite olenéllido Arcuolenellus encontrado en la parte
superior de la Formación Cerro Totora (Cámbrico, Serie 4). Aparte de la
Precordillera este género se conoce solamente en Lurentia.  
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ción dada la gran separación entre Gondwana y Lau-
rentia. A esta inconsistencia paleogeográfica se sumó el
hecho, bastante obvio, de que una plataforma carboná-
tica de la envergadura de la precordillerana sólo pudo
desarrollarse en mares cálidos, ubicación que resulta
incompatible con la paleolatitud calculada para esta
región de Gondwana mediante datos paleomagnéticos. 

Uniendo las piezas, Bond y otros autores dieron a
conocer en 1984 una impactante reconstrucción para el
límite Proterozoico/Cámbrico en la cual el margen andi-
no de Gondwana estaba adyacente al este de Laurentia.
Según esta hipótesis, las plataformas carbonáticas de
Precordillera y Laurentia se formaron sobre márgenes
pasivos que quedaron enfrentados (márgenes conjuga-
dos) al separarse ambos continentes por la apertura del
Océano Iapetus. Luego de la ruptura, Gondwana
derivó hacia latitudes más altas y Laurentia permaneció
dentro del cinturón tropical. Nótese que esta reconstruc-
ción no implica la aloctonía de la Precordillera, sino que
simplemente afirma su carácter de cuenca de margen
pasivo ubicada en latitudes bajas y próxima a Laurentia
durante el Cámbrico. 

Siguiendo esta línea de razonamiento, Dalla Salda
et al. (1992) sostuvieron que, al comienzo, la Precordille-
ra fue parte integrante del margen pasivo lauréntico (no
su margen conjugado) y que su posición actual en Amé-
rica del Sur es producto de la colisión entre Laurentia y
el margen andino de Gondwana. La consecuencia de esa
colisión continental fue, de acuerdo a esta hipótesis, la
orogenia Tacónica en Norteamérica y el orógeno Fama-
tiniano en Sudamérica. Cuando ambos continentes se
separaron en el Ordovícico Superior, un fragmento de
Laurentia – denominado Occidentalia (que incluye a la

Precordillera) – quedó ‘adherido’ a la placa gondwáni-
ca. Esto explicaría el abrupto truncamiento de los Apa-
laches a la altura del Golfo de México. Esta hipótesis,
aunque atrayente, no es del todo congruente con los
datos paleontológicos del Ordovícico y tampoco con
ciertas evidencias geológicas. El razonamiento es el
siguiente: si la plataforma precordillerana realmente fue
parte de la apalachiana, entonces las faunas de ambas
cuencas deberían ser idénticas o, al menos, muy simila-
res, hasta el momento de la separación. Esto se basa en
que, actualmente, las faunas bentónicas pueden migrar
libremente a lo largo de un mismo margen continental
como lo hacen, por ejemplo, las faunas de moluscos que
habitan la plataforma patagónica. En todo caso, la única
barrera es la temperatura de las aguas, que se van
haciendo más cálidas hacia el norte, en dirección de las
costas brasileñas. Sin embargo, durante el Ordovícico
hacen su aparición en la Formación San Juan de la Pre-
cordillera numerosos géneros de braquiópodos típicos
de las provincias Báltica y Céltica (ver § 4.8), nunca
registrados en la plataforma carbonática de Laurentia
(Herrera y Benedetto, 1991). Lo mismo ocurre con los tri-
lobites y otros grupos: las faunas del Ordovícico Inferior
son similares a las laurénticas, pero hacia arriba apare-
cen faunas de mezcla que señalan un libre intercambio
con otros paleocontinentes (Vaccari, 1995; Vaccari et al.,
2006; Benedetto et al., 1999, 2007). Finalmente, las for-
mas típicamente gondwánicas se incrementan en el
Ordovícico Medio/Superior, haciendo su aparición bra-
quiópodos y bivalvos de la Provincia Mediterránea, tri-
lobites provenientes tanto del sector frío como tropical
de Gondwana, el vertebrado agnato Sacabambaspis, etc. 

Así, el contenido paleontológico permitió llegar a
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Figura 4.77. Reconstrucciones paleogeográficas en las que se muestra el rifting, deriva y colisión del terreno Precordillera según la hipótesis
microcontinental.
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dos conclusiones importantes. La primera es que
la Precordillera estuvo separada de Laurentia al
menos des-de fines del Cámbrico o principios del
Ordovícico y, la segunda, es que esta separación
se incrementó con el tiempo. Esto llevó al autor
de este libro a proponer en el 12º Congreso
Geológico Argentino celebrado en Mendoza en
1993, un modelo paleogeográfico alternativo que
concibe la Precordillera como un terreno alóctono
desprendido de la región sur de la cuenca apala-
chiana. Este terreno, luego de una prolongada
deriva a través del Iapetus Sur, terminó colisio-
nando con el margen proto-Andino de Gondwa-
na a mediados del Ordovícico (Benedetto, 1993)
Nótese que esta hipótesis, conocida como hipó-
tesis microcontinental (Fig. 4.77), desvincula por
completo la orogenia Tacónica de la Famatiniana:
las causas de esta última hay que buscarlas en el
proceso de acreción del terreno Precordillera con
Gondwana, mientras que la primera se produjo
por la colisión del terreno Piedmont con el mar-
gen de Laurentia (ver § 4.10). Por otra parte, esta
hipótesis paleogeográfica encaja con algunas
otras evidencias geológicas claves, tales como (1) la pre-
sencia en la Precordillera de depósitos de origen glacial
a fines del Ordovícico, lo que denota que su posición
latitudinal fue cambiando a través del tiempo desde
ecuatorial en el Cámbrico hasta peripolar en el Ordoví-
cico terminal, y (2) el desarrollo de una zona de sub-
ducción con su respectivo arco volcánico (Sistema de
Famatina) situado al este de la Precordillera, el que se
mantuvo activo hasta el momento de la colisión. Si la
Precordillera fuera autóctona, como se sostuvo años
atrás, sería difícil – si no imposible – explicar la existencia
de una cuenca de margen pasivo adyacente a un arco
volcánico de margen activo (Famatina). Por esa razón,
Aceñolaza y Toselli, en 1988, consideraron acertadamen-
te que la Precordillera no estaba originalmente en su
posición actual. 

Una línea de evidencia independiente, y por ello de
gran valor, es el paleomagnetismo. Los datos obtenidos
en las arcilitas rojas de la base de la sucesión cámbrica
expuesta en el sur de La Rioja (Formación Cerro Totora)
indican que el paleopolo Cámbrico de la Precordillera
se aparta notablemente del patrón gondwánico, pero
si Cuyania es reposicionada adyacente a Laurentia el
paleopolo de Cerro Totora encaja perfectamente con el
patrón lauréntico. Esto constituye una fuerte evidencia
no sólo de la aloctonía sino también de su proveniencia
del este de Laurentia (Rapalini y Astini, 1998; Rapalini,
2005). También es notable que las edades isotópicas
del basamento de Cuyania expuesto en la Sierra de Pie
de Palo, inmediatamente al este de la Precordillera,

son  grenvillianas, como cabría esperar de un fragmento
litosférico desprendido de Laurentia [ver compilación
de trabajos sobre estos temas en los volúmenes editados
por Pankhurst y Rapela (1998), Ramos y Keppie (1999)
y Vujovich et al. (2004)]. 

Una alternativa al origen lauréntico fue planteada
por Aceñolaza et al. (2002) y luego retomada por Finney
(2007), quienes postularon que Cuyania es un terreno
parautóctono desprendido del propio continente de
Gondwana, y propusieron como sitio de procedencia un
área localizada entre el sur de África, este de Antártida
y extremo austral de Sudamérica denominada ‘plata-
forma SAFRAN’. Entre el Cámbrico y el Devónico, Cuya-
nia se habría movido hacia su posición actual a lo largo
de una zona de transcurrencia subparalela al margen
gondwánico. Según este esquema, en sus inicios Cuya-
nia estuvo vinculada geográficamente con el sector cáli-
do de Gondwana. Este es justamente uno de los puntos
más débiles de esta reconstrucción pues, si bien es con-
sistente con el desarrollo de una plataforma carbonáti-
ca, las evidencias paleontológicas son incompatibles con
tal localización: en la Precordillera no se han encontrado
trilobites del Dominio de los Redlíchidos que en el Cám-
brico Inferior pobló Australasia y Antártida. Por el con-
trario, los trilobites del Cámbrico de la Precordillera son
indiferenciables de los de Laurentia (Bordonaro et al.,
2008; Foglia y Vaccari, 2010). Es importante aclarar que
los trilobites utilizados para determinar las afinidades
biogeográficas están contenidos en las facies de platafor-
ma interna y, por lo tanto, se trata de especies incapaces
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Figura 4.78. Mapa del sudeste de Laurentia mostrando el sitio de procedencia
del terreno Precordillera (Cuyania) en la entrante Ouachita y los principales sis-
temas de rift y fallas transformantes relacionadas. La flecha señala el movi-
miento del terreno luego de la ruptura (modificado de Thomas y Astini, 1996). 
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de realizar migraciones transoceánicas. Por esta razón,
la explicación de que estos trilobites llegaron a la Pre-
cordillera desde Laurentia transportados por corrien-
tes marinas a través del Océano Iapetus, que en ese
momento habría alcanzado cerca de 2000 km de anchu-

ra, es difícil de sostener, aun cuando dichas corrientes
tuvieran la dirección apropiada. Sólo algunos trilobites
de hábitos pelágicos presentes en facies de plataforma
externa, como los agnóstidos, pudieron salvar barreras
oceánicas de esa magnitud y alcanzar una distribución
casi cosmopolita, lo que les quita valor como indicado-
res paleogeográficos (ver § 1.13). El hallazgo reciente de
bloques de caliza del Cámbrico Inferior en conglomera-
dos del norte de la Patagonia argentina (Sierra Grande)
conteniendo arqueociátidos similares a los de Antártida
y Australia (González et al., 2010) es otra confirmación a
la regla de que los terrenos que estuvieron próximos
entre si (Patagonia se supone que estuvo cerca de Antár-
tida; ver Capítulo 6) poseen faunas similares. Una dis-
cusión más detallada sobre los inconvenientes del
modelo parautóctono puede verse en Astini y Rapalini
(2003), Benedetto (2004) y Benedetto et al. (2009).

Consideremos ahora brevemente la historia sedi-
mentaria de la Precordillera a la luz del modelo de la
aloctonía. Se puede reconocer una fase inicial de rifting
en la que se depositaron las evaporitas y estratos rojos
de la Formación Cerro Totora en una cuenca marina de
circulación restringida. En la reconstrucción realizada
por Thomas y Astini (1996) estos depósitos se desarro-
llaron dentro del rift Ouachita, tanto del lado del terre-
no Precordillera como sobre el margen de Laurentia
(Fig. 4.78). Sobre este último se depositó la Formación
Rome, que es muy similar a la Formación Cerro Totora.
Como puede verse en la reconstrucción mencionada, el
bloque que va a dar origen al terreno Precordillera se
desplazó a lo largo de dos sistemas de fallas transfor-
mantes, dejando una entrante en el margen continental
lauréntico, la entrante Ouachita. La apertura progresiva
de la cuenca (la transición rift-drift) quedó registrada por
la depositación de las calizas submareales de la Forma-
ción La Laja sobre las facies rojas y yesíferas de sinrift
que reflejan un clima cálido y árido (Fig. 4.78). A medi-
da que el terreno se alejaba de Laurentia el influjo clásti-
co fue mermando hasta desaparecer. El límite de
secuencia que la separa de la Formación Zonda supra-
yacente señala el pasaje a la etapa de margen pasivo
caracterizada por las dolomías rítmicas de ambiente
intermareal y supramareal (formaciones Zonda y La
Flecha). Esta transición es comparable a la que se obser-
va en las calizas Cámbricas de Laurentia (Gómez y Asti-
ni, 2015). Lo sucesión continúa con  las calizas de
ambiente marino restringido de la Formación La Silla.
Estas últimas son comparables a las que se forman
actualmente en las Bahamas, al este de la península de
Florida, donde se desarrollan plataformas muy someras
bordeadas por barras oolíticas, sin ningún tipo de
influjo clástico (Cañas, 1999). Finalmente, los depósitos
de margen pasivo culminan con las calizas fosilíferas
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Figura 4.79. Unidades estratigráficas del intervalo Cámbrico Inferior -
Ordovícico Medio de la Precordillera de San Juan y La Rioja (sector
oriental). 
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de rampa marina abierta de la Formación San Juan
(Figs. 4.74, 4.79). Se calcula, restituyendo la cuenca al
estado previo a la deformación cenozoica, que la plata-
forma carbonática en su conjunto alcanzó alrededor de
300 km en sentido E-O y 500 km en sentido N-S. 

En la base de la Formación San Juan es notable el
desarrollo de biohermos en forma de montículos de alre-
dedor de 4 m de espesor y varios cientos de metros de
extensión superficial. Los principales constructores del
armazón arrecifal fueron comunidades microbianas.
Los biohermos fueron habitados, además, por un gran
número de esponjas, crinoideos y algas bentónicas. Un
segundo nivel biohermal, construido por estromatopo-
roideos y esponjas, se localiza hacia la mitad de la For-
mación San Juan (Cañas y Carrera, 2003). Las calizas
submareales de la Formación San Juan contienen ricas
comunidades de esponjas, braquiópodos, briozoos, trilo-
bites, gastrópodos, nautiloideos y ostrácodos cuyo estu-
dio permitió determinar con precisión cómo variaron las
afinidades biogeográficas a través del tiempo. Un aspec-

to por demás interesante es que estas comunidades son
muy similares en su estructura a las que habitaron otras
plataformas de aguas cálidas del mundo y, a su vez,
difieren notablemente de las comunidades dominadas
por trilobites y braquiópodos de la cuenca Andina Cen-
tral (Waisfeld et al., 2003) (Fig. 4.33).

Otro hecho llamativo es que a partir del Ordovícico
Medio se intercalan en las calizas numerosas capas de
bentonitas K. Dado que en edad y composición son
muy similares a las rocas volcánicas de la Sierra de
Famatina, se asume que provienen del volcanismo
explosivo desarrollado en ese arco (Huff et al., 1998). A
partir de estos datos se pueden hacer dos inferencias
paleogeográficas: la primera es que hacia los 470 Ma el
terreno Cuyania ya estaba suficientemente cerca del
arco volcánico de Famatina como para recibir sus ceni-
zas volcánicas. De acuerdo a los patrones actuales de
dispersión de cenizas volcánicas puede estimarse que la
separación entre Cuyania y el margen gondwánico era,
en ese momento, de unos pocos cientos de kilómetros.

LOS SISTEMAS CÁMBRICO Y ORDOVÍCICO

Figura 4.80. Interpretación geodinámica del margen proto-Andino mostrando la evolución del arco magmático de Famatina, la acreción del
terreno Precordillera (Cuyania) y las cuencas sedimentarias asociadas (simplificado de Astini, 2003). 
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Un dato adicional, por demás significativo, es que en
Laurentia las bentonitas están casi enteramente restrin-
gidas al Ordovícico Superior (Sandbiano), al igual que
en Báltica, es decir son bastante más jóvenes que las de
la Precordillera. Esto permite llegar a una segunda con-
clusión importante: En el Darriwiliano el terreno Precor-
dillera ya no era parte de Laurentia (hipótesis de Occi-
dentalia), en concordancia con lo que señalan los fósiles. 

El pasaje abrupto a las pelitas negras de la Forma-
ción Gualcamayo (que también contiene bentonitas potá-
sicas en su base) marca el fin de la vasta plataforma car-
bonática (Fig. 4.78). El depósito de facies profundas y poco
oxigenadas puede explicarse tanto por un ascenso eustá-
tico como por un hundimiento de la cuenca por efecto
tectónico, si bien la primera causa es menos probable
pues el lapso Dapingiano/Darriwiliano basal coincide
con un intervalo generalizado de mar bajo (Nielsen, 2003).
Una evidencia a favor del hundimiento tectónico es que
la transición de calizas a pelitas negras no es uniforme en
toda la cuenca sino que es diacrónica, es decir, ocurre pri-
mero en el sector norte y luego en la región central. 

Como quiera que sea, este cambio de facies marca el
fin de la cuenca de margen pasivo y el inicio de la cuen-
ca de antepaís periférico. De acuerdo al modelo de aloc-
tonía, la aproximación del microcontinente Cuyania a la
zona de subducción y su posterior colisión con el arco de
Famatina produjo la flexura de la litósfera por efecto de
la carga tectónica (Astini et al., 1995) (Fig. 4.80). Es pro-
bable que la colisión no haya sido ortogonal sino oblicua
respecto del margen continental, por lo que el sector de
la placa más afectado inicialmente fue el septentrional,
progresando luego la subsidencia al resto de la Precor-
dillera. La colisión produjo drásticos cambios en la con-
figuración de la cuenca y en la distribución y naturale-
za de las litofacies. Por ejemplo, en el sector norte de la
misma se intercalan conglomerados entre las pelitas
negras, y por encima hay turbiditas y areniscas conte-
niendo grandes bloques redepositados de caliza (Grupo
Trapiche), lo que pone en evidencia la existencia de fuer-
tes resaltos en el relieve producto del fallamiento de blo-
ques. La colisión oblicua pudo haber estado asociada con
desplazamientos a lo largo de los márgenes originán-
dose cuencas transtensionales que fueron rellenadas en
el Silúrico por depósitos marinos en los que se emplaza-
ron grandes olistolitos de caliza, bien expuestos en la
Precordillera oriental (Formación Rinconada). 

En la Sierra de Pie de Palo, situada al este de la Pre-
cordillera, las rocas del basamento grenvilliano fueron
afectadas por un segundo evento metamórfico datado
en ~460 Ma que sería producto de la colisión de Cuyania
(Casquet et al., 2001). Esta edad coincide, además, con el
fin del volcanismo y el cierre de la cuenca de trasarco
ordovícica de Famatina. Otro dato relevante es que los

mármoles del Grupo Caucete de la Sierra de Pie de Palo,
considerados de edad Proterozoica durante mucho tiem-
po, poseen una relación isotópica Sr87/Sr86 similar a la
que tenía el agua de mar en el Cámbrico Medio y, a su
vez, se corresponde con la relación de Sr de las calizas
cámbricas de la Precordillera. La conclusión es que los
mármoles de la Sierra de Pie de Palo serían un equiva-
lente metamorfizado de la plataforma carbonática cám-
brica precordillerana, y que este metamorfismo sería pro-
ducto de la colisión (Naipauer et al., 2005, 2010). 
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