


6.1  INTRODUCCIÓN

Como vimos en el comienzo del libro, las marcadas
semejanzas en la estratigrafía y los fósiles de las sucesio-
nes del Carbonífero y Pérmico de la India, Sudáfrica y
Sudamérica fueron la piedra angular de la hipótesis de
la deriva continental de Wegener. El concepto de geosin-
clinal de Samfrau, desarrollado por Alexander Du Toit en
1927 (Fig. 6.1), otorgó un decisivo sustento a la existen-
cia del continente de Gondwana y su posterior fragmen-
tación (ver § 1.2). Actualmente las similitudes entre la los
cinturones plegados de Ventana y del Cabo están fuera
de toda duda. Las semejanzas son patentes en la estrati-
grafía, los fósiles, los indicadores paleoclimáticos y la
historia de relleno y deformación de ambas cuencas
(López-Gamundí y Rosello, 1998), lo que corrobora que
estas regiones, junto con Antártida, estuvieron en conti-

nuidad y se mantuvieron amalgamadas hasta mediados
del Mesozoico. 

Durante el Paleozoico, Gondwana tuvo su dinámica
propia. A fines del Silúrico comenzó a aproximarse al
continente de Laurusia con el cual entró en colisión
durante el Carbonífero. Finalmente, la acreción de otras
placas hasta entonces independientes, como el vasto
continente de Siberia, terminó de dar forma al super-
continente que Wegener denominó Pangea. Como vere-
mos, este gran continente Permotriásico tuvo una confi-
guración muy diferente de la ‘pangea’ proterozoica
Rodinia. 

La amalgama de bloques continentales al final del
Paleozoico estuvo asociada con eventos tectónicos y
magmáticos a gran escala, tales como la formación del
orógeno colisional Varísico o Hercínico que se extiende
a lo largo de Europa y norte de Gondwana, el orógeno
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colisional de los Montes Urales (Uraliano) y el orógeno
colisional Aleganiano del este de América del Norte y
su contraparte en el noroeste de África, los Mauritáni-
des. A lo largo de los márgenes ‘pacíficos’ de Gondwana,
por el contrario, continuó la subducción activa (Fig. 6.2)
hasta que el orógeno Terra Australis culminó su historia
con la orogenia Gondwánica a fines de la Era Paleozoi-
ca, entre ~300 y 250 Ma. De acuerdo a Cawood (2005), la
evolución de este orógeno acrecional se inició a partir de

la ruptura de Rodinia y estuvo ligada a los grandes
ciclos de amalgama y dispersión continental. Los oróge-
nos colisionales en el interior de Pangea tuvieron su
correlato con la formación de orógenos acrecionales en
su periferia. Esto, a su vez, estaría relacionado con un
ajuste de la cinemática de las placas a escala global
(Cawood y Buchan, 2007). Al cesar la subducción por la
colisión de Gondwana con Laurusia, la tasa de conver-
gencia de placas en los márgenes del supercontinente se
aceleró para compensar la continuada generación de
fondo oceánico. Esta hipótesis se basa en el principio de
que el radio terrestre se mantuvo constante a través del
tiempo. De este modo, el margen acrecional gondwáni-
co pasó de una fase de ‘retroceso’ a una de ‘avance’. En
la primera, la placa continental retrocede respecto de la
fosa oceánica (roll-back ) produciendo extensión cortical,
formación de cuencas de trasarco y el eventual des-
prendimiento de fragmentos del borde de la placa con-
tinental, como el terreno parautóctono de Arequipa,
mientras que en la fase de avance ocurre lo inverso, es
decir, la placa continental se mueve sobre la placa oceá-
nica produciendo compresión a lo largo del margen
(para más detalles ver capítulo 9, apartado § 9.10). 

Pangea se estructuró durante una etapa climática
fría (icehouse). El casquete de hielo polar alcanzó su
mayor extensión entre fines del Carbonífero y comien-
zos del Pérmico. A mediados del Pérmico, el manto de

CAPÍTULO 6

Figura 6.1. Posición del Geosinclinal de Samfrau de acuerdo a Alexan-
der Du Toit. Las áreas coloreadas corresponden a las cuencas con sedi-
mentación gondwánica, las líneas negras son direcciones estructurales
y las flechas marcan el sentido del flujo del hielo (áreas más rojizas).

Figura 6.2. A. Mapa paleogeográfico del Carbonífero Temprano. B. Idem para el Pérmico Tardío mostrando los orógenos formados durante la
amalgama de Pangea (en negro) (modificado de Cocks y Torsvik, 2006).
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hielo comenzó a fundirse para desaparecer completa-
mente a fines de este período debido a un prolongado
calentamiento global que perduró hasta mediados del
Jurásico. En el marco de este ciclo climático cálido se
produjo la extinción masiva de finales del Pérmico, sin
dudas la más severa que experimentó la vida en su larga
historia. La causa primaria de esta crisis biótica habría
sido un megaefecto invernadero desencadenado por
enormes efusiones de lava en la región de Siberia y pro-
bablemente en China del Sur (§ 6.18). Esta extinción fue
de tal magnitud que diezmó las faunas marinas típicas
del Paleozoico y afectó de modo considerable a la flora
y a los vertebrados terrestres. A principios del Mesozoi-
co, los sobrevivientes iniciaron una lenta recuperación
repoblando los ecosistemas marinos con nuevas for-
mas, tal como lo hicieron las plantas y los vertebrados en
los continentes. Pero este drástico recambio de la biota
quedó impreso de tal modo en las sucesiones estratigrá-
ficas de todo el mundo que dio pie a la separación de los
sistemas Paleozoico y Mesozoico.

6.2  PALEOGEOGRAFÍA Y PALEOCLIMATOLOGÍA
DEL NEOPALEOZOICO

Gondwana continuó desplazándose en su conjunto
hacia latitudes bajas. A principios del Carbonífero el
Polo Sur se unicó sobre el centro-sur de África, o entre
este continente y la India Peninsular, según los autores
(Fig. 6.2A). Luego, Antártida cruzó transversalmente
sobre el Polo, y desde mediados del Pérmico este quedó
situado sobre aguas oceánicas. Así, solamente Antártida,
el extremo sur de África y de Sudamérica y Australia
quedaron comprendidas dentro de los 60° de paleolati-
tud. El resto de Gondwana ocupó la franja climática
templada y su porción norte se situó en el cinturón tem-
plado/cálido (entre los 30° y el Ecuador). Dado que Lau-
rusia se mantuvo relativamente estática respecto del
Ecuador, la deriva hacia el norte de Gondwana culminó
con el cierre del Océano Rheico y su colisión con ese
continente (Nance, 2008). El noroeste de África, por su
parte, colisionó con el este de Laurentia produciendo a
lo largo de los Apalaches actuales la orogenia Alega-
niana (nombre que proviene de la tribu indígena Alleg-
hany) y el cinturón plegado de los Mauritánides del
lado africano. Además, se produjeron extensas zonas de
fallamiento transcurrente extendidas desde Europa
central hasta el norte de África. Hacia fines del Pérmico,
Siberia y el bloque de Kazakhstan (que se cree estuvo
formado por una amalgama de microplacas) colisiona-
ron con el margen occidental de Laurusia al cerrarse el
Mar de los Urales, con lo cual se terminó de conformar
el megacontinente Pangea. La evidencia de esta colisión
es el orógeno Uraliano que recorre transversalmente

Eurasia (Fig. 6.2 B). 
Al este de la zona de colisión Gondwana/Laurusia

se abría un amplio engolfamiento, el Mar Paleotetis (la
grafía original en griego es Tethys), que bañaba las costas
del sur de Eurasia y noreste de Gondwana (NE de Áfri-
ca, península Arábiga, norte de la India peninsular y
norte de Australia) (Fig. 6.2B; 6.25). Los continentes de
China del Norte y de Sibumasu/China del Sur bordea-
ban el Mar Paleotetis por el noreste, cerrando parcial-
mente su conexión con el océano global denominado
Panthalassa, un superocéano que ocupó cerca de los
dos tercios de la superficie terrestre. La exacta posición
de estos bloques es aún materia de debate y difiere
según los esquemas paleogeográficos propuestos (Sco-
tese y McKerrow, 1990; Sengör y Natal’in, 1996; Li y
Powell, 2001; Metcalfe, 2002, 2013, entre otros).

Se infiere que durante el Carbonífero y Pérmico
hubo a lo largo del norte del Paleotetis una zona de sub-
ducción activa inclinada debajo de Laurusia. A fines del
Pérmico se produjo el desprendimiento de varios blo-
ques que formaban parte o bordeaban el margen NE de
Gondwana, tales como los terrenos tibetanos (Lhasa y
Quiangtang), Afghanistán, Irán (terrenos Lut, Alborz y
Sanand), Turquía (Póntides y Táuridos) y los terrenos
Helénicos (Fig. 6.2B). Este conjunto de bloques ha sido
referido al Continente Cimérico (o Cimmeria). Entre
éste y el margen norgondwánico se generó una zona de
expansión que dio lugar a la apertura de un incipiente
mar denominado Mar Neotetis (denominado Mesotetis
por algunos autores como Metcalfe) que alcanzó su
máximo desarrollo durante el Mesozoico. En el Pérmico
Medio se amalgamaron China del Sur y Sibumasu, dos
piezas que se habían comportado de manera indepen-
diente durante la mayor parte del Paleozoico. A fines del
Pérmico este nuevo ‘superterreno’ se aproximó al bloque
de China del Norte formando el extenso orógeno Qin-
ling-Dabei en el Triásico (Metcalfe, 2002, 2013). 

Siberia, Tarim, el Norte de China y Kazakhstania
comenzaron a interactuar a comienzos del Carbonífero y
a fines del Pérmico se formaron las suturas de Tienshan,
Turkestan y de los Urales, cuyo conjunto constituye
una de las zonas acrecionales más importantes del pla-
neta, conocida genéricamente como el orógeno Altai (o
Altaides). Una completa y novedosa reseña de la diná-
mica de placas en esa región desde el Ediacariano hasta
el Pérmico fue realizada por Wilhem et al. (2012).    

La enorme masa continental de Pangea no estaba
simétricamente distribuida respecto del Ecuador sino
que su mayor parte se situaba en el Hemisferio Sur. El
Ecuador recorría el centro de Europa y de América del
Norte quedando estas regiones comprendidas dentro
del cinturón climático tropical húmedo, como lo testi-
monian los extensos depósitos de hulla del norte de
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Europa (Rusia, Alemania, Bélgica, Francia, España,
Inglaterra) y centro-sur de Estados Unidos de América.
Asimismo, en las plataformas que bordeaban el Paleote-
tis, tales como Sibumasu, Indochina y Sur de China, se
acumularon depósitos carbonáticos con faunas marinas
altamente diversas en concordancia con su ubicación
periecuatorial. Lo mismo ocurrió en los mares epicon-
tinentales que cubrieron parte de América del Norte,
los que albergaron extensos biohermos como el célebre
arrecife Capitán de Texas (ver § 6.9). 

En ese tiempo, por el contrario, los paleocontinen-
tes australes (Australia, Sudáfrica, Sudamérica austral,
India y Antártida) muestran claras evidencias de glacia-
ción, la glaciación Gondwánica. Este período glacial se
extendió desde el Pensilvaniano hasta mediados del Pér-
mico abarcando un lapso mínimo de 25 Ma, por lo que
se trató de la glaciación más prolongada del Eón Fane-
rozoico. También fue excepcionalmente grande el área
cubierta por los hielos, superando incluso la expansión
del máximo glacial del Pleistoceno, con registros que lle-
garon hasta cerca de los 30° de latitud. Además, no sola-
mente Gondwana austral estuvo cubierto de hielo sino
también parte de Siberia, ubicada en ese tiempo a altas
latitudes en el Hemisferio Norte. En esta última región,
sin embrago, los hielos continentales fueron bastante
más reducidos que en el sur, probablemente debido al
clima más seco. En consonancia con esta glaciación los
niveles de dióxido de carbono atmosférico fueron los
más bajos de todo el Fanerozoico (Royer, 2006). Al igual
que en las glaciaciones modernas, durante la Gondwá-

nica hubo etapas de mejoramiento climático que son
interpretadas como estadios interglaciales, durante los
cuales se formó carbón y se produjo la diversificación de
la fauna y la flora. 

Al finalizar la glaciación, que algunos relacionan
con el desplazamiento del Polo Sur sobre aguas oeánicas
(Parrish, 1993), la región ecuatorial de Pangea se tornó
cálida y seca, prevaleciendo los depósitos de areniscas
rojas, sedimentos eólicos y evaporitas (Fig. 6.3). Esta ari-
dización paulatina de los continentes fue muy marcada
en el sector ecuatorial del oeste de Pangea (Europa,
América del Norte). La causa hay que buscarla en el
debilitamiento progresivo y el corrimiento hacia el sur
de la Zona de Convergencia Intertropical (ICZ) debido a
la contracción del manto de hielo gondwánico (Poulsen
et al., 2007). En cambio, en las tierras del este que cir-
cundaban el Paleotetis, el clima se mantuvo más húme-
do. Este patrón reflejaría una circulación atmosférica de
tipo monzónica, similar a la que hay actualmente en
Asia, donde la fuente de humedad es el Océano Indico.
En el Paleozoico tardío ese rol lo habría jugado el exten-
so Mar Paleotetis. Los contrastes térmicos y de presión
atmosférica entre este mar y las masas continentales cir-
cundantes configuraron una situación muy favorable
para el desarrollo de una intensa circulación monzónica
(Parrish, 1993). Los indicadores paleoclimáticos (lito-
logía, fósiles) también apuntan a una circulación monzó-
nica. Cabe recordar que el patrón monzónico (‘no
zonal’) difiere de la circulación ‘zonal’ en que las bandas
climáticas no son subparalelas entre sí sino que sufren

CAPÍTULO 6

Figura 6.3. Regiones paleoclimáticas del supercontinente Pangea en el Pérmico Temprano y distribución de los principales indicadores: Círcu-
los verdes: carbón; círculos azules: bauxita; triángulos rojos: calcreta (o caliche); triángulos amarillos: evaporitas; cruces: sedimentos glacigéni-
cos (modificado de '2000 Paleomap Project', con autorización). 
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deflexiones en la zona ecuatorial. 
También se han aplicado modelos generales de cir-

culación atmosférica (AGCM) con el fin de simular la
respuesta climática a las configuraciones orográficas de
Pangea. La conclusión es que la elevación de las cadenas
montañosas surgidas durante la formación de Pangea
(Alegánides, Urálides, Hercínides, etc.) influyó notable-
mente en la aridización del clima, aunque hay contro-
versia acerca de su real importancia. Se estima que, por
ejemplo, una elevación promedio de los Apalaches de
4500 m (similar a la del Himalaya) habría actuado como
barrera a los vientos húmedos, lo que explicaría el clima
árido y cálido de las tierras bajas adyacentes y la presen-
cia de facies eólicas, evaporitas y vegetación xeromórfi-
ca en el centro-oeste de USA (Fluteau et al., 2001). Como
veremos más adelante, las cadenas surgidas en la región
Andina también habrían influido en la desertización de
las regiones situadas hacia el interior del continente
Sudamericano. 

Desde la primera versión de Pangea esbozada por
Wegener a principios del siglo pasado hasta la actuali-
dad, el encaje Gondwana/Laurusia más aceptado es
aquél donde se yuxtaponen el NO de África con el mar-
gen apalachiano de América del Norte, quedando el
norte de Sudamérica alojado en el amplio arco formado
por el actual Golfo de México y tierras adyacentes (Fig.

6.4A, 6.5). Un modelo alternativo, denominado Pan-
gea B para diferenciarlo de la Pangea clásica o wegene-
riana, fue propuesto por Irving (1977) y Morel e Irving
(1981). Esta versión pangeica se basó en datos paleo-
magnéticos obtenidos en areniscas rojas y volcánicas del
Pérmico Inferior del norte de África y plantea que el
continente que se adosó a América del Norte no fue Áfri-
ca sino América del Sur (Fig. 6.4B). En esta configura-
ción, África queda enfrentada al sur de Europa, lo que
implica un desplazamiento de Gondwana del orden de
3500 km hacia el Este respecto de su posición en la Pan-
gea A (‘clásica’). Nuevos datos paleomagnéticos parecen
confirmar la configuración B para el Pérmico Inferior,
mientras que la configuración clásica se habría alcanza-
do recién a fines del Pérmico (Muttoni et al., 2003). Esta
transformación de B en A implica la existencia de un
extenso sistema de megacizalla dextral transversal a
Pangea. Se supone que este sistema transcurrente se
desarrolló a lo largo de la sutura Gondwana/Laurusia y
se calcula que estuvo activo al menos durante 20 Ma,
que es el tiempo necesario para producir el desplaza-
miento relativo de los dos bloques a una tasa de movi-
miento del orden de 15 cm/año. El empuje sería resulta-
do de la reorganización de las placas a principios del
Pérmico, manifestada en el desarrollo de un sistema de
rifting que abrió el Mar Neotetis y la activación de la
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Figura 6.4. Tres modelos de Pangea. A: Pangea clásica o wegeneriana; B: Pangea de Irving (1977); C: Modelo alternativo sin superposición continental.
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subducción a lo largo del borde oeste de Pangea (ver
más adelante). 

Por otra parte, la configuración B es coherente con
la posición que tenían los continentes durante el Devó-
nico, en la que la cuenca Colombo-Venezolana yacía muy
próxima a la cuenca apalachiana (comparar con la Fig.
5.11). Uno de los principales cuestionamientos a este
modelo es que se produce una importante superposi-
ción de corteza continental; concretamente, no queda
espacio para ubicar a Armórica y otras microplacas nor-
gondwánicas, las que deberían alojarse mucho más al
Este, dentro del espacio del Mar Paleotetis. Una confi-
guración alternativa, informalmente llamada Pangea C,
se logró rotando Gondwana aún más hacia el Este, cerca
de 8000 km respecto de la Pangea clásica, lo que resuel-
ve la superposición mencionada. Para alcanzar la con-
figuración clásica hacia fines del Triásico, Gondwana
debió desplazarse al oeste a razón de ~10 cm/año. Un
serio inconveniente de la configuración C es que no
explica la orogenia Aleganiana, pues no hay ningún con-
tinente en condiciones de colisionar con América del
Norte a fines del Paleozoico (Fig. 6.4C). Por eso, a pesar
de los cuestionamientos que pueda recibir, el esquema
wegeneriano sigue prevaleciendo en la mayoría de los
atlas paleogeográficos modernos como el de Torsvik y
Cocks (2013), entre otros (Fig. 6.5).

6.3  CRONOESTRATIGRAFÍA DEL 
CARBONÍFERO Y PÉRMICO 

En los inicios de la era industrial las
máquinas a vapor funcionaban a carbón por
lo que la búsqueda de yacimientos de este
mineral se tornó esencial. En Inglaterra los
estratos carboníferos afloran extensamente
desde los alrededores del Canal de Bristol,
en el sur, hasta cerca del límite con Escocia,
al norte. Ya a principios del 1700, John
Strachley dio a conocer a la Royal Society
de Londres un corte estratigráfico – sor-
prendentemente moderno en su diseño –
de los mantos de carbón que en ese enton-
ces eran objeto de labores mineras en la
región de Bristol (Fig. 6.6). William Smith, el
inspector de minas de carbón de quien ya
hablamos en el primer capítulo, estudió en
detalle los Coal Measures (mantos de
Carbón) del Sur de Inglaterra, donde los
afloramientos no son continuos debido a
una serie de fallas y plegamientos. En sus
trabajos de campo notó que debajo de las
capas carbonosas siempre había una arenis-
ca conglomerádica (Millstone Grit), y que
debajo de ésta estaba una caliza con bra-

quiópodos y corales que formaba abruptas escarpas en
el paisaje (Mountain Limestone). A su vez, sobre los nive-
les de carbón yacía una dolomía (Magnesian Limestone)
seguida de limolitas rojizas, capas de yeso y anhidrita
(Fig. 1.32). El mapa elaborado por William Smith y otros
colaboradores fue finalmente publicado en 1822 por W.
D. Conybeare y W. Phillips. Por su parte Conybeare reu-
nió las tres primeras unidades (Mountain Limestone,

CAPÍTULO 6

Figura 6.6. Corte estratigráfico de la cuenca hullera de Bristol, según
Strachley (principios de 1700).  

Figura 6.5. Reconstrucción de Pangea según el modelo ‘clásico’ para el Pérmico Inferior
(Artinskiano, aprox. 280 Ma) en vista polar oblicua. NZ: Nueva Zelanda; PGZ: Zona de
generación de plumas en el manto profundo; la línea roja punteada encierra la Zona de
baja velocidad (Low Shear-wave Velocity Province) que corresponde a una región del manto
más caliente. Como se verá en los capítulos siguientes el ascenso de plumas astenosféri-
cas habría determinado la apertura del Neotetis y luego del Atlántico Central actual (sim-
plificado de Torsvik y Cocks, 2013). 
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Millstone Grit y Coal Measures) en el ‘Carbonífero’ (eti-
mológicamente significa ‘portador de carbón’), el que
fue elevado al rango formal de sistema sesenta años más
tarde. 

El término ‘Pérmico’ fue introducido en 1841 por
Murchison en alusión al distrito ruso de Perm, situado al
pie de los Urales. En la cuenca de Moscú y en los Mon-
tes Urales hay un excelente registro de Pérmico Inferior
marino que ha servido para definir sus pisos. La unidad
dolomítica Magnesian Limestone del sur de Inglaterra y
los estratos rojos y evaporíticos asociados fueron referi-
dos luego al Sistema Pérmico de Murchison. 

A diferencia de los geólogos europeos, el Servicio
Geológico de Estados Unidos de Norteamérica recono-
ció en 1891 dos series separadas por una discordancia,
una inferior, principalmente calcárea, denominada Misi-
sipiano, y una superior, clástica y rica en carbón, deno-
minada Pensilvaniano. Curiosamente, la primera fue eri-
gida antes de que el Carbonífero fuera formalmente pro-
puesto en 1882 y la segunda lo fue después. Con poste-
rioridad, ambas series fueron elevadas al rango de siste-
ma (período) y continuaron teniendo amplia aceptación
en EE.UU, lo que revela que esta doble división es más
adecuada a la realidad de la geología norteamericana
que a la europea. Recientemente se adoptó la postura,
un tanto salomónica, de incorporar a la escala global al
Misisipiano y al Pensilvaniano con el rango de subsis-

temas (Ogg, 2007) (Fig. 6.7).
El Sistema Carbonífero se inicia alrededor de los

359 Ma. El estratotipo del límite Devónico/Carbonífero
está en la sección de La Serre en la Montaña Negra del
sur de Francia, y su base está señalada por la primera
aparición del conodonte Siphonodella sulcata. Esta espe-
cie, sin embargo, ha sido encontrada en niveles algo más
bajos, por lo que su utilidad bioestratigráfica se encuen-
tra actualmente en revisión. La base del Pensilvaniano
también está marcada por una especie de conodonte
(Declinognathus nodiliferus) y el GSSP está en el sur de
Nevada (EE.UU). 

El inicio del Sistema Pérmico (alrededor de 299 Ma)
(Fig. 6.8) se lo hace coincidir con el primer registro del
conodonte Streptognathodus isolatus. Seis metros por arri-
ba del límite hace su aparición el foraminífero fusulíni-
do Sphaeroschwagerina vulgaris. La sección tipo está al sur
de los Montes Urales, en la República de Kazakhstán.
Los pisos del Cisuraliano, la serie más antigua del Pér-
mico, fueron definidos en los Urales (Fig. 6.14), los de la
Serie Guadalupiana en Texas y los de la Serie Lopingia-
na en China. El límite entre los sistemas Pérmico y Triá-
sico, como veremos en el próximo capítulo, no sólo coin-
cide con el pico de la extinción masiva sino también con
una desviación negativa en la curva de isótopos estables
del carbono (Fig. 6.68). Su edad, fijada en base a datacio-

Figura 6.8. Subdivisión del Sistema Pérmico y edades absolutas de los
límites (en millones de años). 

Figura 6.7. Subdivisión del Sistema Carbonífero y edades absolutas de
los límites (en millones de años).
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nes U-Pb en circones, era de 252,5 ± 0,3
(Metcalfe e Isozki, 2009), pero nuevas
dataciones del GSSP de Meishan y otras
secciones del Sur de China indican
251,94 Ma (Shen et al., 2018).

6.4  LAS CUENCAS EUROPEAS Y LA
OROGENIA HERCÍNICA

Como resultado de la orogenia
Hercínica o Varísica las sucesiones sedi-
mentarias paleozoicas fueron deforma-
das y localmente metamorfizadas
dando lugar a un sistema montañoso
que en Europa occidental tuvo más de
2500 km de longitud (Fig. 6.9) y se
extendió desde la península Ibérica
hasta la región del Cáucaso, entre los
actuales mares Negro y Caspio. Los
macizos Central, Bohémico, Renano, de
las Ardenas, Armoricano e Ibérico,
entre otros, son remanentes de este oró-
geno. La orogenia Varísica se inició a
fines del Devónico (~370 Ma) con la fase
Eohercínica (o Bretónica) y alcanzó su clímax a media-
dos del Carbonífero (fase Sudética), prolongándose sus
efectos hasta el Pérmico Inferior. La evolución geodiná-
mica del orógeno Hercínico fue muy compleja pues inte-
raccionó con el orógeno Caledónico del Paleozoico
medio y en el Cenozoico fue obliterado por la orogenia
Alpina. La deformación inicial se produjo por la colisión
del terreno Armórica con el sudoeste de Europa, aunque
la real extensión de esta microplaca, el momento en que
se desprendió de Gondwana (si es que lo hizo), la ampli-
tud del mar que la separó de este continente y su histo-
ria colisional son todos puntos en discusión (Matte,
2001; Robardet, 2003; Torsvik y Cocks, 2004, Cocks y
Torsvik, 2006).  En lo que hay acuerdo es que el clímax
de la orogenia se alcanzó cuando el margen pasivo del
norte de Gondwana colisionó con el sur de Europa. Tam-
bién está claro que esta larga historia de deformación
tuvo lugar entre el Devónico Tardío y el Pérmico Tem-

prano y que se produjo a través de sucesivos pulsos
compresivos cuyo lugar, momento e intensidad fueron
distintos a lo largo del orógeno. Los efectos de la oro-
genia Hercínica se atenúan notablemente al este de la
sutura que marca el cierre del Mar de Tornquist (Torn-
quist Line) (Fig. 6.9), la que es parte de la Zona de Sutu-
ra Trans-Europea (acrónimo inglés TESZ) (§ 4.9). Por esa
razón, las sucesiones marinas de la plataforma rusa son
continuas hasta el Pérmico Medio y están menos defor-
madas que las del orógeno Varísico, lo que permitió
definir los GSSP del Carbonífero y de la base del Pérmi-
co en esta región.   

La historia sedimentaria del Paleozoico superior de
Europa está íntimamente ligada a la evolución del oró-
geno Varísico. La estratigrafía del Paleozoico superior
indica que el mar permaneció sobre gran parte de Euro-
pa hasta mediados del Carbonífero, pero luego se pro-
dujo una regresión generalizada que dio paso a facies
marinas someras, mixtas y continentales con ricos yaci-
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Figura 6.10. Corte estra-
tigráfico-estructural a través
de la cuenca de las Ardenas.
Símbolo de caliza: Carboní-
fero Inferior; en negro:
Westfaliano. 

Figura 6.9. Cinturón de deformación Varísica o Hercínica en Europa. En verde los macizos
hercínicos y en naranja los que fueron afectados por la deformación alpina. Nótese al norte
la sutura del cierre del Océano Iapetus y la Línea de Tornquist, que es la sutura entre Bál-
tica y Avalonia, ambas Caledónicas (ver capítulo 4). En el sector sur se observa el frente de
corrimientos alpinos, desplazados de sur a norte (en gris).
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mientos de carbón. En el Pérmico una nueva transgre-
sión marina cubrió el norte de Europa, desde la plata-
forma rusa hasta Alemania. 

En el apartado § 5.6 vimos que la cuenca de las
Ardenas (tectónicamente corresponde a la zona Reno-
Hercínica de la Fig. 6.9) experimentó una fuerte subsi-
dencia durante el Devónico y el Carbonífero, y que las
rocas carboníferas están bien representadas en los sincli-
nales de Dinant y Namur en Bélgica (Fig. 6.10). Esta y
otras cuencas del norte de Europa son cuencas de ante-
país formadas durante la orogenia Hercínica. Por efecto
de la colisión con los terrenos gondwánicos, las estruc-
turas tienen vergencia hacia el norte y la deformación
avanzó progresivamente en ese sentido. Luego de la
regresión de fines del Devónico, el Carbonífero se inicia
con facies mixtas clástico/calcáreas y grada a facies ente-
ramente carbonáticas a fines del Tournaisiano y Visea-
no (Fig. 6.11). En estas plataformas carbonáticas se desa-
rrollaron nuevamente construcciones arrecifales luego
de haber sido diezmadas a fines del Devónico. Pero
estos arrecifes, a diferencia de los devónicos, estaban
formados por calcimicrobios asociados a briozoos y
esponjas. Al comienzo crecieron en sectores profundos
de la rampa carbonática, pero progresivamente coloni-
zaron aguas más someras. Originalmente, fueron des-
criptos en la cuenca de las Ardenas, cerca de la localidad
belga de Waulsort, de allí el nombre de arrecifes waul-
sortianos con que se los conoce (Wood, 1999). Su distri-
bución en el Carbonífero Inferior fue muy amplia, abar-
cando no sólo Europa continental e Irlanda sino también
Norteamérica (Montañas Sacramento de Nuevo Méxi-
co). En la cuenca de las Ardenas, la sedimentación calcá-
rea cesó en el Namuriano (piso europeo que equivale al

Serpukhoviano de la escala global), dando
paso a pelitas con amonoideos goniatítidos
a las que le sigue una alternancia de capas
marinas y niveles carbonosos con frondes de
helechos. La sucesión culmina con más de
2000 m de areniscas, pelitas con bivalvos de
agua dulce y capas de carbón con un espesor
individual de 1 a 3,5 m. En Inglaterra se han
contabilizado más de 80 horizontes de hulla
en un intervalo de alrededor de 1000 m. Con
ligeras variantes, esta sucesión continental
carbonosa se repite a lo largo de todo el
norte de Europa continental y ha sido referi-
da históricamente al piso local Westfaliano. 

En la cuenca Franco-Belga la sedimenta-
ción del Carbonífero se interrumpió casi
totalmente al promediar el Westfaliano debi-
do a la fase compresiva Astúrica y no volvió
a ser invadida por el mar hasta el Cretácico.
En Europa hay importantes yacimientos de
carbón en el sur de Alemania (región del

Sarre), Bohemia, Polonia (región de Silesia) y en la cuen-
ca de Donets (o Donetsk, Ucrania y SE de Rusia) (Fig.
6.12). En Inglaterra los niveles marinos del Carbonífero
Inferior corresponden a la Mountain Limestone de W.
Smith, mientras que sus Millstone Grit y Coal Measures
equivalen a las sucesiones westfalianas del norte de

Figura 6.11. Ciudadela fortificada de Dinant (Bélgica) construida en la cima de las
calizas del Tournaisiano (Carbonífero Inferior).

Figura 6.12. Paleogeografía de Europa durante el Carbonífero Tardío.
En negro: cuencas hulleras de ambientes de transición; en gris: cuen-
cas hulleras lacustres; símbolo de caliza: plataforma marina; Ar-Re:
cuenca Ardeno-Renana (Francia, Bélgica, Alemania); BO: Bohemia
(Rep. Checa); DO: cuenca de Donets (Ucrania, SE Rusia); CA: Montes
Cantábricos (España); CP: Montes Cárpatos (Eslovenia, Rumania,
Ucrania); GA: Gales del Sur; LU: Lublin (Polonia); MA: Macizo
Armoricano (Francia); SI: Silesia (Polonia) (modificado de Falcon-
Lang et al., 2006).
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Europa continental y de España. 
En la Península Ibérica, el Carbonífero tiene un

excepcional desarrollo en la zona Cantábrica, donde al-
canza cerca de 6000 metros de espesor e incluye, además
de estratos westfalianos, unidades más jóvenes que fue-
ron referidas al Estefaniano. Esta serie europea está re-
presentada por una potente sucesión clástica continental
con niveles de hulla de origen lacustre.   

Los carbones del Westfaliano y del Estefaniano
son diferentes tanto del punto de vista paleogeográfico
como ambiental. Los primeros están ligados a sistemas
deltaicos que desembocaban en el angosto brazo de mar
situado entre las tierras emergidas del norte (dorsal de
Brabant/Gales) y del sur (cadena Varísica) (Fig. 6.12). Por
esta razón, este mar epicontinental suele denominarse
‘canal de la hulla’. En Inglaterra, los carbones también
están relacionados con sistemas deltaicos alimentados
desde áreas emergidas de variada magnitud (Tierra de
St. Georges al norte de Gales, Macizo de los Highlands
al norte de Escocia e Irlanda, etc.). Los yacimientos de
hulla más jóvenes, en cambio, se formaron luego de la
fase Astúrica y se depositaron en cuencas intermontanas
lacustres (son los carbones límnicos), a veces discordan-
tes sobre el basamento o estratos del Carbonífero Inferior. 

Como resultado del apogeo de la orogenia Varísica,
el mar epicontinental que a mediados del Carbonífero-
cubría gran parte de Europa se retiró hacia el este, rein-
gresando nuevamente en el Pérmico Inferior, aunque
con una extensión más limitada (Fig. 6.13). En la mayor
parte de Europa prevalecieron facies detríticas rojas
(New Red Sandstone de Inglaterra) de edad Permotriásica.
Los registros más completos del Pérmico marino se
encuentran en Alemania y regiones de Europa oriental,
en particular la plataforma rusa y los Montes Urales. 

En Alemania, antes de que se propusiera el nombre
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Figura 6.13. Paleogeografía de Europa durante el Pérmico Temprano.
En blanco, áreas emergidas; en azul, áreas cubiertas por el mar. 

Figura 6.14. Calizas del Carbonífero Superior (Gzheliano) y Pérmico (Asseliano, Sakmariano y Artinskiano) expuestas sobre el Río Kosva, unos
100 km al oeste de la localidad de Perm, en el flanco occidental de los Montes Urales, Rusia. En la sección se observan depósitos carbonáticos de
rampa interna y media con fusulínidos y corales coloniales formando pequeños montículos arrecifales (de Ponomareva et al., 2015).    
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de ‘Pérmico’, estos estratos eran referidos al Dyas (dos
partes), en oposición al Trias (triple) con que se denomi-
naba al sistema suprayacente. El nombre Dyas hacía alu-
sión a los dos intervalos estratigráficos que en Turingia
yacen por encima del Carbonífero, uno inferior formado
por areniscas rojizas continentales, lutitas bituminosas y
evaporitas (el Rotliegendes) y uno superior calcáreo-
dolomítico con braquiópodos denominado Zechstein, de
allí que a esta incursión marina se la suele denominar
Mar de Zechstein. El intervalo arenoso inferior constitu-
ye un importante reservorio de gas para la región del
Mar del Norte, especialmente para Inglaterra y Holan-
da. Estas areniscas, con sets de estratificación cruzada de
hasta 5 metros de altura, son de origen eólico y testimo-
nian la existencia de un extenso erg o mar de arena fosi-
lizado cuyas paleocorrientes indican vientos dominan-
tes del SO. En sus áreas marginales se desarrollaron
facies de ríos efímeros o wadis y hacia el centro de la
cuenca se acumularon arcillas y evaporitas tipo sabkha
(anhidrita, halita) que testimonian la existencia de un
extenso lago salino. Esta zona deprimida fue invadida
luego por el Mar de Zechstein, cuyo ingreso se produjo
desde el norte a través del sistema de rift Ártico que
había comenzado a abrirse a mediados del Pérmico. Los
primeros pulsos marinos se detectan en la parte alta del
Rotliegendes, donde hay grandes espesores de evapori-
tas (Legler y Schneider, 2008). Esta transgresión cubrió el
sector norte de Alemania y Dinamarca y penetró en el
NE de Inglaterra donde se acumularon lutitas bitumino-
sas con restos de peces y capas de dolomías marinas (las
Magnesian Limestone de William Smith) intercaladas con
anhidrita, halita y silvita. 

Hacia el este, los depósitos marinos alcanzan un
extraordinario desarrollo en la cuenca de Moscú (tam-
bién llamada ‘plataforma Este-Europea’) y en el cin-
turón plegado de los Urales donde se han definido no
sólo los pisos del Pérmico Inferior (Cisuraliano) sino
los últimos cinco pisos del Carbonífero. En esta vasta
plataforma marina dominó la  sedimentación de calizas
de aguas someras ricas en fusulínidos, corales, braquió-
podos y cefalópodos (Fig. 6.14). La acumulación car-
bonática se prolongó en el Pérmico sin hiatos ni cambios
faciales importantes. Cabe notar que en el Artinskiano se
depositaron algunos niveles de evaporitas, al igual que
en otras regiones del Mar de Zechstein, lo que revela la
marcada aridez del clima. Después del Kunguriano pre-
valecieron las facies continentales, razón por la cual los
siguientes pisos globales fueron definidos en la platafor-
ma del centro de Estados Unidos (Serie Guadalupiana)
donde hay excelentes sucesiones marinas calcáreas,
mientras que los dos últimos pisos se definieron en
China (Serie Lopingiana). 

6.5  LOS BOSQUES DE HELECHOS, LAS CUENCAS
HULLERAS Y LA RADIACIÓN DE LOS REPTILES 

Si hay un paisaje que identifica el Paleozoico supe-
rior es el de bosques de helechos y otras plantas primiti-
vas creciendo en pantanos neblinosos poblados por rep-
tiles y grandes insectos (Fig. 6.15). Ecosistemas de este
tipo seguramente fueron los que proliferaron en los pan-
tanos costeros y las llanuras de inundación de los deltas
que desembocaban en el ‘canal de la hulla’, en la región
central de Europa (Fig. 6.12) y también en ambientes
similares del Pensilvaniano de América del Norte. En el
cinturón paleotropical húmedo se concentró el desarro-
llo de turberas, las que generaron no sólo ricos yaci-
mientos de carbón sino que jugaron un rol importante
en las variaciones de la temperatura global del Paleo-
zoico tardío. Es posible que la retención de grandes can-
tidades de carbono en las turberas haya limitado los
niveles de CO2 atmosférico haciendo descender la tem-
peratura y, a la inversa, la destrucción de estos ecosiste-
mas haya contribuido a un mayor calentamiento global
(Cleal y Thomas, 1999, 2005). El oxígeno atmosférico se
incrementó desde un 15% en el Devónico Medio a un
35% a fines del Carbonífero, para decaer nuevamente a
fines del Pérmico al 17%. Estos porcentajes están referi-
dos a la cantidad actual (PAL, present atmospheric level).
Según Gans et al. (1999) este lapso de hiperoxia contri-
buyó a la conquista definitiva del medio terrestre, al
aumento de la biomasa, a la diversidad de la flora y al
gigantismo de los artrópodos. También contribuyó al
aumento del metabolismo en los reptiles sinápsidos,
considerado el paso previo a la aparición de la homeo-
termia que caracteriza a los mamíferos. 

Las floras paleotropicales pertenecen a dos domi-
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Figura 6.15. Reconstrucción del ecosistema continental tropical del
Carbonífero Tardío.
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nios paleoflorísticos: el Euroamericano y el Cathaysico.
El primero se desarrolló en Laurusia y norte de Sudamé-
rica (Venezuela, Colombia) y el segundo en la región asiá-
tica (China, Indochina, Malasia). A fines del Pensilvania-
no, las floras euroamericanas sufrieron una crisis causa-
da por la aridez creciente del clima y/o la destrucción de
las tierras bajas y húmedas por efecto de la tectónica
Varísica. Resulta llamativo que en China estos bosques
húmedos hayan persistido hasta el Pérmico Medio y que
las plantas que los poblaron fueron muy similares a las
de Laurusia, de las cuales serían descendientes. Esto
tiene implicaciones paleogeográficas pues, como se
muestra en los mapas, China, Indochina y Sibumasu
eran bloques aislados dentro del Mar Paleotetis. En este
contexto, se especula que la conexión entre ambos domi-
nios paleoflorísticos debió establecerse a través de las
tierras que emergieron durante el descenso del nivel del
mar generado por la glaciación de fines del Carbonífero,
o bien a través de una serie de islas vegetadas suficien-
temente próximas entre sí como para servir de ruta migra-
toria (Hilton y Cleal, 2007). 

Estas paleofloras tropicales estaban formadas por
grandes licófitas arborescentes como Lepidodendron, de
más de 30 m de altura y un diámetro en la base del tron-
co de alrededor de 2 m. Cerca de Glasgow (Escocia), se
descubrió a fines del siglo 19 el piso de un bosque fosili-
zado con las raíces y las bases de los troncos yaciendo
in situ. Este extraordinario yacimiento está protegido y
puede visitarse en el parque Victoria (Fig. 6.16). Sigillaria
es otra forma arbórea que se caracteriza por sus inser-
ciones foliares de forma hexagonal; fue una de las pocas
licófitas que sobrevivieron al clima árido que imperó
desde fines del Carbonífero. En Nueva Escocia, en el este
de Canadá, se descubrieron decenas de tocones de tron-
cos de Sigillaria en posición de vida. Pero lo más impac-
tante fue la gran cantidad de huesos de anfibios y
pequeños reptiles primitivos hallados en su interior.
Se supone que, al morir, los árboles se quebraban y sus
bases, ahuecadas por la descomposición de la materia
orgánica, eran invadidos por artrópodos, caracoles y
pequeños vertebrados que los usaban como madrigue-
ras. Otro grupo importante fueron las esfenópsidas,
representadas hoy en día por plantas herbáceas como el
equiseto. En el Pensilvaniano fueron árboles de gran
porte, como Calamites, un habitante de lagos y pantanos.
Estos troncos se asocian con hojas dispuestas en forma
radial a lo largo de los tallos, como Sphenophyllum o
Annularia. 

Los helechos eran muy abundantes, con frondes
subdivididas en pínulas de diferente morfología, a veces
de gran talla, como las de Pecopteris. Más frecuentes
fueron los ‘helechos con semilla’ o pteridospermas, inte-
grantes del segundo estrato arbóreo o sotobosque. Tam-

bién había formas trepadoras y epífitas cuyas frondes
podían llegar a más de 2 m de longitud. Uno de los
géneros más comunes es Neuropteris, que se reconoce
por sus frondes con pínulas ovaladas. Finalmente, esta-
ba el grupo de las cordaitales, que eran gimnospermas
probablemente relacionadas con las coníferas cuya talla
variaba desde plantas arbustivas a enormes árboles
de hasta 45 m de altura. Son características sus hojas
alargadas con nervaduras paralelas. Sus preferencias
ambientales incluían zonas muy húmedas donde desa-
rrollaron hábitos similares a los manglares (la planta
crecía hasta en 1 metro de agua), aunque podían poblar
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Figura 6.16. Flora del Paleozoico tardío. A: base de troncos de Lepido-
dendron en posición de vida en el Parque Victoria cerca de Glasgow,
Escocia; B: fronde de Sphenopteris; C: superficie del tronco de Lepido-
dendron mostrando las bases de las inserciones foliares; D: Ahrensispo-
rites cristatus, palinomorfo del Pensilvaniano Superior de la cuenca
de Paganzo (oeste de Argentina).



271

zonas relativamente más secas. Hacia
fines del Carbonífero (Estefaniano) se
incorporan las coníferas, cuyas formas
primitivas lucían bastante similares a
las araucarias actuales. En el Pérmico,
las coníferas se hicieron dominantes en
las tierras altas y secas (representadas
en Alemania por el Rotliegendes), rele-
gando las escasas licófitas y helechos
con semilla a los ecosistemas más
húmedos. 

En latitudes medias y altas se dife-
renciaron dos dominios paleoflorísti-
cos distintos: el de Angara, en el Hemis-
ferio Norte, y el Gondwánico, en los
continentes australes. La flora de Anga-
ra estuvo restringida a Siberia, Mongo-
lia y SE de Rusia y se caracterizó por la
diversidad de coniferófitas (por ej. Cor-
daites) y esfenópsidas herbáceas. Se
infiere que se desarrolló a latitudes
mayores de 60°, aunque la rica flora del
Pérmico Inferior de la región de los Urales y de
Kazakhstán, donde hay horizontes de carbón y esfenóp-
sidas arbóreas, puede haber vivido bajo un clima
menos severo transicional al dominio cathaysico. El
dominio Gondwánico está restringido al sector austral
de Pangea, a latitudes intermedias y altas (Fig. 6.17).
Durante el Pérmico Temprano este dominio estuvo
caracterizado por el género Glossopteris (Fig. 6.18), de
allí el nombre de flora de Glossopteris con que se lo
conoce. Durante el Carbonífero hubo en Sudamérica
austral un evento de glaciación que está bien documen-
tado en el oeste de Argentina, como veremos en el
apartado § 6.16. La flora presente durante la etapa pre-
via a la glaciación, en el Tournaisiano-Viseano, se desa-
rrolló bajo un clima templado y húmedo. Esta flora,
denominada AF por Archaeosigillaria y Frenguellia, esta-
ba formada por licófitas pequeñas y primitivas. Entre los
dos pulsos de la glaciación se desarrolló una flora de
clima muy húmedo (Flora FNC) caracterizada por los
géneros Frenguellia, Nothorhacopteris y Cordaicarpus
(Balseiro et al., 2009). Luego, por encima de las dia-
mictitas, ya en las fases tardíoglacial y posglacial, se
expandió la flora conocida como NBG (iniciales de
Notorhacopteris, Bothrychiopsis y Ginkgophyllum). La pre-
sencia de niveles carbonosos en la Formación Tupe de la
Precordillera argentina denota el pasaje a un clima tem-
plado y húmedo favorable al desarrollo de una flora más
diversa constituida por grandes licófitas, esfenópsidas,
pteridospermas endémicas de Gondwana y una coloni-
zación progresiva de las tierras altas por las cordaitales
(Césari et al., 2007, 2011). En el Pérmico Temprano las

condiciones climáticas se hicieron más áridas en el oeste
de Argentina y la región englazada se desplazó gra-
dualmente hacia el este, dejando registros en las cuen-
cas de Paraná (Brasil), Sierras Australes (provincia de
Buenos Aires), Karoo (África del Sur) y Australia. El ini-
cio del Pérmico está señalado en todo el continente de
Gondwana por la aparición de Glossopteris, Gangamopte-
ris y otras glossopterídeas, acompañadas de cordaitales
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Figura 6.18. Reconstrucción del árbol de Glossopteris e impresión de
una hoja.

Figura 6.17. Distribución geográfica de la Flora de Glossopteris y límite inferido del cas-
quete glaciario del Pérmico Temprano. 



272

y coníferas. Este evento paleoflorístico permitió recono-
cer una Biozona de Gangamopteris (Archangelsky, 1996).
En el Pérmico Inferior de la cuenca de Paraná se reco-
noció una comunidad que habitó una zona de albufe-
ras compuesta por esfenópsidas, cordaitales y glossop-
terídeas arbóreas, y una segunda comunidad asociada a
llanuras de inundación y albardones fluviales integrada
por licófitas arbóreas, glossopterídeas y algunos hele-
chos (Ianuzzi et al., 2007). También en las montañas
Transantárticas centrales, en depósitos de llanuras alu-
viales de la Formación Buckely del Pérmico Superior

(ver § 6.13), se encontraron troncos en posición de vida
con un diámetro de 14-25 cm y una altura estimada de
hasta 19 metros. Se calcula que esta localidad se encon-
traba en ese tiempo dentro del círculo polar a una pale-
olatitud de ~75°S. El desarrollo de bosques a esta latitud
tan alta se estima fue posible por el sostenido calenta-
miento posglacial, como lo testimonia el ascenso de
cerca de 8°C de la temperatura de la superficie del mar
en el Pérmico Tardío (Miller et al., 2016). 

En el capítulo anterior vimos que a fines del Devó-
nico vivieron distintas formas de anfibios primitivos,
como Ichtyostega, que debían pasar la mayor parte de su
tiempo en el agua. En niveles calcáreos del Carbonífero
Inferior de Escocia se produjo el hallazgo de un esquele-
to designado como Pederpes (Fig. 6.19A) que, curiosa-
mente, había sido considerado como de un pez hasta
que se limpió la roca que lo cubría y aparecieron parte
de las patas. La torsión de los huesos indica que los pies
estaban girados hacia adelante en vez de hacia los lados,
como en sus predecesores, por lo que se infiere que
Pederpes podía moverse razonablemente bien sobre tie-
rra firme, aunque es posible que también haya incursio-
nado en el agua (Clack, 2002). Los anfibios, sin embargo,
nunca se desligaron del todo del medio acuático. En el
Carbonífero Tardío y Pérmico dieron origen a formas
robustas como Cacops y Eryops (Fig. 6.19B), este último
de alrededor de dos metros de longitud y más de 100 kg
de peso. Estos anfibios temnospóndilos son más seme-
jantes a los reptiles que a los anfibios actuales (ranas,
salamandras, etc.). Justamente, a partir de un grupo de
anfibios, los llamados antracosaurios, se originaron los
primeros reptiles. El género Seymouria, del Pérmico Infe-
rior de Texas, es el célebre ‘eslabón’ entre ambos grupos. 
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Figura 6.19. Tetrápodos del Paleozoico superior. A: Pederpes, un anfi-
bio primitivo del Carbonífero Inferior; B: Eryops, anfibio temnospón-
dilo del Pérmico Inferior; C: Dimetrodon, reptil pelicosaurio del Pérmi-
co Inferior; D: Lystrosaurus, reptil dicinodonte del Pérmico Superior.

Figura 6.20. Cráneo del reptil gorgonopsio Dinogorgon encontrado en
estratos del Grupo Beaufort del Pérmico Superior de Sudáfrica. Este
predador alcanzó 2 metros de longitud.
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Los reptiles iniciaron su evolución en el Carbonífe-
ro y se diversificaron rápidamente durante el Paleozoico
tardío gracias a una innovación clave en el ciclo de desa-
rrollo: la aparición del huevo amniota. A diferencia de
los anfibios, en los reptiles el embrión está protegido por
una membrana llamada amnios y, por fuera, por una cás-
cara calcárea semipermeable que evita la evaporación de
los líquidos pero deja pasar los gases (entrada de O2 y
salida de CO2). Esta fue la llave que permitió a los tetrá-
podos independizarse del medio acuático (al cual que-
daron ligados los anfibios para depositar sus huevos) y
colonizar el medio terrestre. Este mecanismo fue tan efi-
ciente que ha perdurado hasta el presente no sólo en los
ofidios, cocodrilos, tortugas y demás reptiles sino tam-
bién en las aves, primas hermanas de estos últimos. 

Los reptiles primitivos del Carbonífero eran for-
mas pequeñas, superficialmente semejantes a lagartijas,
como Hylonomus, encontrado dentro de los troncos ahue-
cados de Sigillaria mencionados previamente. El ecosis-
tema del sotobosque, húmedo y rico en alimentos, esta-
ba poblado, además, por una gran variedad de pequeños
anfibios como los branquiosaurios, que poseían bran-
quias externas, y los curiosos nectrídeos, con cabeza en
forma de boomerang. Uno de los yacimientos más ricos
es el de Nyrany, en la República Checa. Está formado
por lutitas bituminosas de origen lacustre que contienen
anfibios y una fauna muy variada de peces, insectos,
arañas y milpiés que permitieron reconstruir con cierto
detalle el ecosistema. Los insectos evolucionaron a par-

tir de las formas pequeñas y sin alas
del Devónico, originando en el Pale-
ozoico tardío formas aladas seme-
jantes a libélulas que alcanzaron
más de medio metro de envergadu-
ra.  

A partir del Carbonífero
Tardío, los reptiles sinápsidos – de
los cuales surgieron los antecesores
de los mamíferos – experimentaron
una gran radiación adaptativa,
especialmente en las regiones cáli-
das. Por esa razón, en Gondwana
son menos diversos, aunque se han
encontrado numerosos restos en
rocas del Pérmico Superior de la
cuenca de Karoo, en Sudáfrica. Los
pelicosaurios fueron uno de los gru-
pos de reptiles más emblemáticos
del Pensilvaniano y del Pérmico. A
este grupo pertenece Dimetrodon, un
carnívoro de 3 metros de largo que
poseía una gran ‘vela’ en el lomo
sostenida por las espinas neurales

de las vértebras, que eran extremadamente largas (Fig.
6.19 C). Su función habría sido regular la temperatura
corporal, muy necesaria en los animales de sangre fría
(poiquilotermos). Otros pelicosaurios eran carnívoros
pequeños y ágiles y algunos fueron herbívoros, aunque
no todos poseían la membrana dorsal. 

Las faunas más diversas de reptiles del Pérmico
Tardío se encontraron en los extensos depósitos conti-
nentales de la plataforma rusa y la depresión cisuraliana
al pie de los Urales donde se definió la primera serie del
Pérmico y se reconocieron los pisos locales Kazaniano y
Tartariano. En esta región se han relevado más de 400
localidades fosilíferas que abarcan el lapso Pérmico
Tardío-Triásico Medio. La información paleontológica es
tan abundante que se pudieron reconstruir distintas
paleocomunidades reptilianas y las posibles cadenas
tróficas. En la base de la pirámide alimentaria estaban
los herbívoros, representados por los grandes y robustos
dinocefalios y los dicinodontes, un grupo de sinápsidos
pastadores que tenían el extremo del hocico puntiagu-
do o recubierto por un estuche córneo a modo de pico,
como Lystrosaurus (Fig. 6.19 D). En estos ecosistemas el
rol de predadores lo ocuparon los poderosos teápsidos
carnívoros del grupo de los gorgonopsios, como Dino-
gorgon (Fig. 6.20) Lycaenops o Inostracevia, cuyos dientes
y articulación mandibular estaban perfectamente adap-
tados para la captura de presas (Fig. 6.21) (Sennikov,
1996). Estas comunidades fueron severamente afectadas
por la crisis de fines del Pérmico. 

Figura 6.21. Inostrancevia es uno de los gorgonópsidos más grandes conocidos, con una longi-
tud de 3,5 metros y un cráneo de hasta 60 cm. Los dientes anteriores estaban muy desarrolla-
dos en forma comparable a los caninos del ‘tigre de dientes de sable’ del Pleistoceno. En el Tar-
tariano superior del norte de Rusia (Wuchiapingiense de la escala global) se han encontrado
varios esqueletos completos de este y otros reptiles.  
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6.6  FAUNAS MARINAS TETIANAS, BOREALES Y
GONDWÁNICAS

Después de la extinción de fines del Devónico hubo
un cambio importante en los grupos dominantes de
las comunidades marinas. Los trilobites, por ejemplo,
quedaron reducidos a unas pocas familias de proéti-
dos, cuyos últimos representantes se extinguieron antes
de finalizar el Pérmico. Otra gran ausencia es la de los
graptoloideos, extinguidos a comienzos del Devónico.
Los conodontes mantuvieron inalterable su presencia
y han servido para establecer los límites de la mayor
parte de las series y pisos (Fig. 6.22). Los cefalópodos
goniatítidos, presentes en el Devónico, se diversificaron
durante el Paleozoico tardío constituyendo el segundo
grupo en importancia para las correlaciones interconti-
nentales. Otros fósiles de gran interés bioestratigráfico
son los fusulínidos, un grupo de foraminíferos bentóni-
cos de gran tamaño (1-2 cm de longitud, pero que pue-
den superar los 15 cm) cuyas paredes tabicadas se enro-
llan en forma espiral y a menudo se alargan según el eje
de enrollamiento adquiriendo la forma de un grano de
arroz. Dada su extrema abundancia en las calizas de
aguas agitadas o arrecifales y su rápida diversificación
en numerosos linajes evolutivos, estos foraminíferos son
muy utilizados como fósiles guía.  

Los braquiópodos continuaron siendo abundantes
y diversos en las comunidades marinas bentónicas, si
bien los grupos que dominaron fueron diferentes de los
del Devónico. Uno de los más distintivos es el de los
prodúctidos, que son formas de gran tamaño cuya valva
ventral es fuertemente convexa o ‘inflada’ y está cubier-
ta de largas espinas que servían para la fijación sobre
fondos blandos (Fig. 6.22). También fueron abundantes
los grandes estrofoménidos de conchas planas o cónca-
voconvexas, y las formas aladas como los espiriféridos,
que también alcanzaron gran tamaño en el Pensilva-
niano y Pérmico (Fig. 6.44). Otros integrantes de las
co-munidades del Paleozoico tardío fueron los braquió-
podos rinconélidos y terebratúlidos, grupos que perdu-
raron hasta el presente. A pesar de su abundancia y
variedad, los braquiópodos tienen un uso limitado en

bioestratigrafía debido a su provincialismo. Los cora-
les, el grupo más afectado por la crisis del
Frasniano/Fameniano, se recompusieron durante el Car-
bonífero pero ya no volvieron a jugar un rol importante
en la construcción de arrecifes, papel que fue asumido
mayormente por las algas calcáreas, esponjas y briozoos.
Los briozoos típicos del Carbonífero y Pérmico fueron
los fenestéllidos, cuyas colonias en forma de copa o
abanico, a veces de gran tamaño, fueron un componen-
te importante de los biohermos. Otros fósiles presentes
en las facies de plataforma marina del Paleozoico tardío
son los crinoideos (frecuentes en las calizas de aguas tro-
picales), bivalvos, gastrópodos y ostrácodos.

La distribución de las faunas en los mares del
Carbonífero y Pérmico estuvo fuertemente controlada
por las barreras climáticas; por ello los tres grandes
dominios faunísticos ocuparon franjas subparalelas a
las zonas latitudinales. Se han reconocido tres grandes
dominios: El Boreal, desarrollado en las plataformas de
aguas frías del norte de Laurusia, el Tetiano (o Paleoe-
cuatorial) de aguas cálidas y el Gondwánico o Austral
de aguas templadas a frías. Estas regiones biogeográfi-
cas han sido subdivididas, a su vez, en distintas provin-
cias en base a la distribución geográfica de los braquió-
podos y otros grupos (Archbold y Shi, 1996; Shi y Arch-
bold, 1998). Por ejemplo, dentro del Dominio Tetiano se
distinguen la provincia Cathaysica, confinada a China y
Sibumasu, y la Mediterránea, que ocupó la región oeste
del Paleotetis, desde el Mar Caspio hasta el sur de Euro-
pa occidental. Las faunas del sur del Mar Paleotetis son
referidas a la provincia Cimérica que incluye Turquía,
Irán, Omán (península Arábiga) y Pakistán (región de
Salt Range). En el Pérmico tardío, en las aguas del recien-
temente abierto Mar Neotetis, se desarrolló la provincia
Himalaya, presente en las plataformas del Tibet, Nepal,
Pakistán, norte de la India, Timor y oeste de Australia.

Un buen ejemplo de la aplicación del provincialis-
mo faunístico y florístico en paleogeografía es la recons-
trucción de la historia de acreción del complejo collage de
terrenos del este de Asia (Fig. 6.23). En el Carbonífero y
Pérmico Inferior China del Norte y del Sur, N Qiang-
tang, Tarim e Indochina-Malasia estaban ubicados en la

Figura 6.22. Invertebrados marinos del Paleozoico tardío. 1. Globivalvulina sp., foraminífero del Pérmico Inferior de la Puna argentina; 2. Tritici-
tes sp., foraminífero fusulínido del Carbonífero; 3-4. Neoschwagerina sp., foraminífero fusulínido del Pérmico; 5-6. Clarkina wangi, conodonte del
Pérmico; 7. Idiognathodus, conodonte del Pérmico; 8. Archocyrtium, radiolario del Carbonífero Inferior de Francia; 9. Levipustula levis, braquiópo-
do prodúctido del Carbonífero de Gondwana; 10. Braquiópodo prodúctido silicificado mostrando las espinas sobre la valva ventral. 11-12. Azur-
duya chavelensis, braquiópodo del Carbonífero de Gondwana; 13. Marginifera sp., braquiópodo prodúctido del Pérmico de Asia; 14. Septosyrin-
gothyris covacevichi, braquiópodo espiriférido del Carbonífero Inferior de Chile; 15. Archaeophiomusium andinum, equinodermo ofiuroideo del
Pérmico de Venezuela; 16. Archimedes sp., briozoo fenestéllido del Carbonífero; 17. Polypora sp., biozoario fenestéllido del Pérmico de Venezue-
la; 18. Cyathaxonia sp., coral rugoso del Carbonífero; 19. Equinodermo crinoideo con cáliz y brazos articulados (Carbonífero); 20. Protocanites sca-
labrinii, amonoideo del Carbonífero Inferior de Argentina; 21. Hyolithes sp., molusco del Pérmico Inferior de la Patagonia argentina; 22. Glabro-
cingulum (Stenozone) argentinus, gastrópodo del Pérmico Inferior de la cuenca de Terpuel, Patagonia argentina; 23. Eurydesma sp., bivalvo del Pér-
mico Inferior gondwánico; 24. Myalina tiamaensis, bivalvo del Pérmico Inferior de Venezuela; 25. Acanthopecten coloradoensis, bivalvo del Pérmico
Inferior de Venezuela.



zona ecuatorial, al norte del Paleotetis y sus faunas y flo-
ras son de clima cálido (Cathaysicas). Por el contrario, en
el Pérmico Inferior los terrenos Sibumasu, Qiangtang
Sur (parte del continente Cimérico), Lhasa, Java y Bor-
neo aún estaban próximos del margen Gondwanánico
formando el borde austral del Paleotetis, por lo cual su
biota era de clima templado-frío. La subducción del
Paleotetis debajo de la placa asiática y su posterior cierre
a fines del Triásico puso en contacto tectónico estos blo-
ques de distinto origen (Figs. 6.22, 6.24).

El sector cálido de América del Norte corresponde
a la región Norteamericana. En este continente las fau-
nas boreales se localizan más al norte, en el Canadá
ártico, lo que confirma la estrecha correlación que existe
entre provincialismo y paleolatitud. Las únicas faunas
anómalas de América del Norte se encuentran en la
región cordillerana del oeste, desde los Montes Wrangell
de Alaska hasta la Isla Vancouver de la Columbia Britá-
nica, en Canadá, donde hay calizas con braquiópodos y
corales con afinidades asiáticas. El hecho de que estas
calizas sobreyacen o se intercalan con rocas volcánicas
de arco y lavas en almohadilla permite inferir el origen
intraoceánico de estas rocas. Esto, sumado al carácter
anómalo de la fauna, es una fuerte evidencia de la pre-
sencia de varios terrenos exóticos acrecionados al mar-
gen cordillerano en tiempos postpaleozoicos. De ellos,
Wrangellia, con cerca de 2500 km de longitud, es el más

extenso. Otro terreno estrechamente relacionado es Ale-
xander, cuyas faunas Devónicas son fuertemente endé-
micas. Se calcula, en base a datos paleomagnéticos, que
durante el Pérmico estos terrenos estaban a alrededor de
los 15°N de latitud y a más de 3000 km de distancia del
margen ‘Pacífico’ de Norteamérica. En el Cretácico, en
el momento de su acreción, yacían mucho más al norte,
cerca de los 60°N (Yancey, 1976; Belasky et al., 2002;
Cocks y Torsvik, 2011).  

Los corales y los bivalvos también desarrollaron
provincialismo en el Paleozoico tardío. En las aguas
frías de Gondwana habitó una asociación característica
de bivalvos conocida como Fauna de Eurydesma, pre-
sente en el Pérmico Inferior de las Sierras Australes,
Brasil, Australia, Sudáfrica y la India (Fig. 6.21). Más al
norte, en la cuenca de Amazonas y en las sucesiones
calcáreas de Perú, Colombia y Venezuela, hay faunas
típicas de aguas cálidas (Sánchez, 1984). En las asocia-
ciones de bivalvos del centro-oeste de Argentina las for-
mas gondwánicas son escasas, la fauna de Eurydesma
está ausente y hay numerosos elementos tetianos como
Wilkingia, Septmyalina y Acanthopecten (Sterren, 2004). La
migración de formas tetianas a paleolatitudes más altas
durante principios del Pérmico coincidió con el adveni-
miento de un clima más templado y húmedo, testimo-
niado por la presencia de niveles de carbón próximos a
las capas marinas en la Formación Tupe, en la cuenca
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Figura 6.23. Izquierda: Distribución de los principales bloques continentales y suturas (números en círculos) del este de Asia. El número 23 es la
sutura del Indus y el 19 la sutura de Benggong. Terrenos: EM = Este de Malasia; L = Lhasa; NQT = Qiangtang Norte; QD = Qaidam; QI = Qilian;
SQT = Sud Qiangtang; SIB = Sibumasu; SWB = Borneo; WB = Burma. Derecha: Detalle de la zona de acreción de India y otros terrenos en la que
se muestra la distribución de las provincias faunísticas y florísticas del Pérmico Inferior en la región del Tibet–Yunnan. Nótese la notable yuxta-
posición de las biotas de clima templado/frío y las de clima cálido a ambos lados de la sutura Longmu que marca el cierre del Paleotetis (núme-
ro 4 en el mapa de la izquierda) (modificado de Metcalfe, 2013).    
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de Paganzo de Argentina (López-Gamundí et al., 1993).
Curiosamente, los braquiópodos asociados a los bival-
vos siguen teniendo fuertes afinidades con las faunas de
aguas frías de Australia, India y Patagonia (Cisterna et
al., 2006a), lo que confirma que la reacción de los orga-
nismos frente a los cambios ambientales depende de los
requerimientos fisiológicos propios del grupo. 

6.7  EL PALEOZOICO SUPERIOR EN AUSTRALIA
Y LOS PROBLEMAS DE LA CORRELACIÓN
INTERCONTINENTAL

Los tres grupos de fósiles más utilizados por la
Comisión Internacional de Estratigrafía para fijar los
límites de las series y pisos del Carbonífero Superior y
Pérmico son los conodontes, goniatítidos y fusulínidos.
Estos organismos fueron habitantes de mares templado-
cálidos, razón por la cual son extremadamente raros en
el sector de aguas frías de Gondwana. Si a esto le suma-
mos el marcado provincialismo de los braquiópodos
–los fósiles más frecuentes de esta región– la correla-
ción de las sucesiones estratigráficas gondwánicas con
la escala global se torna bastante dificultosa, incluso la
correlación de las sucesiones gondwánicas entre sí
(Archbold, 1999). Un buen ejemplo de este problema es
la correlación entre las sucesiones Pérmicas de Australia
con otras regiones, en especial con la cuenca de la Pre-
cordillera argentina, que contiene una de las sucesiones
más completas de Gondwana (ver § 6.14). Una conse-
cuencia de esto es que tanto la edad de sus formaciones
como la posición del límite Carbonífero/Pérmico han
sido permanente materia de controversia. 

En Australia las principales cuencas sedimentarias
del Carbonífero Superior y Pérmico están localizadas
en los sectores oriental y occidental del continente (Fig.
6.24). Los afloramientos orientales corresponden a la
cuenca de Sydney-Bowen. Esta cuenca angosta y alar-
gada, de alrededor de 1600 km de longitud, bordea al
orógeno costero de New England, el componente más
oriental de los Tasmánides (ver § 4.14). Este orógeno es
una faja plegada, corrida y metamorfizada como resul-
tado de la subducción a lo largo del margen australiano
durante el Devónico y Carbonífero. Luego, un evento
extensional ocurrido en el Pérmico Inferior generó la
cuenca de Sydney-Bowen en la que se acumuló una
potente sucesión continental y marina de edad Permo-
triásica (Glen, 2005). En el sector noroeste de Australia
hay varias cuencas dispuestas a lo largo del margen del
cratón. La más interna es la cuenca Canning, de larga
historia durante el Paleozoico. Otras cuencas marginales
son las de Bonaparte, Perth y Carnarvon. El origen de
estas cuencas está relacionado con los sistemas de rift
que separaron el continente de Cimmeria de Gondwana
y que llevaron a la apertura del Mar Neotetis en el Pér-
mico Medio.  

La cuenca de Carnarvon es particularmente impor-
tante por el gran espesor de los estratos del Carbonífero
Superior-Pérmico (~ 5000 m), la variedad de facies y la
asociación de rocas glacigénicas con niveles marinos
ricamente fosilíferos. Comprende tres sucesiones estra-
tigráficas bien definidas que se repiten, con diferencias
menores, en las otras cuencas del oeste de Australia
(Eyles et al., 2003). Esta división tripartita está formada
por (1) una sucesión inferior de flujos de gravedad sub-
marinos que incluyen detritos de origen glacial (Car-
bonífero Superior-Pérmico basal), (2) un intervalo de
pelitas y calizas de aguas profundas depositadas en
una etapa de cuenca ‘hambrienta’ o subalimentada
generada por rápida subsidencia y simultáneo ascenso
del nivel del mar, y (3) areniscas de ambiente marino
somero y deltaico, comúnmente con capas de carbón.
Hay autores que consideran que esta sucesión de facies
tripartita estuvo regulada primariamente por variacio-
nes glacioeustáticas y avances y retiros a gran escala del
casquete glacial (Visser, 1997). Otros, basados en datos
bioestratigráficos de alta resolución (por ej. palinología),
demostraron que el intervalo de pelitas negras tiende a
ser diacrónico en las distintas cuencas, por lo que consi-
deran que existió un fuerte control tectónico en el relle-
no de estos sistemas de rift y que los efectos de la tectó-
nica local se superponen y enmascaran (o anulan) los 
efectos climáticos (Eyles et al., 2002, 2003). 

La cuenca Carnarvon y otras cuencas del oeste de
Australia tienen la particularidad de que sus faunas
(referidas a la provincia faunística Westraliana) tienen

Figura 6.24 Las cuencas del Paleozoico superior de Australia.



elementos en común con las faunas de aguas cálidas de
Cimmeria y del Paleotetis, pero también con las de
aguas más frías del este de Australia (cuencas de Bowen
y Sydney), Tasmania y Nueva Zelanda (referidas a la pro-
vincia Austrazeana) (Fig. 6.25). Por ello, pueden utilizar-
se como nexo entre las sucesiones gondwánicas y
extragondwánicas. El paleontólogo australiano Neils
Archbold reconoció en la cuenca Carnarvon 17 biozonas
de braquiópodos, algunas de las cuales han sido iden-
tificadas en las otras cuencas australianas. Esta cuenca
también contiene numerosos niveles con amonoideos,
unos pocos conodontes y una sucesión muy completa
de zonas palinológicas. Las cuencas del este, como la de
Sydney, son difíciles de correlacionar con las del oeste
por el endemismo de sus braquiópodos que hace que
muchos de los géneros y todas las especies sean diferen-
tes del resto. Recientemente, la elaboración de esquemas
más refinados de palinozonas llevó a reconocer especies
de palinomorfos en común entre las cuencas del este y
del oeste. Esto abrió las puertas a una correlación inter-
provincial, es decir, permitió correlacionar las biozonas
de braquiópodos del este y del oeste de Australia, reco-
nociéndose algunos géneros clave que fueron utilizados
como nexo, tales como los prodúctidos Pseudostrophalo-
sia y Echinalosia. 

Las secuencias marinas de las cuencas de Paganzo y
Río Blanco del oeste de Argentina (ver § 6.14) fueron
correlacionadas con las del este de Australia mediante la
comparación de las palinozonas y las asociaciones de
braquiópodos. Sin embargo, tales correlaciones se ven
dificultadas por el provincialismo de las floras, las con-

diciones ecológicas/ambientales de cada cuenca, las dis-
crepancias en el rango estratigráfico de algunas biozo-
nas y la escasez de registros estratigráficos continuos.
La comparación de las faunas de braquiópodos llevó a
reubicar en el Pérmico Inferior (Asseliano) biozonas
que antes habían sido consideradas como del Carbonífe-
ro Superior, como la de Tivertonia jachalensis-Streptorhyn-
chus inaequiornatus. Esta asociación de braquiópodos se
registra por encima de los niveles carbonosos con flora
NBG y está caracterizada, entre otros, por el prodúctido
Costatumulus, presente también en la provincia westra-
liana. Estos braquiópodos ingresaron en la cuenca pre-
cordillerana acompañando a la vasta transgresión mari-
na que se produjo durante el Sakmariano en gran parte
de Gondwana al finalizar la glaciación. El ingreso de
Kochiproductus junto a Costatumulus ductus, una forma
cosmopolita y tolerante de aguas cálidas, confirma el
evidente mejoramiento climático que sobrevino en la
época posglacial (Cisterna, 2010; Taboada, 2010). 

Finalmente, un elemento clave para calibrar la suce-
sión bioestratigráfica son las dataciones isotópicas, aun-
que estas no siempre pueden obtenerse por falta de
materiales adecuados. A las dataciones K-Ar en basaltos
ya existentes, se han sumado recientemente edades
U-Pb muy precisas obtenidas en circones presentes en
intercalaciones volcánicas de la cuenca de Paganzo (Gul-
branson et al., 2010; Césari et al., 2011). Con estos datos,
la flora NBG queda circunscripta al lapso Misisipiano
tardío (Serpukhoviano)–Pensilvaniano temprano (Bash-
kiriano). A su vez, las edades isotópicas de los niveles
con los braquiópodos arriba mencionados (Tivertonia/
Streptorhynchus) indican una edad Pensilvaniana tardía
(alrededor de 312 Ma) y no Pérmica. A pesar de estas
incongruencias, se está en camino de integrar no sólo los
esquemas bioestratigráficos de Brasil, Argentina, Sudá-
frica y Australia sino también de establecer equivalen-
cias entre los distintos eventos paleoclimáticos.

6.8  EL MISISIPIANO Y PENSILVANIANO DE AMÉRICA
DEL NORTE: EL ENIGMA DE LOS CICLOTEMAS 

A comienzos del Carbonífero, la mayor parte de
Norteamérica fue cubierta por una vasta transgresión
marina que dejó emergidos solamente los Apalaches,
que se habían levantado a fines del Devónico, y las tie-
rras bajas aluviales que bordeaban el ‘Continente de las
Viejas Areniscas Rojas’ (Ártico Canadiense, Groenlan-
dia), de donde provinieron la mayor parte de los sedi-
mentos (6.26). En el resto del continente dominaron las
calizas de mar somero, que es la litología distintiva del
Misisipiano. Las secciones típicas están en el valle supe-
rior del río Mississippi, en los estados de Missouri, Iowa
e Illinois, de donde toma el nombre el subsistema. Tam-
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Figura 6.25. Australia y sus provincias faunísticas en el contexto del
sector oriental de Gondwana. El continente Cimérico había iniciado su
separación de Gondwana con la apertura del Mesotetis (o Neotetis). Al
norte del Paleotetis, en la franja ecuatorial, estaban los bloques de
China del Sur (SC) y del Norte (NC) e Indochina (I) con fauna y flora
cathaysica (de Metcalfe, 2013).
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bién afloran en la región del Gran Cañón, donde la Cali-
za Redwall forma elevadas escarpas cortadas por el río
Colorado (Fig. 6.27). Hacia el oeste, estas calizas con-
tinúan a lo largo de las Montañas Rocallosas donde
alcanzan espesores superiores a los 1200 m. 

Las calizas del Misisipiano Inferior contienen abun-
dante pedernal, pero hacia arriba, en el Merameciano
(nombre de una serie local), se hacen más puras y por
ello han sido ampliamente utilizadas en la construcción.
La Caliza Indiana, por ejemplo, fue utilizada para cons-
truir el emblemático edificio Empire State de Nueva
York. Lo más distintivo de las calizas misisipianas es la
gran abundancia de crinoideos (los llamados lirios de

mar), los que junto a los extinguidos blastoideos forma-
ban verdaderas praderas marinas, de allí el nombre de
‘edad de los crinoideos’ con que popularmente se cono-
ce a este subsistema (Fig. 6.28). Además de calizas cri-
noidales fosilíferas, también hay algunos desarrollos
biohermales en las Montañas Sacramento de Nuevo
México, los que se asemejan a los arrecifes del Carboní-
fero Inferior de Europa. Estos arrecifes crecieron sobre
elevaciones del fondo, probablemente acumulaciones
crinoidales, siempre en aguas someras y agitadas. Los
organismos formadores fueron calcimicrobios que gene-
raron estructuras trombolíticas, juntamente con crinoi-
deos y grandes colonias de briozoos fenestéllidos.
Hacia fines del Misisipiano (Serie Chesteriana) las cali-
zas se intercalan con pelitas y areniscas reflejando un
mayor aporte clástico desde los Apalaches, donde se
depositaron potentes sucesiones de areniscas, lutitas y
capas de carbón correspondientes a llanuras costeras,
planicies aluviales y deltas que desembocaban en la
costa marina.

En la periferia del cratón no había calizas de plata-
forma sino potentes sucesiones de pelitas y chert depo-
sitados en la llanura abisal, sucedidas por turbiditas y
ocasionales flujos de detritos cuya edad, en base a los
escasos conodontes encontrados en bloques exóticos
de caliza, abarca desde el Misisipiano Tardío al Pensil-
vaniano Temprano. Estas rocas de aguas profundas
están bien expuestas en los Montes Ouachita, Arbuckle
y Wichita en el sur de EE.UU., en los estados de Alaba-
ma, Arkansas, Oklahoma y Texas, y por eso se las cono-
ce como facies Ouachita (Fig. 6.26). También se las ha
detectado costa-afuera, en el subsuelo del Golfo de

México. Se infiere que estos sedimentos abi-
sales se depositaron en un océano marginal
a Laurentia, transformado luego en un
océano remanente (Océano Ouachita) a
medida que se producía la aproximación
del norte de Gondwana. Las potentes suce-
siones arenoso-pelíticas (Formaciones Stan-
ley, Jackford, Atoka), cuyo espesor en con-
junto supera los 15 km (!), representan com-
plejos de abanicos turbidíticos formados a
lo largo del eje de la cuenca oceánica que se
estaba cerrando. Las paleocorrientes indi-
can que las corrientes de turbidez se despla-
zaban hacia el noroeste u oeste. El aporte de
sedimentos sinorogénicos en el Pensilva-
niano inferior (Formación Atoka) fue tan
grande que las turbiditas progradaron sobre
los márgenes del cratón Lauréntico donde
formaron depósitos de talud y de cuenca
de antearco (Viele y Thomas, 1989). Final-
mente, este relleno fue plegado, fallado y
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Figura 6.26. Paleogeografía del sureste de América del Norte durante
el Paleozoico superior mostrando las facies de plataforma carbonática
y las facies Ouachita de mar profundo. 

Figura 6.27. Vista panorámica de la Caliza Redwall del Misisipiano en el Gran Cañón
del Colorado donde yace subhorizontal y forma escarpas verticales de color rojizo.
Yace en discordancia erosiva sobre dolomías del Devónico, de color ocre amarillento
visibles a la izquierda y la derecha, debajo de la escombrera.



corrido sobre el continente por efectos de la colisión con
Gondwana en el Pensilvaniano Inferior, formando el
cinturón orogénico Ouachita que, en parte, es sincróni-
co con el orógeno Aleganiano. Hacia el oeste, la intensi-
dad de esta orogenia disminuyó, pero sus efectos son
palpables en el basculamiento de los estratos del Pensil-
vaniano.   

Luego de la regresión marina ocurrida a fines del
Misisipiano el cratón fue nuevamente inundado a media-
dos del Pensilvaniano generándose una discordancia de
carácter regional. El área cubierta por el mar Pensilva-
niano fue muy extensa, aunque menor que en el Misisi-
piano. Las tierras emergidas ocuparon todo el sector
apalachiano, desde Terranova hasta Florida, además de
la mitad oriental de Canadá. Esta tendencia regresiva
continuó hasta mediados del Pérmico cuando el mar
quedó reducido a cuencas interiores hipersalinas. 

Las rocas pensilvanianas son casi enteramente clás-
ticas y representan el relleno de la cuenca de antepaís
generada durante la orogenia Aleganiana (§ 6.9). Como
producto de la misma, se formaron extensas cuñas clás-
ticas progradantes en dirección del cratón y alimentadas
desde la zona orogénicamente activa situada hacia el
este (Hatcher et al., 1989). El espesor de estas cuñas clás-
ticas va disminuyendo a partir del sitio de alimentación
y dispersión de los sedimentos, y distalmente se inter-
digitan con los depósitos marinos carbonáticos acumu-
lados en el interior del área cratónica y progradan sobre
ellos. A lo largo de los Apalaches se reconocen dos cuñas
clásticas principales, una centrada en el este de Pennsyl-
vania y otra, más al sur, en Tennessee. La tercera está en
los Montes Ouachita mencionados previamente. Las
tres cuñas clásticas se solapan lateralmente a lo largo
del rumbo del orógeno. Los sedimentos dominantes
corresponden a sistemas aluviales que desembocaban
en la extensa línea de costa del mar epírico que cubría
el cratón. Allí se formaron deltas y extensas llanuras
pantanosas. Las facies típicas son areniscas fluviales y

de canales distributarios de llanuras deltaicas, pelitas
negras y carbón depositados en llanuras de inundación
y pantanos costeros, e intercalaciones calcáreas de aguas
salobres que indican ingresiones marinas. En esta franja
que se extiende por lo Apalaches desde la región de los
grandes lagos (Michigan, Illinois) hasta Alabama se for-
maron los grandes yacimientos de carbón norteameri-
canos (Fig. 6.29). Depósitos similares se generaron más
al oeste, en la cuenca de Midcontinent de Missouri y Kan-
sas. En su génesis, todos estos depósitos son equivalen-
tes a los del norte de Europa (cuencas hulleras ‘paráli-
cas’) desarrolladas en la cuenca de antepaís varísica. En
total, las cuencas hulleras de América del Norte cubren
una superficie superior al medio millón de kilómetros
cuadrados. En el área cercana a Pittsburg hay más de 50
capas de carbón, una de las cuales alcanza cerca de 4 m
de potencia. Estas formaciones pensilvanianas también
son importantes productoras de petróleo y gas.  

A diferencia de los Apalaches centrales y australes,
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Figura 6.29. Mina de carbón a cielo abierto en los Apalaches centrales,
USA. Nótese el notable espesor de las capas de carbón resultante de la
mayor subsidencia de este sector de la cuenca. Arriba del carbón hay
pelitas oscuras con fauna marina sobre las que progradan areniscas
deltaicas y fluviales (capas de color claro). Los estratos corresponden
al Grupo Allegheny del Pensilvaniano medio (Desmoinesiano de la
escala local). 

Figura 6.28. Fósiles característicos de las calizas del Misisipiano de América del Norte. De izquierda a derecha: colonia de corales tabulados;
ejemplares de crinoideos con el cáliz y los brazos articulados; encrinita formada por artejos desarticulados de tallos de crinoideos; ejemplares de
Pentremites, un equinodermo del grupo de los blastoideos. 
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donde dominan los corrimientos, en los Apa-
laches canadienses las estructuras dominan-
tes son fallas transcurrentes que delimitaron
cuencas intermontanas fuertemente subsi-
dentes rellenadas por sedimentos carbonífe-
ros de ambiente continental. Los sedimentos
rojos son frecuentes y las capas de carbón
son delgadas (menos de 10 cm de espesor).
En general, son comparables a las cuencas
lacustres de Europa, aunque de mayor enver-
gadura que éstas. Parte de las secuencias
están magníficamente expuestas en los acan-
tilados marinos de las costas canadienses de
Nueva Escocia. Una de las unidades más
relevantes por su contenido paleontológico
es la Formación Joggins, de más de 800 m
de espesor, en la que se han encontrado 148
especies de plantas (incluyendo troncos en
posición de vida), invertebrados (gastrópo-
dos, bivalvos, ostrácodos, euriptéridos,
escorpiones, anélidos), peces (osteictios, acantodios,
condrictios,) y vertebrados (anfibios y reptiles primiti-
vos). Estos fósiles permitieron reconstruir con cierto
detalle la sucesión de ecosistemas que habitaron desde
las tierras bajas y húmedas próximas al mar hasta las
zonas altas con menor drenaje (Falcon-Lang et al., 2006). 

Una característica de las secuencias del Pensilvania-
no de América del Norte es la repetición cíclica de cier-
tos tipos litológicos. Cada ciclo completo fue denomina-
do ciclotema por Wanless y Weller en 1932. (Fig. 6.30)
Los ciclotemas no son exclusivos de las cuencas de Esta-
dos Unidos sino que también están presentes en las
cuencas carboníferas coetáneas de Europa. En el modelo
tradicional, un ciclotema está formado por los siguientes
miembros (Fig. 6.31): (a) una arenisca canalizada de ori-
gen fluvial, cuya relación basal es de corte/relleno, (b)
lutitas arenosas, (c) arcilla, (d) uno o más horizontes de
carbón de variable espesor con plantas fósiles, (e) limo-
litas y pelitas negras de ambiente marino somero res-
tringido, (f) calizas y pelitas de plataforma abierta con
fauna marina (conodontes, fusulinas, braquiópodos), y
(g) lutitas y calizas algales de agua salobre. Estas últi-
mas son cortadas por el término basal del próximo ciclo-
tema. Cada uno de estos ciclos mide algunas decenas de
metros de espesor y se puede repetir hasta 100 veces a
lo largo de una columna estratigráfica. Cada ciclotema
puede seguirse lateralmente muchos kilómetros. Incluso
se pudieron correlacionar los principales ciclotemas del
Pensilvaniano de los Apalaches con los de las cuencas de
Moscú y de Donets (ver § 6.4) usando como niveles guía
generales algunas calizas con conodontes de amplia
distribución geográfica y luego interpolando mediante
un ordenador los ciclotemas interpuestos teniendo en

cuenta su espesor y otros atributos (Heckel, 2007). Esto
indica que el fenómeno que generó los ciclotemas no fue
local sino que tuvo gran amplitud geográfica. 

El principal interrogante que plantean los ciclote-
mas es su origen. El hecho de que cada ciclotema con-
tenga un hemiciclo marino y uno no marino denota que
su génesis estuvo ligada a rápidas oscilaciones de la
línea de costa. Un ciclo completo abarca una pocas dece-
nas de miles de años y corresponde a un ciclo de cuarto
orden en la escala de seis propuesta por Einsele (1992). 

Se han planteado diversas hipótesis para explicar la
génesis de los ciclotemas: 1) la hipótesis tectónica plan-
tea que se deben a movimientos de ascenso/descenso
del continente que causan regresiones y transgresiones.
Estos movimientos corticales tipo ‘yo-yo’ son muy difí-
ciles de explicar por su alta frecuencia; 2) la hipótesis
climática postula que en épocas más lluviosas el volu-
men de sedimentos acarreado hacia los deltas es mayor,
produciéndose la progradación del sistema, lo que se
traduce en una regresión y, a la inversa, cuando el apor-
te disminuye, el delta es invadido por el mar. Actual-
mente se sabe que estos factores sólo determinan varia-
ciones en la litología de los ciclotemas a escala regional,
por. ej. la proporción de carbonatos o rocas clásticas en
distintos sectores de la cuenca; 3) la hipótesis autocíclica
(o sea, ciclicidad ligada a la dinámica propia del sistema
sedimentario) enfatiza el hecho de que los lóbulos del-
taicos se pueden desactivar cuando el canal alimentador
encuentra una ruta más corta hacia el mar; en ese caso,
el mar invade el lóbulo deltaico más cercano depositán-
dose arcillas con fauna marina. Este proceso autocíclico,
sin embargo, ocurre en lapsos más cortos (el delta del
río Misisipi se desactivó siete veces en los últimos 5000

Figura 6.30. Afloramiento de una sucesión ciclotémica del Pensilvaniano medio
(Atokano de la escala local) sobre una autovía al norte de Jackson, Kentucky, USA.
Las rocas corresponden a la Formación Hyden consistente en capas alternantes de
carbón y rocas siliciclásticas (de https://www.flickr.com/photos/jsjgeology).



años) y los ciclos sedimentarios tienen sólo algunos
metros de espesor. Además, se trata de fenómenos
demasiado locales, objeción que también es válida para
la explicación ‘climática’; 4) la hipótesis glacioeustática
relaciona los ciclotemas con descensos y ascensos del
nivel del mar por efecto de repetidos eventos
glaciales/interglaciales cuya duración se corresponde
con los ciclos de Milancovitch, que son ciclos de alta
periodicidad de origen astronómico (precesión 17 ka,
oblicuidad 35 ka, excentricidad corta 95 ka y larga 413
ka) (ver Capítulo 9). En base a datos bioestratigráficos
finamente calibrados y edades U-Pb se ha calculado que
la duración individual de cada ciclotema oscila entre 9 y
82 ka, pero más del 50% de los mismos están en el rango
de 29-39 ka, lo que sugiere un control por ciclos de
Milankovitch. En este caso se trataría de ciclos de obli-
cuidad, aunque la periodicidad cercana a los 80 ka
estaría relacionada con ciclos cortos de excentrididad
(van den Belt et al., 2015).  Esta última es la hipótesis más
aceptada puesto que es la única que da cuenta del alcan-
ce global del fenómeno. Aún así, solamente el 70% de la
variación neta del nivel del mar sería debida a variacio-
nes eustáticas, siendo el 30% remanente causado por
subsidencia. También debe haber habido cierta interfe-
rencia con las fases de reactivación orogénica y subsi-
dencia que afectaron fuertemente la placa norteamerica-
na a fines del Paleozoico y regularon el espacio de aco-
modación de los depósitos terrestres. 

La interpretación de un ciclotema en el marco de la
estratigrafía secuencial es bastante diferente de la inter-
pretación clásica y modifica el punto de inicio del ciclo.
El concepto básico es que los ciclos astronómicos antes
mencionados producen fluctuaciones del nivel del mar
de varias decenas de metros de amplitud generando dis-
continuidades. Según el modelo secuencial o genético,
cada ciclotema se inicia con una superficie erosiva regio-
nal que coincide con un descenso del nivel del mar pro-
duciendo exposición subaérea y formación de paleosue-
los (capa arcillosa, sotoarcilla o underclay). El carbón
yace en discontinuidad sobre ellos y marca el inicio de la
secuencia. Las capas de carbón se formaron en las áreas
palustres próximas a la costa y son el resultado de la
conjunción de un ascenso del nivel del mar y abundan-
tes precipitaciones. A medida que la transgresión pro-
gresaba se depositaban pelitas ricas en materia orgánica
con fauna marina (localmente pueden ser calizas mari-
nas) sucedidas por capas de agua salobre. Sobre estas
finalmente progradaron depósitos de prodelta y luego
fluviales por lo que la sucesión en su conjunto es clara-
mente grano y estratocreciente. En términos de estrati-
grafía secuencial este último intervalo representa al cor-
tejo de mar alto (Cecil et al., 2013).

No todos los ciclotemas tienen una fase marina. En

el Pensilvaniano del norte de los Apalaches los hay ente-
ramente continentales, desarrollados en sistemas lacus-
tres y fluviales situados a más de 300 km de la costa y,
por ello, fuera de la influencia eustática. Las evidencias
sedimentológicas y geoquímicas (isótopos estables) per-
mitieron descartar que la ciclicidad sea debida a cambios
climáticos. Por el contrario, la depositación de cada nivel
de caliza de agua dulce sería inducida por actividad
biológica (microbiana y algal) y no por ciclos de clima
más árido (mayor evaporación). Los carbones se habrían
formado en las zonas anegadas bajas y pantanosas. La
conclusión es que estos ciclotemas se originaron bajo un
clima húmedo más o menos uniforme y las variaciones
litológicas son debidas a la evolución de un sistema flu-
vial y los subambientes que lo conforman, como canales,
albardones, llanuras de inundación, lagunas y pantanos.
Si bien la génesis de estos ciclotemas continentales sería
esencialmente autocíclica, la paleohidrología del sistema
fluvial fue controlada, a gran escala, por la subsidencia
de la cuenca de antepaís (Valero Garcés et al., 1997).    
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Figura 6.31. Modelo tradicional de un ciclotema completo donde se
reconoce un hemiciclo inferior transgresivo y uno superior regresivo.
Cada ciclotema está separado por superficies erosivas. La interpreta-
ción secuencial es bastante diferente a la de este esquema pues la base
de la secuencia está en la capa de carbón (ver texto).  
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6.9  LA DEFORMACIÓN FINAL DE LOS APALACHES
Y LA RETRACCIÓN DEL MAR EN EL PÉRMICO

La deformación de los Apalaches ocurrida a fines
del Paleozoico (Misisipiano tardío-Pérmico) es referida
a la orogenia Aleganiana o Apalachiana y marca el
final de la historia compresiva de este orógeno. Su mag-
nitud fue tal que la región central ígneo/metamórfica –
estructurada durante el Proterozoico y Paleozoico tem-
prano – fue transportada hacia el cratón como un gigan-
tesco corrimiento de bajo ángulo, el corrimiento de Blue
Ridge-Piedmont (Fig. 6.32). Los datos de sísmica de
reflexión del proyecto ADCOH (Appalachian Ultradeep
Core Hole) muestran claramente que el bloque cristalino
de Blue Ridge no tiene raíces sino que está limitado en
profundidad por una superficie basal de despegue sub-
horizontal. El transporte lateral de esta lámina de corte-
za es difícil de cuantificar, pero se estima que fue mayor
de 200 km. En su parte frontal, la deformación se pro-
pagó a las rocas sedimentarias adyacentes depositadas
sobre el cratón produciendo una extensa faja plegada y
corrida (la provincia estructural Valley and Ridge), con
desplazamientos laterales de varias decenas de kilóme-
tros. El empuje final de los corrimientos involucró tam-
bién las rocas del Pensilvaniano que se estaban deposi-
tando en la cuenca de antepaís adyacente. Las láminas
corridas incluyen rocas del Cámbrico Inferior hasta el
Carbonífero, pero la sucesión en cada escama no es com-
pleta pues los corrimientos suelen decapitarlas en el
Ordovícico Medio o en el Devónico. En la región interna
del orógeno, el fallamiento se inició en la zona de transi-
ción frágil/dúctil y de allí se propagó cerca de su contac-
to con el basamento, en especial en la Formación Rome,
de edad Cámbrica, cuyas pelitas rojas y evaporitas de
ambiente intermareal constituyeron una de las principa-
les superficies de despegue. Las potentes sucesiones de
calizas Cambro-Ordovícicas suprayacentes, en cambio,

fueron corridas en conjunto y actuaron como rampas,
aunque algunos corrimientos se produjeron dentro de
los intervalos pelíticos del Ordovícico Medio. En la parte
más externa del orógeno los despegues se propagaron
en las pelitas del Devónico/Misisipiano, es decir, el déco-
llement basal interceptó niveles estratigráficos cada vez
más jóvenes en dirección del cratón. La formación de las
cuñas clásticas del Misisipiano Superior y Pensilvania-
no y la subsidencia de la cuenca de antepaís estuvieron
genéticamente ligadas a la carga tectónica producida por

Figura 6.33. Paleogeografía del América del Norte durante el Pérmico.
En azul, áreas cubiertas por el mar; en blanco, áreaa emergidas. 

Figura 6.32. Corte transversal de los Apalaches del sur mostrando las tres grandes provincias geológicas: Piedmont, Blue Ridge y Valley and
Ridge (modificado de Cook et al, 1979).



los corrimientos los que, a su vez, constituyeron la fuen-
te de sedimentos. 

Más allá del límite de la deformación de los oróge-
nos Ouachita/Alleghaniano, el cratón permaneció cubier-
to por un mar somero. La cuenca marina del Pérmico se
localizó en el sudoeste de América del Norte y fue domi-
nada por sedimentación carbonática y localmente eva-
porítica (Fig. 6.33). Tal es así, que la sección tipo del
Pérmico Medio (Serie Guadalupiana) y sus pisos fue-
ron definidos en las montañas Guadalupe de Texas,
donde hay extensos afloramientos de calizas fosilíferas
cuyas ricas faunas de conodontes se utilizaron para esta-
blecer los límites. Quizás el rasgo más notable de esta
región lo constituye El Capitán, una mole de caliza que
corona la serranía al sur del paso Guadalupe (Fig. 6.34).
Su interés radica en que se trata de una construcción
arrecifal de hasta 200 m de altura que yace subhorizon-
tal, lo que permite estudiarla de modo tridimensional.
Este biohermo continúa en Nuevo México por decenas
de kilómetros formando una estructura tipo barrera. El
arrecife Capitán se desarrolló en el borde de una plata-
forma orientada hacia una cuenca marina relativamen-
te profunda (la cuenca Delaware) en la cual se deposi-
taron limolitas laminadas y calizas negras, claramente

observables en la base de la estructura. Por detrás del
arrecife se desarrolló una plataforma carbonática de
aguas someras que alterna con capas de lutitas yesíferas
(Fig. 6.35). El arrecife Capitán es el último de una suce-
sión de biohermos que crecieron en un lapso de alrede-
dor de 12 Ma. Del punto de vista biológico, es muy dis-
tinto de los arrecifes que dominaron los mares del Silú-
rico y el Devónico. Internamente, es heterogéneo y se
reconocen al menos cinco comunidades que participa-
ron alternadamente en su construcción. Los elementos
típicos son Tubiphytes, una forma problemática de pocos
milímetros, incrustante o ramificada, la probable alga
incrustante Archaeolithoporella y calcimicrobios, los que
en conjunto impartían rigidez a la estructura. Las espon-
jas fueron un componente muy importante, sobre todo
en la parte media y superior del arrecife (Fig. 6.36).
Algunas tenían forma de forma de plato y alcanzaban
hasta 2 m de diámetro (Gigantospongia), asociadas con
tupidas colonias de briozoos en forma de vaso. En las
cavidades del arrecife se desarrolló una importante crip-
tofauna formada por diversos tipos de esponjas. 

La desaparición de estos arrecifes a fines del Pérmi-
co está relacionada con el continuado descenso del nivel
del mar y el aislamiento de la cuenca marina respecto
del océano circundante. Debido a la intensa evaporación
se acumularon evaporitas con espesores superiores a los
600 m. La Formación Castile, por ejemplo, está formada
principalmente por yeso y la Formación Salado por hali-
ta y cantidades menores de silvita y carnalita. Salvo una
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Figura 6.35. Arriba: reconstrucción tridimensional del arrecife
Capitán; Abajo: corte transversal mostrando las diferentes litofacies
relacionadas con el arrecife y los depósitos salinos en la laguna detrás
del arrecife (basado en King, 1948).

Figura 6.34. El arrecife Capitán, en las montañas Guadalupe de Texas
(Pérmico Inferior). Nótese las pelitas de aguas profundas del Grupo
Delaware en la parte inferior del arrecife.
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breve ingresión marina, estas sucesiones del piso local
Ochoano carecen de fósiles por lo que los estratotipos
del Pérmico Superior fueron establecidos en China. 

Hacia el sur, los sedimentos de la plataforma car-
bonática del Carbonífero y Pérmico (y también del Pale-
ozoico inferior) se prolongan en el norte de México, en el
Estado de Sonora, con facies y faunas muy similares a
las de Arizona y Texas. En la Sierra Madre de Chiapas,
en el sur de México, y en su prolongación en Guate-
mala, el Carbonífero yace directamente sobre basamen-
to cristalino y se compone de conglomerados, areniscas
arcósicas y pelitas que hacia arriba gradan a una poten-
te sucesión de pelitas y calizas ricas en fusulinas del
Pérmico Inferior (Caliza Paso Hondo). La sucesión está
plegada y levemente metamorfizada y está cubierta dis-
cordantemente por areniscas rojas continentales del
Jurásico, lo que pone de manifiesto que esta región de
América Central también sufrió los efectos de la oroge-
nia Aleganiana de fines del Paleozoico (Burkart y Cle-
mons, 1972). 

Sucesiones equivalentes, aunque más deformadas,
se encuentran en el norte y centro de Honduras. Al igual
que en Guatemala y México, están cubiertas por arenis-
cas y lutitas del Jurásico. También en Nicaragua afloran
rocas metamórficas de probable edad neopaleozoica. En
la región central de Belice aflora una potente sucesión de
filitas y metagrauvacas intruida por granitoides (Serie
Maya) cubiertas en discordancia por la Serie Macal, de
cerca de 3000 m de espesor, formada por una unidad
inferior arenoso/conglomerádica continental y una uni-
dad superior de lutitas carbonosas y calizas portadoras

de flora y fauna del Pensilvaniano/Pérmico Medio. 
Los arrecifes tipo Capitán no estuvieron restrin-

gidos a América del Norte sino que también se desarro-
llaron en las plataformas tropicales del Paleotetis en el
sur de Italia (Sicilia), Alpes austríacos, Túnez, Oman,
Japón, Tailandia, sur de China (plataforma de Yangtzé)
y los Urales. Un buen ejemplo es el arrecife Okumino del
Pérmico Inferior/Medio de Japón, formado por Tubiphy-
tes, Archaeolithoporella y Girvanella incrustando esponjas
(Sano et al., 1990). Esto demuestra que estas asociacio-
nes de algas/esponjas/briozoos/microbialitos fueron
las que dominaron los arrecifes del Pérmico de todo el
mundo, en pleno apogeo de los mares aragoníticos (ver
Fig. 4.6). 

6.10  LOS MONTES ATLAS Y LOS MAURITÁNIDES
AFRICANOS 

En el norte y noroeste de África los efectos de la coli-
sión Gondwana-Laurusia están presentes en el dominio
Atlásico (comprende los Montes Atlas y la región de
la Meseta, en territorio de Marruecos, Argelia y Túnez)
y en el cinturón plegado de los Mauritánides, que se
extiende hacia el sur desde Marruecos hasta Guinea Bis-

Figura 6.37. Paleogeografía del norte de África durante el Pérmico.
En azul, transgresión marina proveniente del Paleotetis; en ocre,
depósitos continentales; en gris, áreas deformadas durante la amal-
gama de Pangea.

Figura 6.36. La estructura del arrecife Capitán consiste mayormente en
grandes esponjas calcáres (en blanco), en la foto orientadas en posición
de vida, incrustadas por el alga (?) Archaeolithoporella. Foto tomada en
el cañón Walnut, Carlsbad Caverns National Park (foto gentileza de
Peter Scholle). 



seau (Fig. 6.37). En cambio, el dominio de los Anti-Atlas,
mencionado en los capítulos previos por su excelente
registro del Paleozoico inferior/medio, fue afectado sólo
ligeramente por la tectónica Hercínica, la que casi no
tuvo efectos en las cuencas sedimentarias de Taoudeni y
Tindouf. 

En el dominio atlásico se generaron al menos tres
cuencas de tipo transtensional, en cuyos bordes se acu-
mularon flujos de detritos, olistostromas y turbiditas
proximales las que, hacia el interior de la cuenca, gradan
a sedimentos más finos. También se asocian a rocas
volcánicas alcalinas del Carbonífero Inferior. Luego se
depositaron sedimentos marinos carbonáticos y clásti-
cos que fueron afectados por una primera fase de defor-
mación (Viseano). El relleno culminó en el Westfaliano y
Estefaniano con depósitos postorogénicos de areniscas
rojas que yacen en discordancia sobre el Carbonífero
plegado. En toda la región atlásica, la fase principal de
deformación es del Carbonífero Superior e incluye ple-
gamiento, desarrollo de esquistosidad, metamorfismo
de bajo grado y emplazamiento de granitoides (Hoepff-
ner et al., 2005). Esta orogenia es el resultado del cierre
progresivo del Paleotetis y la rotación en sentido horario
de la placa africana, lo que produjo los esfuerzos
transpresivos que plegaron el relleno de las
cuencas. En la plataforma norafricana, estos
eventos tectónicos sólo están evidenciados por
ligeras discordancias en la sucesión sedimentaria.
A comienzos del Carbonífero, un leve ascenso del
nivel del mar condujo al desarrollo de una plata-
forma mixta clástica/carbonática que abarcó todo
el norte de África, desde Túnez a Marruecos. En el
Moscoviano evolucionó a una vasta plataforma
carbonática/ evaporítica que alcanzó hacia el sur la
cuenca de Taoudeni (Fig. 6.36). Finalmente, en el
Pérmico Temprano se formaron cuencas de rift a
lo largo del margen norte de África, desde
Marruecos hasta Egipto, las que fueron rellenadas
por sedimentos continentales y marinos some-
ros. Durante el Pérmico, la subsidencia de estas
cuencas extensionales se incrementó hacia el este
en conjunción con la apertura del Mar Neotetis
(Guiraud et al., 2005).

El cinturón plegado de los Mauritánides
representa la contraparte africana del orógeno
Aleganiano, en el supuesto (mayoritariamente
aceptado) de que fue el noroeste de África el que
colisionó con América del Norte (Fig. 6.37). Este
orógeno se extiende por más de 2500 km bordean-
do el cratón de África Occidental a través de
Marruecos, Mauritania, Senegal y Guinea Bisseau.
Los corrimientos hercínicos presentan vergencia
hacia el este y están cabalgando el relleno de las

cuencas adyacentes (Tindouf al norte, Taoudeni al sur).
Las escamas tectónicas están formadas por rocas
precámbricas y paleozoicas ligeramente metamorfiza-
das. Por delante del Frente de Corrimiento Hercínico se
desarrolló la cuenca de antepaís que contiene sedimen-
tos marinos del Carbonífero Inferior y, discordancia
angular mediante, conglomerados y areniscas continen-
tales del Carbonífero Superior (Villeneuve, 2005).

6.11  EL PALEOZOICO SUPERIOR EN VENEZUELA
Y COLOMBIA

En el extremo noroeste de Sudamérica hay extensos
afloramientos de rocas del Carbonífero y Pérmico en los
Andes de Mérida, Sierra de Perijá y Cordillera Oriental
de Colombia. Todas estas regiones tienen en común la
sedimentación carbonática durante el Pérmico, acorde
con su situación próxima al Ecuador en ese tiempo (Fig.
6.38). Sin embargo, sus historias sedimentarias y tectó-
nicas previas difieren considerablemente. En los Andes
venezolanos el Carbonífero está representado por una
monótona y potente sucesión de metapelitas, filitas y
metagrauvacas intercaladas localmente con volcánicas
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Figura 6.38. Esquema paleogeográfico de la cuenca Pérmica Colombo-Vene-
zolana durante el Pérmico Inferior (Sakmariano-Artinskiano) (modificado de
Laya y Tucker, 2012). 
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andesítico-riolíticas (Formación Mucuchachí). Esta uni-
dad, en parte turbidítica, se habría depositado en aguas
relativamente profundas. Los fósiles (corales, braquió-
podos, briozoos), aunque escasos y bastante deforma-
dos, sugieren una edad Carbonífera sensu lato. Otra uni-
dad ampliamente representada a lo largo de los Andes
de Mérida es la Formación Sabaneta, formada por más
de 3000 m de areniscas rojas entrecruzadas, conglome-
rados y brechas con clastos de filitas semejantes a las de
la Formación Mucuchachí (Fig. 6.39). En las secciones
típicas, los fósiles son escasos y poco diagnósticos, pero
en un equivalente no metamorfizado y de granulometría
más fina (Formación Carache) se han encontrado niveles
plantíferos con una rica flora de edad Westfaliana/Este-
faniana. Las relaciones estratigráficas entre estas unida-
des continentales y la Formación Mucuchachí son de
carácter tectónico por lo que están sujetas a diversas
interpretaciones. Dado que ambas unidades presentan

metamorfismo de bajo grado y una deformación simi-
lar, se ha sugerido que pueden ser facies laterales; en
este caso, los clásticos rojos representarían depósitos de
deltas (fandeltas) que drenaban en la cuenca profunda
(Shagam, 1977). Otra alternativa es que la sucesión con-
tinental de la Formación Sabaneta sea una cuña clástica
postorogénica o represente el relleno de cuencas exten-
sionales en las que se acumularon las brechas y conglo-
merados. 

La sucesión del Paleozoico superior culmina con
una vasta transgresión marina que abarcó la totalidad
de los Andes de Venezuela y se extendió a la Sierra de
Perijá y la Cordillera Oriental colombiana (Villaroel y
Mojica, 1989) (Fig. 6.38). En Venezuela está representada
por las pelitas y calizas fosilíferas de la Formación Pal-
marito (Fig. 6.39). Su tramo inferior está formado por
lutitas verdosas depositadas en llanuras de marea con
una paleoflora típica de la Provincia Euroamericana.
Hacia arriba, ya en capas del Pérmico Inferior, aparecen
grandes frondes de la gigantopterídea Delnortea (Fig.
6.40), considerada durante mucho tiempo como una
forma endémica del centro de Estados Unidos, lo que

Figura 6.40. Fronde de la gigantopterídea Delnortea hallada en los
niveles litorales de la Formación Palmarito (Pérmico Inferior), locali-
dad de Loma de San Juan, Estado de Trujillo, Venezuela (foto del
autor).

Figura 6.39. Columna estratigráfica integrada del Pensilvaniano y
Pérmico de los Andes de Venezuela (modificado de Benedetto y
Odreman, 1977).



indica no sólo proximidad geográfica (ambas regiones
estaban entre 0° y 10°N de paleolatitud) sino un clima
semiárido comparable (Ricardi-Branco, 2008). Hacia
arriba siguen graistones y wackestones bioclásticos de
rampa carbonática con fauna de aguas abiertas domina-
da por fusulínidos, algas calcáreas, crinoideos, braquió-
podos y briozoos muy similares a los de Norteamérica
(Benedetto y Odreman Rivas, 1977; Benedetto, 1980a;
Sánchez, 1984; Laya y Tucker, 2012). También son com-
parables a los depósitos del Pérmico de Guatemala y
México. Es muy probable que en ese tiempo un angosto
brazo de mar epicontinental se interpuso entre el norte
de Gondwana y Laurentia. La secuencia termina con
facies regresivas con evaporitas evidenciando un clima
tripical árido. Del punto de vista de su génesis, la cuen-
ca de Palmarito es interpretada como una cuenca de
antepaís en la que la subsidencia flexural fue producida
por el acercamiento y colisión del Bloque de Yucatán (o
Maya) contra el NE de Gondwana (Fig. 6.38).

En la Sierra de Perijá, el Carbonífero se inicia con
pelitas y areniscas verdosas con Skolithos y restos vege-
tales y continúa con areniscas entrecruzadas y limolitas
muy fosilíferas (principalmente bivalvos y braquiópo-
dos) de edad Pensilvaniana, las que culminan con cerca
de 300 m de calizas crinoidales cuya parte superior ya es
de edad Pérmica  y representa la continuaciòn de la
cuenca de Palmarito hacia el Este (Benedetto, 1980b). En
el flanco colombiano de la Sierra de Perijá la sucesión es
similar, salvo que las areniscas pensilvanianas yacen en
discordancia sobre el Devónico. Al igual que en los
Andes venezolanos, las calizas pérmicas están cubiertas
por depósitos continentales de edad Jurásica cuyo ori-
gen se relaciona con los esfuerzos extensivos que abrie-
ron el Mar Caribe (ver Capítulo 8). 

Los mayores interrogantes se refieren a la historia
geodinámica paleozoica de los Andes septentrionales y,
en particular, de los Andes venezolanos (ver § 4.15).
Bellizzia (1992) y Bellizzia y Pimentel (1994) postularon
la hipótesis de que las rocas deformadas y metamorfiza-
das en el Carbonífero pertenecen a un terreno alóctono
(terreno Mérida) con afinidades con el bloque Maya-
Yucatán de América Central y que su emplazamiento
actual – adyacente al bloque autóctono Caparo – se pro-
dujo recién a fines del Pérmico. Prueba de esto es que el
metamorfismo de las pizarras de la Formación Mucu-
chachí aumenta hacia el núcleo de la Cordillera de Méri-
da hasta la facies de anfibolita, y que las dataciones
isotópicas del evento metamórfico son de ± 280 Ma
(Pérmico Temprano), seguido de magmatismo durante
el Permotriásico. Este último se debería a esfuerzos trans-
tensionales asociados con la rotación antihoraria de
Gondwana respecto de América del Norte (Rapalini y
Vizán, 1993). 

Una alternativa diferente supone que los Andes de
Mérida representan la sutura de la colisión con Améri-
ca del Norte y que esta sutura es la continuación del
orógeno Aleganiano a través de los bloques de América
Central (Yucatán-Guatemala). De este modo, la cuenca
Devónica de Perijá y de la Cordillera Oriental colom-
biana representarían la continuación de la cuenca Apa-
lachiana en Sudamérica (Benedetto y Sánchez, 1979;
Benedetto, 1982). 

El conjunto Sierra de Perijá-Cordillera Oriental-
Macizo de Santander fue referido por Toussaint y Res-
trepo (1989) al terreno Chibcha. El basamento que sub-
yace la cobertura sedimentaria Devónica/Pérmica fue
deformado y metamorfizado en el Ordovícico-Silúrico,
es decir, en un evento equivalente a la orogenia Tacóni-
ca. Esto da mayor sustento a la hipótesis de que el blo-
que Chibcha fue parte de Norteamérica (o su prolonga-
ción austral) y se amalgamó a Gondwana durante la oro-
genia Aleganiana. De ser así, la parte axial de los Andes
de Mérida constituye un orógeno colisional. Según esta
hipótesis, los depósitos continentales que cubren los dos
terrenos representan las cuñas clásticas depositadas en
la cuenca de antepaís periférico luego de la acreción
(Benedetto y Sánchez, 1979; Pindell, 1985; Restrepo-Pace
et al., 1997; Ramos y Aleman, 2000).  

6.12  EL CARBONÍFERO Y PÉRMICO DE PERÚ, CHILE,
BOLIVIA Y NORTE DE ARGENTINA

Al igual que en el Silúrico-Devónico, hay que dis-
tinguir las cuencas de intraplaca (intracratónicas), como
la de Paraná, de las cuencas relacionadas con el mar-
gen activo protoandino (Fig. 6.41). Entre estos dos tipos
de cuencas hay diferencias marcadas en la tasa de sub-
sidencia, actividad volcánica y grado de deformación
(Limarino y Spalletti, 2006). En este punto nos ocupare-
mos de los Andes Centrales, donde se reconocen tres
cuencas interconectadas pero con historias sedimen-
tarias particulares: Madre de Dios, Navidad-Arizaro y
Tarija (Fig. 6.42).En su conjunto, la posición geográfica
de estas cuencas fue similar a la que ocupó en épocas
previas la gran cuenca Andina Central. Debido a la
deformación que tuvo lugar a mediados o fines del
Devónico, la base de la sucesión del Carbonífero yace en
discordancia regional sobre unidades de distinta edad,
desde ordovícicas a devónicas. A esta discontinuidad de
origen tectónico se sumó una etapa de erosión glaciaria
que fue especialmente intensa en el sector de las Sierras
Subandinas (cuenca de Tarija). La cuenca de Madre de
Dios se desarrolló entre el Macizo de Antofalla-Arequi-
pa y el cratón Brasiliano, en el SE de Perú y Bolivia.
Hacia el oeste, en dirección del arco magmático proto-
andino, la participación de materiales volcánicos
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aumenta gradualmente hasta adquirir las características
de una cuenca de intraarco. El resto evolucionó como
una cuenca de retroarco, con fuerte subsidencia y acu-

mulación de sedimentos en sistemas de fosas tectónicas
asociadas a un régimen transtensional, producido
quizás por una subducción oblicua (Grader et al., 2003). 

El relleno comenzó en el Misisipiano (Grupo Ambo
en el sur de Perú) con depósitos de abanicos aluviales
seguidos de pelitas transgresivas, y culminó con una
progradación deltaica sobre la plataforma marina (Díaz-
Martínez, 1996). En el área del lago Titicaca de Bolivia
la sucesión es comparable, pero en la base de la secuen-
cia (Formación Cumaná) se han descripto diamictitas
glaciales del Devónico terminal/Carbonífero basal (?)
(Isaacson et al., 1999) (Fig. 6.43). El relleno de la cuenca
Madre de Dios prosiguió en el Pensilvaniano inferior,
luego de una fase tectónica que produjo un hiato e
importantes cambios en la paleotopografía. En el centro
y sur del Perú este segundo ciclo (‘Estadío 2’ de Limari-
no y Spalletti, 2006) está representado por la base del
Grupo Tarma, de edad Moscoviana, formado por are-
niscas litorales y pelitas. Esta unidad equivale a las are-
niscas fluviales y costeras transgresivas de la Formación
Yaurichambi de Bolivia. De acuerdo a su contenido
fosilífero, esta última es más joven que su equivalente
peruano, por lo que la base de la secuencia es diacróni-
ca, posiblemente debido al paleorelieve irregular sobre
el que se depositó (Fig. 6.43). Tanto en Perú como en
Bolivia, el ciclo culmina con más de 500 m de calizas
fosilíferas con intercalaciones de pelitas correspondien-
tes a una extensa rampa carbonática referida a la For-
mación Copacabana, nombre que proviene de la penín-
sula del mismo nombre en el lago Titicaca (6.43). La
existencia de estas calizas, que son muy fosilíferas, se
conoce desde los viajes del naturalista francés Alcydes
d’Orbigny quien, ya en 1842, describió 25 especies de
fósiles pérmicos en Bolivia, entre los cuales uno de los

Figura 6.42. Interpretación geodinámica del margen protoandino a la latitud del norte de Chile y Argentina durante el Pérmico Temprano
(modificado de Ramos y Palma, 1996).

Figura 6.41. Cuencas del Carbonífero-Pérmico de América del Sur. En
gris, áreas emergidas. 1. Madre de Dios; 2. Tarija; 3. Paraná; 4.  Chaco-
paranense; 5. Navidad-Arizaro; 6. Río Blanco; 7. Paganzo; 8. Calingas-
ta-Uspallata; 9. Sauce Grande; 10. Tepuel-Genoa.
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más célebres es el espiriférido que denominó Spirifer
condor (Fig. 6.44). Un siglo después, estas faunas fueron
descriptas en detalle en las clásicas monografías de Dun-
bar y Newell (1946) sobre los fusulínidos y de Newell et
al. (1953) sobre la geología y las megafaunas de la For-
mación Copacabana de Perú. La sucesión culmina en el
Pérmico Medio/Superior con margas violáceas con
intercalaciones dolomíticas y delgadas capas de carbón
en la base, interpretadas como depósitos marinos res-
tringidos. En dirección de las sierras Subandinas
(cuenca de Tarija), las calizas se interdigitan con sedi-
mentos clásticos litorales, fluviales y eólicos.  

Esta transgresión de aguas cálidas (el ‘Mar Copa-
cabana’) penetró también en el norte de Chile, donde se
depositaron calizas de plataforma (Formación Juan de
Morales) y en la puna occidental de Argentina, donde
las calizas de la Formación Arizaro transgredieron sobre
las areniscas rojas continentales del Pensilvaniano (For-

mación Cerro Oscuro). Este brazo de mar es referido a
la cuenca de Navidad-Arizaro, cuya importancia paleo-
geográfica radica en que constituye un nexo entre la
vasta cuenca de Madre de Dios y las cuencas del oeste
de Argentina situadas más al sur (Fig. 6.42). A partir del
Cisuraliano se desarrolló en el sector chileno un comple-
jo volcánico-sedimentario de más de 4000 m de espesor
(Grupo Peine) cuya edad se extiende hasta el Triásico.
Estos depósitos se acumularon en una cuenca de intra-
arco relacionada con el arco magmático desarrollado a lo
largo de la faja Andina. Hacia la región externa del arco
se formó la cuenca de antearco del Salar de Navidad, la
que estuvo limitada en dirección de la fosa por el com-
plejo de subducción de Chañaral (Fig. 6.41). La actividad
de este arco fue de tal magnitud que capas de cenizas
volcánicas (tufitas) provenientes del mismo se interca-
lan en las calizas pérmicas de las cuencas de Madre de
Dios y Arizaro, en las cuencas del oeste de Argentina
(Paganzo y San Rafael), en la cuenca de Paraná de Bra-
sil, e incluso en la cuenca de Karoo de Sudáfrica (López-
Gamundí, 2006).     

Las rocas del Paleozoico superior de la cuenca de
Tarija constituyen excelentes reservorios de hidrocar-
buros. Los datos de numerosas perforaciones y la abun-
dante información sísmica, junto con las observaciones
de superficie, han permitido establecer correlaciones
regionales dentro de la cuenca y reconstruir con cierto
detalle la arquitectura de los litosomos y sus ambientes
sedimentarios. Los afloramientos se localizan principal-
mente en las Sierras Subandinas de Bolivia y norte de
Argentina. En el flanco oriental de la Cordillera Orien-
tal de Jujuy (área de Caspalá-Abra de Zenta) hay aflo-
ramientos más reducidos. Hacia el este, la cuenca se

Figura 6.44. ‘Spirifer’ condor (d'Orbigny, 1842), calizas de la Forma-
ción Copacabana, Pérmico Inferior de Bolivia (actualmente es refe-
rido a Gypospirifer condor) (foto del autor).

Figura 6.43. Correlación de las unidades estratigráficas del Carboní-
fero, Pérmico y Triásico de la Cordillera Oriental de Perú y Bolivia y
las Sierras Subandinas del NO de Argentina y Bolivia (modificado
de Grader et al., 2003).
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extiende en el subsuelo de la llanura Chaqueña bolivia-
na y en el Chaco salteño. La cuenca de Tarija tuvo una
tasa de subsidencia relativamente baja y uniforme, esca-
sa o nula actividad tectónica y carece de volcanismo. En
estos aspectos no se diferencia de otras cuencas de intra-
placa como la de Paraná, aunque la subsidencia en su
sector más occidental puede haber sido influenciada por
la proximidad de la zona de convergencia de placas
(Starck y del Papa, 2006). 

La sucesión del Paleozoico superior, cuyo espesor
puede superar los 2000 m, ha sido subdividida en tres
grupos: Macharetí, Mandiyutí y Cuevo, los dos prime-
ros con fuerte influencia glacial y el tercero de naturale-
za eólica y lacustre (Starck, 1999; Starck y del Papa, 2006)
(Fig. 6.43, 6.45). El Grupo Macharetí se inicia con are-
niscas fluviales de base erosiva con bruscos cambios
laterales de espesor, lo que indica que rellenaron un
paleorelieve muy irregular. Los intervalos pelíticos, ricos
en materia orgánica, representan depósitos lacustres y
los ciclos granocrecientes sugieren la existencia de deltas
progradando sobre ellos. Le siguen varios cientos de
metros de diamictitas glacigénicas de color oscuro refe-
ridas a la Formación Tarija (Fig. 6.45). La superficie basal
de esta unidad es una clara discontinuidad erosiva que
en muchas localidades está asociada a pavimentos
estriados. En los términos inferiores suele haber pelitas

con clastos caídos y finas laminaciones que pueden
representar varves. Las diamictitas tienen 10 a 20 m de
potencia y alternan con capas de areniscas lenticulares.
El conjunto ha sido interpretado como depósitos de
ablación de glaciares en cuerpos de agua en los que se
producía lluvia de clastos a partir de hielos flotantes.
Los cuerpos arenosos pueden corresponder a ríos entre-
lazados que nacían en el frente de los glaciares durante
las etapas de retroceso. Estas areniscas tienen interés
económico pues encierran algunos yacimientos de
hidrocarburos. 

El Grupo Mandiyutí yace sobre la Formación Tarija
mediante una profunda discordancia erosiva que marca
un descenso del nivel de base. La parte inferior del Grupo
Mandiyutí está formada por areniscas fluviales que
rellenan paleovalles y algunos depósitos lacustres (For-
mación Las Peñas). Estos cuerpos arenosos son reservo-
rios de petróleo y gas en varias localidades argentinas.
Al igual que en el grupo inferior, las areniscas fluviales
son cubiertas en contacto neto (y a veces estriado) por
más de 500 m de diamictitas que se caracterizan por su
color rojizo (Formación San Telmo). Hay algunos hori-
zontes de pelitas negras de notable continuidad lateral
depositadas en lagos someros con influencia deltaica. La
edad del Grupo Mandiyutí es Pensilvaniano Tardío/Pér-
mico Temprano. 

Figura 6.45. Correlación estratigráfica de las sucesiones del Paleozoico superior de la región austral de Sudamérica y África. E: Eurydesma;
G: flora de Glossopteris; M: Mesosarus.
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La secuencia termina con el Grupo Cuevo, bien
representado en el sector boliviano de la cuenca. Se ini-
cia con areniscas entrecruzadas eólicas correspondien-
tes a campos de dunas (Formación Cangapi) seguidas
por niveles de calizas silicificadas que se somerizan hacia
arriba y culminan con superficies de exposición subaé-
rea, cuyo origen puede ser tanto lacustre como marino
somero. Las limolitas rojas con capas de yeso y halita que
le siguen (Formación Vitiacua) sugieren sistemas lacus-
tres efímeros desarrollados bajo un clima cálido y árido.

6.13  CORRELACIÓN ENTRE LAS CUENCAS DE
PARANÁ, SAUCE GRANDE, KAROO, MALVINAS,
ANTÁRTIDA Y LA INDIA

La cuenca de Paraná es la más extensa de las cuen-
cas intracratónicas, con una superficie de alrededor de
1,6 millones de km2. Se extiende desde el sur del escudo
Brasileño hasta el cratón del Río de la Plata, abarcando
el sur de Brasil, Paraguay, Uruguay y NE de Argentina y
se conecta con la cuenca Chacoparanense al sur del arco
de Asunción. El relleno sedimentario abarca desde el
Ordovícico Superior hasta el Cretácico y fue controlado
esencialmente por ciclos eustáticos y movimientos de
ascenso y descenso de las dorsales internas y los bordes
de la cuenca en respuesta a las fases tectónicas experi-
mentadas por el margen andino. En la última etapa de
relleno prevaleció la tectónica distensiva relacionada con
la apertura del Atlántico sur. Si bien las sucesiones sedi-
mentarias están apenas deformadas (los buzamientos
regionales son de pocos grados), internamente hay fre-
cuentes hiatos producidos por interrupciones en la sedi-
mentación o por erosión. La cuenca de Paraná ha sido
objeto de numerosos estudios estratigráficos por su
interés petrolífero y por los yacimientos de carbón del
sur de Brasil, por lo que se cuenta con abundante infor-
mación sobre la distribución de los depocentros, estrati-
grafía secuencial y facies sedimentarias (Milani y Zalán,
1999; Holz, 2003; Holz et al., 2006, 2010; Farías Vesely
y Assine, 2006, entre otros). 

En Brasil, la sucesión del Paleozoico superior se
inicia con el Grupo Itararé depositado sobre estratos
devónicos o diferentes tipos de rocas del basamento
sobre los cuales se han preservado excelentes pavimen-
tos estriados (Fig. 6.46). Los estratos son de origen glaci-
marino y, en parte, glacilacustre y continental. La edad
de esta unidad se extiende desde el Pensilvaniano (pre-
sencia de flora NBG), hasta el Pérmico Inferior. La edad
de las diamictitas basales es controvertida, pero
podrían ser coetáneas de las de la parte inferior del
Grupo Paganzo de Argentina. El Grupo Itararé se com-
pone de diamictitas masivas y estratificadas alternantes
con fangolitas laminadas (ritmitas) con dropstones y are-

niscas entrecruzadas (Fig. 6.46). Estas últimas represen-
tan abanicos proglaciales formados en el frente del gla-
ciar durante su retirada. En las etapas de mayor retrac-
ción, se depositaron delgadas capas de arcillas con
influencia marina. La presencia de múltiples superficies
estriadas en el tope de las areniscas refleja abrasión gla-
cial producto de repetidos avances del hielo (Trosdtorf
et al., 2005; Farías Vasely y Assine, 2006). En Uruguay
afloran diamictitas de edad equivalente (Formación San
Gregorio), también registradas en el subsuelo de la

Figura 6.46. Arriba: depósitos glacilacustres (varves) de la Formación
Itararé, Pensilvaniano Superior - Pérmico Inferior. En el centro de la
imagen hay un clasto caido o dropstone). Abajo: Estrias glaciales en
sedimentos blandos producidas por la base de hielos flotantes (ice-keel
marks), Lapa, Estado de Paraná. La flecha marca la dirección del hielo
(de Rosa et al., 2016). 
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cuenca Chacoparanense (Fernández Garrasino, 1996;
Winn y Steinmetz, 1998). 

La Formación Río Bonito suprayacente está forma-
da por depósitos fluviodeltaicos, estuarinos y marinos
litorales. En el sur de la cuenca de Paraná esta formación
contiene importantes acumulaciones de carbón con
flora de Glossopteris. Las capas de carbón, algunas de las
cuales alcanzan hasta 2,5 m de espesor y cerca de 40 km
de extensión lateral, se intercalan con capas de areniscas
cuarzosas (Fig. 6.47). Su génesis se vincula con la acu-
mulación de materia orgánica en lagunas costeras o
marismas (lagoons) separadas del mar abierto por una
barra arenosa que progradaba o retrogradaba de acuer-
do a las variaciones del nivel del mar, originando la alter-
nancia de carbón y arena (Holz et al., 2010). La cuenca de
Paraná estaba ubicada a una paleolatitud de alrededor
de 40° Sur y recibía vientos húmedos provenientes de un
centro de alta presión que en el verano se habría ubica-
do sobre el océano Panthalassa. Esta humedad no sólo

benefició a la cuenca de Paraná sino también a la de
Karoo, donde hay abundantes niveles de carbón (Holz
et al., 2006). En el sector norte de la cuenca de Paraná
(Estado de Santa Catarina) tuvo lugar una importante
transgresión marina representada por areniscas finas
y fangolitas de plataforma abierta referidas a la Forma-
ción Palermo, de edad Kunguriana. En Uruguay se han
reportado horizontes marinos dentro de la Formación
Melo (Andreis et al., 1996). 

La sedimentación del Paleozoico superior culmi-
na con el Grupo Passa Dois, una sucesión con tenden-
cia general regresiva cuya parte inferior (Formación
Iratí) esta formada por algunas decenas de metros de
pelitas negras de plataforma abierta con fondo anóxico.
Estas condiciones dieron paso a ambientes costeros en
los que se depositaron capas delgadas pero de gran con-
tinuidad lateral de lutitas bituminosas, calizas, areniscas
finas y algunas evaporitas. Este tramo de la Formación
Iratí contiene abundantes restos del reptil Mesosaurus,

una forma acuática que habría vivido en zonas
marinas litorales o en grandes lagos costeros
o albuferas salobres conectadas parcialmente
con el mar (Fig. 6.48). Si bien tiene muchos ras-
gos de animal acuático (narinas dorsales, cola
comprimida, dedos de las patas anteriores alar-
gados, etc.), el estudio anatómico de numero-
sos individuos maduros sugiere que fueron
parcialmente terrestres, con un modo de vida
comparable al de los cocodrilos actuales.
(Nuñez Demarco et al., 2018). Las formaciones
Teresina y Serra Alta suprayacentes correspon-
den a facies litorales con bruscos cambios de
salinidad, desde aguas dulces (como lo sugiere
la presencia de carófitas) a hipersalinas, de allí
la ausencia de una fauna marina normal y la
presencia de abundantes crustáceos, peces,
insectos y algunos braquiópodos lingúlidos.
Llama la atención la diversidad de bivalvos y

Figura 6.48. Mesosaurus brasiliensis, Formación Iratí, Pérmico Inferior de la cuenca
de Paraná, Brasil. Una forma similar también está presente en el Grupo Ecca de
Sudáfrica (http://es.prehistorico.wikia.com/wiki/Wiki_Prehistórico).

Figura 6.47. Modelo paleoambiental para la génesis de las capas de carbón de la Formación Río Bonito en la cuenca de Paraná. Arriba a la
derecha: Corte estratigráfico en la cantera Candiota (simplificado de Holz et al., 2010).  
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su marcado endemismo: 13 de los 14 géneros son exclu-
sivos de la cuenca de Paraná, lo que indica un aisla-
miento progresivo de la fauna, posiblemente producto
de la regresión generalizada que ocurrió a fines del Pér-
mico (Ghilardi y Simões, 2002). El Grupo Passa Dois cul-
mina con pelitas oscuras y areniscas con estratificación
flaser de ambiente de llanura de marea en las que hay
pisadas de reptiles (Formación Curumbataí), y culmina
con areniscas y pelitas rojas de ambiente lacustre y flu-
vial (formaciones Río do Rastro y Pirambóia), la prime-
ra también portadora de diversos tipos de pisadas que
prueban la diversidad de la fauna reptiliana del el Pér-
mico gondwánico (Costa da Silva et al., 2012). En el Esta-
do de Río Grande do Sul, el Permotriásico se apoya
directamente sobre el basamento precámbrico. Estas
rocas contienen reptiles del Pérmico Tardío y faunas de
tetrápodos triásicos que sirvieron para establecer corre-
laciones con otras cuencas gondwánicas (Capítulo 7).

La cuenca de Paraná penetra en el NE de Uruguay
donde una sucesión glacial/proglacial es sucedida por la
Formación Mangrullo, una unidad de alrededor de 40 m
de espesor formada por lutitas laminadas y calizas par-
cialmente silicificadas. Estas contienen esqueletos excep-
cionalmente preservados de mesosaurios de los géneros
Mesosurus y Stereosternum en los que se han conservado
restos de las partes blandas. Estas capas son correlativas
de las formaciones Iratí de Brasil y Whitehill de Sudá-
frica. De acuerdo a Piñeiro et al. (2012), esta comunidad
poco diversa de reptiles y de crustáceos pygocefalo-
morfos vivó en albuferas de aguas hipersalinas y fondos
anóxicos, lo que habría favorecido la excelente preserva-
ción de la fauna.  

Otra cuenca intracratónica sudamericana es la de
Sauce Grande, cuyos afloramientos se localizan en las
Sierras Australes de la provincia de Buenos Aires. Si
omitimos el Océano Atlántico Sur, que para esa época no
existía, esta cuenca queda enfrentada a las cuencas suda-
fricanas lo que explica las notables semejanzas en la
estratigrafía del Paleozoico superior de ambas regiones
(Fig. 6.45). Al igual que en la cuenca de Paraná, la suce-
sión comienza con diamictitas glaciales (Formación
Sauce Grande) las que yacen en discordancia sobre rocas
devónicas. Las diamictitas están asociadas con capas
arenosas de ambiente marino litoral y algunos niveles
de ritmitas. En las diamictitas se han encontrado clastos
de caliza con arqueociátidos. Es notable que este grupo
está ausente en las rocas carbonáticas del Cámbrico de la
Precordillera y de Laurentia mientras que está presente
en diamictitas glaciales coetáneas de Antártida, Islas
Malvina y Sudáfrica (González et al., 2013) (ver más ade-
lante). Hacia arriba pasan a fangolitas gris-azuladas pos-
glaciales (Formación Piedra Azul) sobre las cuales pro-
gradan facies marinas costeras y deltaicas representa-

das por pelitas de prodelta, sucesiones heterolíticas de
frente deltaico y areniscas con bivalvos retrabajados por
la acción de olas y mareas (Formación Bonete). Los
bivalvos corresponden a la fauna gondwánica de Eury-
desma. También hay niveles de limolitas bioturbadas con
flora de Glossopteris. La sucesión culmina con más de
1000 m de areniscas entrecruzadas, algunas con arqui-
tectura lenticular y base erosiva, entre las que se interca-
lan pelitas con restos vegetales y capas de material
volcánico (tufitas) (Formación Tunas). Esta secuencia
corresponde a depósitos de ambiente marino somero,
estuarios y llanuras de marea, culminando con capas
fluviales (Andreis et al., 1996). Edades SHRIMP de isó-
topos radiogénicos en circones de las tufitas dieron una
edad de 280,8 Ma confirmando la edad Pérmico Inferior
(Artinskiano) de los niveles superiores de la unidad. Es
interesante que estas capas volcánicas tienen una edad
casi idéntica a las volcánicas basales del Grupo Choiyoi
(Rocha-Campos et al., 2011) por lo que estas tufitas de la
cuenca de Sauce Grande representan la expresión distal
del volcanismo Choiyoi desarrollado en la Cordillera
Frontal (ver § 6.15). También indica que para ese tiempo
las condiciones glaciales ya habían cesado en la cuenca
de Sauce Grande (López-Gamundí et al., 2013). 

En la cuenca de Karoo de África del Sur el inter-
valo Carbonífero-Jurásico casi no tiene interrupciones y
por ello constituye un área clave para comprender la his-
toria climática y tectónica del sector austral de Gondwa-
na (Fig. 6.49). Las rocas del Paleozoico superior comien-
zan con una sucesión glacigénica (Grupo Dwyka) segui-
da de una sucesión marina que se someriza hacia el
techo (Grupo Ecca) y culmina con sedimentos continen-
tales (Grupo Beaufort) en ctya parte superior está el lími-
te con el Triásico. Luego de un nuevo hiato, el relleno
continental prosigue hasta el Jurásico Medio (Grupo
Stornberg) y es coronado por el plateau basáltico Dra-
kensberg. Todos estos grupos son incluidos en el Super-
grupo Karoo. En este apartado nos ocuparemos sola-
mente de las tres primeras unidades. Hay que aclarar
que sucesiones similares a esta (las llamadas ‘secuencias
Karoo’) afloran bastante más al norte, en las cuencas de
Congo, Tanzania y Madagascar, donde también hay tili-
tas y capas de carbón. Sin embargo, por su posición más
septentrional, las floras evidencian mezcla de elementos
gondwánicos y euroamericanos. La gran cuenca de
Kalahari, que se extiende a través de Namibia, Zimbab-
we y Botswana, tiene características similares a la cuen-
ca ‘principal’ de Karoo en Sudáfrica, a la cual nos referi-
remos en particular en la reseña que sigue (Fig. 6.49). 

Del punto de vista tectónico, la cuenca de Karoo
comenzó a subsidir durante el Carbonífero Inferior en
respuesta a la formación de la faja plegada y corrida del
Cabo (orogenia del Cabo). La carga tectónica de este oró-
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geno determinó la formación de una cuenca de ante-
país con zonas de diferente comportamiento flexural: la
antefosa, el domamiento periférico y la zona situada por
detrás del mismo (back-bulge). El hiato de cerca de 30 Ma
que separa el Supergrupo Karoo de las rocas infrayacen-
tes (Supergrupo del Cabo) había sido adjudicado a ero-
sión de origen glacial, pero en el marco del modelo flexu-
ral se interpreta como resultado de la erosión del doma-
miento durante los estadios iniciales de compresión.
Con posterioridad, la progradación del frente orogénico
determinó la rápida subsidencia de esta zona y la sedi-
mentación del Supergrupo Karoo sobre el Devónico
(Catuneanu et al., 2005). En la primera etapa de relleno
la antefosa permaneció subalimentada, por lo que se
desarrollaron facies marinas relativamente profundas y
facies glacimarinas (Grupo Dwyka) seguidas de sedi-
mentos pelágicos y flujos de gravedad (parte inferior del
Grupo Ecca).  

El Grupo Dwyka se compone de más de 800 m de
pelitas marinas con clastos caídos a partir de hielo flo-
tante (Fig. 6.50), pero en dirección del domamiento gra-
dan a depósitos de tipo morrénico asociados a hielos con-
tinentales (Catuneanu, 2004). Al norte de la cuenca de
Karoo hay registros de sedimentación glacial en África
ecuatorial y también en Gabón, Sudán, Etiopía y la
península Arábiga, mientras que en la cuenca del Congo
se desarrollaron profundos paleovalles glaciales. El
Grupo Ecca está formado por una sucesión de limoli-

tas y areniscas con algunas intercalaciones de conglo-
merados y niveles de carbón (Figs. 6.51). Las arcilitas de
plataforma distal del Pérmico Inferior (Asseliano) son
seguidas por pelitas carbonosas del Sakmariano (Forma-
ción Whitehill). Estas contienen, además de peces y
crustáceos, el reptil Mesosaurus, cuya presencia ha ser-
vido desde la época de Wegener para establecer la iden-
tidad con las secuencias brasileñas. Se interpreta que
estas pelitas ricas en materia orgánica se acumularon en

Figura 6.50. Tilita Dwyka cortada por un pavimento pulido y estriado,
Grupo Karoo de Sudáfrica. 

Figura 6.49. Cuencas con depósitos ‘tipo Karoo’ del centro y sur de África y Madagascar: A la derecha detalle de los afloramientos más austra-
les y detalle de la estratigrafía de la cuenca principal de Karoo de Sudáfrica. Las lavas del Grupo Drakensberg son de edad Jurásica (modifica-
do de Catuneanu et al., 2005). 
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fondos anóxicos. Hacia arriba continúan turbiditas con
capas de bentonitas-K. Durante la progradación deltaica
siguiente se acumularon areniscas de aguas someras,
pelitas lacustres y areniscas y conglomerados fluviales
(parte superior del grupo Ecca).
Asociados a estos depósitos fluvio-
deltaicos hay importantes horizon-
tes de carbón del Artinskiano/Kun-
guriano, algunos de los cuales
alcanzan más de 80 m de espesor.
Estos niveles pasan en transición a
limolitas y areniscas de tonalida-
des rojizas, de ambiente continen-
tal, referidas al Grupo Beaufort
(Fig. 6.52). Esta unidad tiene un
espesor máximo cercano a los
7000 m en el sector de la antefosa,
adelgazándose gradualmente
hacia el norte. Su extensión
geográfica es muy grande, a tal
punto que cubre cerca del 20% de
la superficie total de Sudáfrica.
Durante la depositación del Grupo
Beaufort las condiciones climáticas
se tornaron cada vez más cálidas y
semiáridas, con una estación llu-
viosa marcada, como lo atestiguan

el desarrollo de la flora de Glossopteris y las faunas de
reptiles. La sedimentación de estas facies continentales
se inició en el Pérmico Medio y está ligada al levanta-
miento de las montañas del Cabo. El tramo inferior está
formado por varios megaciclos granodecrecientes de
areniscas y pelitas púrpura depositadas en sistemas de
ríos meandriformes que se interdigitan con depósitos
lacustres (Fig. 6.52). En los depósitos finos de las llanu-
ras aluviales y sistemas lacustres se encontraron nume-
rosos reptiles terápsidos que sirvieron para establecer
diversas biozonas de asociación, como la de Tropidosto-
ma, que marca el inicio del Capitaniano, el último piso del
Pérmico Medio. 

Las condiciones ambientales de la cuenca de Karoo
cambiaron bruscamente a fines del Pérmico debido, en
parte, a la deformación del sector sur de la cuenca, lo
que produjo la progradación de cuñas clásticas, pero
principalmente a causa de la aridización creciente del
clima. El papel de este cambio climático en la extinción
masiva de fines del Pérmico y sus probables causas se
analizan en el apartado § 6.18. 

En las Islas Malvinas el Paleozoico superior yace en
discordancia sobre rocas devónicas. Sus mejores expo-
siciones están en la Isla Soledad y a lo largo del Estre-
cho de San Carlos que separa las dos islas. Se inicia con
areniscas y pelitas verdes de ambiente marino somero
cubiertas por una potente sucesión de diamictitas gla-
ciales (Formación Fitzroy, anteriormente llamada Lafo-
nia) que contienen clastos estriados y facetados y blo-
ques de varios metros de diámetro de cuarcita, granito y

Figura 6.52. Estratos subhorizontales del Grupo Beaufort en las escarpas de Nuweveld en la
cuenca de Karoo de Sudáfrica. La sucesión es muy fosilífera y corresponde a sedimentación de
ríos de baja sinuosidad alternantes con sedimentos lacustres.

Figura 6.51. Vista panorámica de los afloramientos del Grupo Ecca
(Pérmico) en la cuenca de Karoo (subcuenca de Tanque) de Sudáfrica.
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gneises derivados del basamento de las islas. Le siguen
en concordancia fangolitas guijarrosas, pelitas con res-
tos vegetales, areniscas y diamictitas depositadas en un
ambiente marino somero influenciado por el frente del
hielo (Frakes y Crowell, 1967; Bellosi y Jalfín, 1984).
Hacia arriba se desarrollan depósitos fluviolacustres y
una potente sucesión heterolítica de areniscas y pelitas
con flora de Glossopteris interpretadas como depósitos
de llanuras intermareales (Bellosi y Jalfin, 1989). La suce-
sión culmina con cerca de 3000 m de areniscas verdosas
con Glossopteris, de edad Pérmica Tardía.

Las sucesiones de Antártida permanecieron igno-
radas durante mucho tiempo por las grandes dificulta-
des de acceso, aunque todo hacía presumir que debían
ser similares a las de las otras regiones gondwánicas.
Durante la malograda expedición inglesa de Robert F.
Scott de 1912 se habían hallado restos de Glossopteris a
menos de 100 km del Polo Sur y, años más tarde, en la
década del ’60, se descubrieron tilitas, areniscas con
carbón y reptiles triásicos típicamente gondwánicos, lo
que terminó de demostrar que Antártida fue una pieza
más de Gondwana. Las rocas paleozoicas, además, fue-
ron deformadas en un evento tectónico del Pérmico, la
orogenia Gondwánica, al igual que las del cinturón ple-
gado del Cabo y de la Sierra de la Ventana. Estas secuen-
cias de Antártida son enteramente continentales. Aflo-
ran en los montes Ellsworth (Fig. 6.53) y en las montañas
Transantárticas de Antártida occidental. En los primeros
hay una secuencia de origen glacial (Formación White-
out) que es equivalente a la tilita Dwyka de Sudáfrica, a
la tilita Fitzroy de las Islas Malvinas y a la Formación
Sauce Grande de Sierra de la Ventana. Curiosamente,
todas estas unidades contienen bloques exóticos de cali-
zas cámbricas con arqueociátidos (Stone y Thompson,
2005; González et al., 2013). Dado que estas calizas aflo-
ran solamente en los Montes Transantárticos (Caliza

Shackleton) se infiere que fueron transportadas desde
allí hacia Sudáfrica y Malvinas como bloques erráticos
por glaciares que fluían hacia el oeste. En la parte central
de las montañas Transantárticas la sucesión Pérmica está
formada por depósitos glacigénicos seguida de pelitas y
areniscas depositadas en lagos y deltas posglaciales y
culmina con pelitas carbonosas y areniscas fluviales
ricas en restos vegetales. Estas últimas son referidas a la
Formación Buckley, la que es portadora de los troncos de
Glossopteris mencionados previamente. La sucesión sedi-
mentaria de los Montes Transantárticos refleja la transi-
ción de condiciones de icehouse a greenhouse y finalmen-
te a hothouse (Shi y Waterhouse, 2010).  

En la India peninsular, la cuenca de Talchir ha sido
muy explorada por sus ricos yacimientos de carbón. La
sucesión permocarbonífera está representada por la
Formación Talchir y por el Grupo Damuda. La primera
se inicia con diamictitas y pelitas con clastos caídos depo-
sitadas en un lago proglacial, a las que le siguen conglo-
merados deltaicos y turbiditas acumuladas en un lago
extenso y profundo cuyo origen estaría relacionado con
un aumento de la temperatura y la consiguiente fusión
general del hielo. Esto también produjo un ascenso
eustático revelado por la incursión de faunas marinas en
las pelitas de la parte superior de la Formación Talchir.
Con el Grupo Damuda se produce la transición a un
régimen fluviodeltaico que marca la colmatación del
cuerpo lacustre y el drenaje de sus aguas hacia el NO, en
dirección del Paleotetis. Al principio el sistema fluvial
era de tipo entrelazado gravoso pero luego evolucionó a
un ambiente de ríos meandriformes (Formación Bara-
kar) representados por areniscas entrecruzadas, pelitas
y extensos horizontes de carbón con flora de Glossopteris
(Maejima et al., 2004; Hota y Maejima, 2004).

6.14  EL PALEOZOICO SUPERIOR EN EL
CENTRO-OESTE DE ARGENTINA Y PATAGONIA

Las cuencas de la región Andina del centro-oeste y
de la Patagonia Argentina exhiben una historia tectónica
más compleja que la de las cuencas de intraplaca, pues
han experimentado sucesivas etapas extensionales y
compresivas. Además, están asociadas a una actividad
magmática creciente en dirección del arco. Una com-
pleta reseña de la estratigrafía y paleontología de estas
cuencas puede consultarse en los volúmenes editados
por Sergio Archangelsky sobre los sistemas Carbonífe-
ro (1986) y Pérmico (1996) de Argentina. 

La cuenca de Paganzo es una de las cuencas más
estudiadas por sus excelentes afloramientos, variedad
de facies continentales y marinas y abundante conteni-
do paleontológico (Fig. 6.54). Su conocimiento inicial se
debe a las observaciones de tres geólogos alemanes que

Figura 6.53. Estratos del Pérmico con flora de Glossopteris en los Mon-
tes Ellsworth de Antártida occidental.
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llegaron al país traídos por Domingo F. Sarmiento y que
formaron parte de la Academia Nacional de Ciencias
fundada en Córdoba. Alfredo Stelzner fue el primero en
recorrer los afloramientos de La Rioja en su viaje de 1873
y los refirió al Rético (el Triásico más alto de la escala
europea). Luego, Brackebusch los volcó en su mapa
geológico de 1891 y, finalmente, Bodenbender denominó
como Estratos de Paganzo a la sucesión de capas rojizas

expuestas en la Sierra de Paganzo, en la provincia de La
Rioja (Fig. 6.55). Actualmente, estas rocas del Carbonífe-
ro y Pérmico son asignadas al Grupo Paganzo (Azcuy y
Morelli, 1970), de donde toma el nombre la cuenca. Con
una superficie cercana a los 400.000 km2, la cuenca de
Paganzo se extiende desde las Sierras Pampeanas hasta
la Precordillera de Cuyo (Fig. 6.54). 

Los afloramientos del sector oriental son exclusiva-
mente continentales y se apoyan sobre el basamento
ígneo-metamórfico, en muchos casos rellenando paleo-
valles que son interpretados de origen glaciario desarro-
llados durante la fase de máximo englazamiento, como
el Valle de Olta. Socha et al. (2014) interpretaron que las
diamicticas con grandes bloques son tilitas basales. En la
etapa de recesión glacial se formaron lagos alimentados
por ríos de agua de deshielo con mucha carga de sedi-
mento en cuya desembocadura se desarrollaron deltas
gravosos (Fig. 6.57) (Sterren y Martínez, 1996). Estos sis-
temas deltaicos progradaron sobre las facies lacustres y,
a medida que el paleolago se iba colmatando, se acumu-
laron depósitos de ríos entrelazados y luego de llanu-
ras de inundación con algunos niveles carbonosos con
restos de flora NBG. Hacia el tope es común la presencia
de eolianitas. Su interpretación como un valle glacial
tipo alpino fue cuestionada por Moxness et al. (2018)
quienes lo interpretaron como un lago embalsado por
desmoronamientos y depósitos aluviales. Los dropstones
provendrían de las paredes del valle y habrían caido
desde la superficie de agua congelada y no de icebergs,
por lo que estos autores concluyeron que sólo hubo gla-
ciación en el sector oeste de la cuenca de Paganzo donde
fue inducida por las elevaciones montañosas.  

El ámbito central de la cuenca de Paganzo se dife-
rencia por la presencia de intercalaciones marinas y por-
que la sucesión se apoya sobre rocas del Paleozoico infe-
rior y medio. Hacia el oeste se conecta con las cuencas de
Río Blanco y Uspallata/Calingasta en las que domina la
sedimentación marina. En la columna generalizada del
sector central (Fig. 6.56) se observa que la sucesión se ini-
cia con diamictitas glaciales que han labrado profundos
paleovalles en el sustrato Paleozoico sobre el cual suelen
prerservarse pavimentos estriados (Fig. 6.58). Los sedi-
mentos glaciales son muy variados e incluyen distintos
tipos de morrenas, cuerpos lacustres con lluvia de clas-
tos a partir de la ablación del hielo y diamictitas resedi-
mentadas en cuerpos de agua (Marensi et al., 2005). Los
depósitos glacigénicos, de edad Pensilvaniana Inferior
de acuerdo a los datos palinológicos, son equivalentes a
las diamictitas glaciales basales de la cuenca de Tarija
(ver § 6.12). Estos están cubiertos por fangolitas lamina-
das negras con fauna marina muy dispersa correspon-
dientes a la transgresión posglacial (Fig. 6.56). Por arriba
se desarrollan varios ciclos granocrecientes de hasta 90

Figura 6.55. Estratos rojos en la clásica localidad de Los Colorados,
cerca de Patquía, Provincia de La Rioja (foto del autor).

Figura 6.54. Cuenca de Paganzo y cuencas relacionadas en el centro-
oeste de Argentina (modificado de Salfity y Gorustovich, 1983 y Lima-
rino et al., 2002).
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m de potencia que culminan con areniscas entrecruza-
das producto de la progradación de barras de desembo-
cadura de deltas. Esta sucesión glacial/marina/deltaica
es referida en el área central a la Formación Guandacol.
Dado su caracter erosivo y el desarrollo de paleovalles,
las diamictitas glaciales basales yacen sobre unidades de
distintas edades (desde Ordovícico a Devónico) (Fig.
6.58).  Las facies deltaicas gradan a facies dominadas por
sistemas fluviales meandriformes, localmente con capas
de carbón ricas en flora NBG indicadora de un clima
templado/frío húmedo (Limarino et al., 1996) y ríos
entrelazados arenosos y gravosos. Esta sucesión, de
color pardo-rojizo, es referida a la Formación Tupe,
aunque en la literatura geológica existen diversos nom-
bres para denominar asociaciones litológicas más o
menos similares de la Precordillera. En este sector de la
cuenca es notable la intercalación de niveles calcáreos y
de pelitas marinas con numerosos braquiópodos, bival-
vos y gastrópodos del Pérmico Temprano (Asseliano)
(Cisterna et al., 2006b). La sucesión fluvial es sucedida
por areniscas finas rojizas con estratificación cruzada
(Formación Patquía) que reflejan el desarrollo de cam-
pos de dunas y sistemas fluviales y lacustres efímeros,

acordes con un clima más cálido y árido. Estas capas
abarcarían en edad gran parte del Pérmico.

En la región marginal de la cuenca se desarrollaron
sistemas lacustres perennes. La parte superior de la For-

Figura 6.56. Columna estratigráfica sintética del Grupo Paganzo en el sector occidental de la cuenca de Paganzo (modificada de Limarino et al.,
2006) y vista panorámica hacia el Este de las distintas formaciones desde la cuesta de Huaco, Provincia de San Juan. Toda la secuencia está buzan-
do hacia el Este (foto del autor).

Figura 6.57. Reconstrucción del paisaje glacial en el paleovalle de Olta,
en el sector oriental de la cuenca de Paganzo, provincia de La Rioja,
Argentina (de Sterren y Martínez, 1996). 
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mación Bajo de Véliz, aflorante en la provincia de San
Luis, está formada por pelitas laminadas que contienen
una rica flora del intervalo Carbonífero Tardío - Pérmico
Temprano compuesta por abundantes cordaitales, glos-
sopteridales y una menor proporción de licópsidas,
esfenópsidas y helechos con semilla. El ecosistema lacus-
tre estaba integrado por una variada fauna de insectos,
un arácnido (Gondwanarachne) y un artrópodo de más
de 40 cm de longitud, Megarachne servinei (Hünicken,
1980), considerado originalmente como una araña
gigante pero actualmente clasificado entre los euripté-
ridos (Selden et al., 2005) (Fig. 6.59). Del punto de vista
climático, este paisaje se desarrolló bajo un clima húme-
do y templado sin influencia glaciaria (Limarino et al.,
1996). 

Hacia el oeste, en dirección de la cordillera andina,
la cuenca de Río Blanco se caracteriza por una sucesión
inferior de pelitas y fangolitas marinas de carácter trans-
gresivo que pasan hacia arriba a areniscas y conglome-
rados fluviodeltaicos y culminan con una nueva trans-
gresión asociada a diamictitas glaciales (Formación Cor-
taderas). La sucesión del Paleozoico superior culmina
con vulcanitas y estratos marinos del Carbonífero Supe-
rior a Pérmico Inferior (Formación Río del Peñón). En la
cuenca de Calingasta-Uspallata la Formación Hoyada
Verde exhibe la más completa serie de estructuras gla-
ciales, incluyendo lutitas con dropstones, diamictitas con
clastos estriados y pulidos, y pavimentos de bloques de
tipo intertill e intratill asociados a invertebrados marinos
de la fauna de aguas frías de Levipustula (Cisterna y Ste-
rren, 2010). La superficie de abrasión intratill marca un
avance del glaciar sobre los depósitos glacimarinos pre-
vios mientras que la superficie intertill se desarrolló en
los estadíos finales de la glaciación en la cuenca (López-
Gamundí et al., 2016).

Figura 6.59. Megarachne servinei, Formación Bajo de Véliz. A. Fotografía
del ejemplar holotipo; B. Reconstrucción del ejemplar completo (modi-
ficado de Selden et al., 2004). 

Figura 6.58. Arriba: Pavimento estriado en limolitas fosilíferas de la For-
mación Talacasto (Devónico) en la localidad de Loma de Los Piojos al
sur de Jáchal, en la Precordillera de San Juan. Abajo: Diamictita glacial
masiva de la base de la Formación Guandacol conteniendo clastos de
caliza provenientes de la subyacente Formación San Juan, de edad
Ordovícica, la que forma una superficie pulida (p). Anticlinal de Huaco,
Precordillera de San Juan (de Alonso Muruaga et al., 2011).
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En la Patagonia, la cuenca de Tepuel-Genoa com-
prende cerca de 6000 m de estratos permocarboníferos
(Grupo Tepuel). En la base hay niveles continentales con
flora del Carbonífero Inferior, mientras que en la mitad
inferior alternan rocas marinas y glacimarinas con diver-
sos horizontes de diamictitas seguidas de facies mari-
nas someras y deltaicas con paleoflora de Glossopteris. El
intervalo marino (Pampa de Tepuel, Mojón de Hierro,
Río Genoa, entre otras formaciones), contiene briozoos,
braquiópodos, gastrópodos, bivalvos, cefalópodos, hiolí-
tidos y equinodermos. Esta sucesión abarca desde el
Misisipiano Tardío al Pérmico Temprano (Césari et al.,
2007; Pagani y Taboada, 2010).  

6.15  HISTORIA SEDIMENTARIA DEL PALEOZOICO
SUPERIOR. EL MAGMATISMO CHOIYOI 

La sedimentación en la cuenca de Río Blanco se ini-
ció en el Carbonífero Temprano (Fig. 6.60). Los depósi-
tos serían de carácter sintectónico y estarían relaciona-
dos con la emersión de un cinturón orogénico, la proto-
Precordillera. En la cuenca de Paganzo, la subsidencia
se debió a un proceso de relajación postcolisional rela-
cionado probablemente a la migración de los doma-
mientos de la corteza, un fenómeno que con frecuencia
ocurre en las cuencas de antepaís. El régimen de sub-
ducción instalado en el Pensilvaniano medio (Mosco-
viano) a lo largo del margen Paleopacífico del Océano
Panthalassa produjo un régimen extensional por detrás
de la proto-Precordillera, generándose la cuenca de
Paganzo. La topografía del sector oriental estuvo fuer-
temente controlada por escarpas de falla y por el mode-
lado de la erosión glaciaria. A fines del Carbonífero, la
existencia de discordancias angulares y bruscos cambios
de facies indican que hubo deformación ligada a episo-
dios de fragmentación del antepaís (Ezpeleta et al., 2006). 

Hacia el oeste, las facies marinas del Pérmico Infe-
rior son sucedidas discordantemente por una potente
sucesión de brechas y aglomerados volcánicos, ignim-
britas y lavas riolíticas a andesíticas que forman el
Grupo Choiyoi (Fig. 6.60). El magmatismo Choiyoi tuvo
lugar entre el Cisuraliano (∼281 Ma) y el Triásico Inferior
(∼247 Ma) (Sato et al., 2015). Por su gran extensión (alre-
dedor de 1.680.000 Km2) abarca todas las provincias
geológicas situadas en el sudoeste de Gondwana. En
base a su espesor promedio de 700 m se calcula que el
volumen de rocas efusivas fue de 1.260.000 Km3. De
acuerdo a Limarino et al. (2006) este magmatismo debe
haber producido una cadena volcánica suficientemente
elevada como para erigirse en una barrera a los vientos
húmedos provenientes del Paleopacífico, lo que condujo
a la formación de áreas desérticas al este de la misma. 

La provincia magmática Choiyoi aflora extensa-

mente en la Cordillera Frontal del oeste de Argentina
donde cubre una superficie superior a los 200.000 km2.
Estas rocas son parte de un vasto arco magmático que se
extendió desde el sur de Perú hasta Antártida (Montes
Ellsworth) y se lo puede seguir hasta Australia. La acti-
vidad volcánica explosiva emitió a la atmósfera grandes
volúmenes de cenizas que fueron transportadas por el
viento y se acumularon finalmente en ambientes mari-
nos y continentales. La distribución geográfica de estos
horizontes tufáceos es muy amplia y abarca no sólo
áreas próximas a los centros de emisión, como las cuen-
cas de Calingasta-Uspallata y San Rafael, sino también
cuencas tan alejadas como las de Paraná, Karoo e Islas
Malvinas (López-Gamundí, 2006). Las edades de estas

Figura 6.60. Evolución geodinámica del margen protoandino a la lati-
tud de la cuenca de Paganzo entre el Devónico y el Pérmico (modifi-
cado de Limarino et al., 2006).
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capas volcanogénicas, de acuerdo a las
dataciones absolutas y los fósiles asocia-
dos, coinciden con el clímax del arco
magmático Choiyoi. Un buen criterio
para determinar su procedencia es que
tanto el espesor como la cantidad de
capas de tufitas en la cuenca de Karoo
decrecen hacia el noreste a medida que
se incrementa la distancia respecto del
área de origen, que sería el plateau
ignimbrítico del macizo Norpatagónico.

De acuerdo a Spalletti y Limarino
(2017) es probable que la intrusión de
grandes volúmenes de granitoides en las
rocas sedimentarias paleozoicas así
como la erupción masiva de rocas volcá-
nicas de la Provincia magmática Choiyoi
tuvo gran influencia en el cambio de
clima de la región durante el Pérmico ya
que coinciden con dos breves eventos de
extrema desecación y calentamiento  durante el Cisura-
liano y fines del Pérmico. Estos fenómenos  habrían teni-
do un efecto destructivo de la cobertura vegetal lo que
habría determinado primero una declinación de la bio-
diversidad en las áreas terrestres seguida de una nueva
crisis coincidente con la extinción masiva de fines del
Pérmico. En Gondwana uno de los efectos fue la desa-
parición de la gran mayoría de las glossopteridales
(Artabe et al., 2003; Spalletti et al., 2003; Taylor et al.,
2009; Iglesias et al., 2011).

6.16  LAS GLACIACIONES Y EL MOVIMIENTO DE
GONDWANA 

El Paleozoico superior está caracterizado por un
enfriamiento generalizado de caracter global. Por su
extensión y la naturaleza de las forzantes climáticas es
comparable a la última glaciación y por ello las ana-
logías que se pueden establecer ayudan a comprender
el cambio climático actual. Si bien el mayor desarrollo
de mantos de hielo estuvo ubicado sobre la región peri-
polar de Gondwana, la presencia de depósitos glacio-
marinos y diamictitas en Siberia es un indicador de que
la glaciación también afectó el hemisferio Norte (Fiel-
ding et al. 2008b). En las regiones no englazadas, como
Laurentia, estos ciclos climáticos se tradujeron en fluc-
tuaciones glacioeustáticas con una amplitud de 40 a 120
metros (Rygel et al., 2008). 

Una conclusión importante que surge de la corre-
lación de las sucesiones estratigráficas de las cuencas
Gondwánicas arriba descriptas (ver Fig. 6.41) es la
semejanza general de los grandes ciclos sedimentarios.
En ellas, la sedimentación se inicia con depósitos glacia-

les, le siguen depósitos posglaciales de naturaleza del-
taica/fluviodeltaica y culmina con sedimentos continen-
tales. El relleno de otras cuencas gondwánicas, como la
de la India Peninsular, también comienza con tilitas y
pelitas (Formación Talchir) y finaliza con sedimentos de
ambiente marino somero y deltaico portadores de nive-
les de carbón y flora de Glossopteris (Formación Damu-
da). Del mismo modo, las sucesiones de Antártida inclu-
yen diamictitas glaciales y areniscas con Glossopteris.
Estas semejanzas implican no solamente cierta proxi-
midad geográfica sino también la existencia de contro-
les a gran escala de carácter alocíclico. De ellos, el factor
climático habría sido primordial, pues en todas estas
cuencas el intervalo inferior contiene depósitos glacigé-
nicos relacionados con mantos de hielo que cubrieron
gran parte del sector austral de Gondwana durante la
glaciación Gondwánica (Fig. 6.61). Los sucesivos avan-
ces y retrocesos del hielo fueron responsables de las
intercalaciones fluvioglaciales. Dependiendo de la posi-
ción relativa de cada cuenca respecto de la línea de costa
marina, estas fluctuaciones climáticas produjeron trans-
gresiones y regresiones de diversa magnitud (Limarino
et al., 2002). En todos los casos, luego del máximo gla-
cial, se acumularon depósitos fluviodeltaicos y marinos
someros bajo un clima templado/frío y húmedo apto
para la formación de carbón y la expansión de la flora
NBG primero y de la flora de Glossopteris luego. Este
mejoramiento climático propició también el ingreso de
algunos elementos florísticos nórdicos en las floras pos-
glaciales del Pérmico. Hacia mediados y fines de este
período se generalizaron los depósitos oxidantes en los
ambientes fluviolacustres, de allí su color rojizo carac-
terístico. Donde hubo influencia marina, en cambio, se

Figura 6.61. Probable distribución paleogeográfica y extensión de los casquetes glacia-
rios durante la glaciación Gondwánica desde el Carbonífero Temprano hasta el Pérmi-
co Temprano (ver colores en referencias). En rojo la posición del círculo polar antárti-
co para el Pérmico (modificado de Isbell et al., 2008 y Montañez y Poulsen, 2013).
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depositaron evaporitas y carbonatos, en consonancia
con un clima relativamente cálido y seco. En las cuencas
continentales del oeste de Argentina se desarrollaron
extensos campos de dunas eólicas que persistieron hasta
el Triásico. 

Si bien al principio se habían reconocido sólo tres
ciclos mayores de avance y retroceso de los mantos de
hielo gondwánicos (Veevers y Powell, 1987), actualmen-
te se han detectado al menos ocho eventos de glaciación
separados por otros tantos intervalos interglaciales en el
lapso comprendido entre los 327 Ma (Serpukhoviano o
Namuriano de la escala europea) y los 260 Ma (Fielding
et al., 2008a). Los extensos campos de loess, la ubiqui-
dad de los ciclotemas en la region paleotropical y las
fluctuacions eustáticas controladas orbitalmente son
todas evidencias de alternacia de glaciaciones y perío-
dos de retracción del hielo distribuido en numerosos
casquetes separados. 

A escala global, los modelos climáticos apoyan la
idea que el CO2 atmosférico fue el principal forzante
de la glaciación ya que a niveles menores de 560 ppmv
se desarrollarían importantes volúmenes de hielo y
con valores menores los centros englazados comen-
zarían a coalescer (Horton y Poulsen, 2009). 

Se ha especulado que el disparador de la glacia-
ción en las cuencas andinas fue la conjunción de la
paleolatitud relativamente alta y las grandes elevacio-
nes topográficas, tales como la proto-Precordillera y el
cinturón plegado de Huarina, en el borde del altiplano
boliviano (López-Gamundí, 1987; Veevers y Powell,
1987; López-Gamundí y Breitkreuz, 1997). En estas
cuencas, los glaciares habrían descendido de las mon-
tañas hacia las tierras bajas cercanas en un escenario que
debió ser bastante similar al de los campos de hielo de la
Patagonia austral y los fiordos chilenos. La ablación de

estos glaciares de base húmeda hacia fines del Misisi-
piano produjo el depósito de morrenas seguido de sedi-
mentos de flujos de gravedad y pelitas con lluvia de
clastos a partir de hielos flotantes (Fig. 6.62). El retiro de
los glaciares dio lugar la progradación de depósitos cos-
teros (shorface) y una transgresión general, con breves
intervalos de avance de los hielos (Henry et al., 2010). 

Astini et al. (2009) postularon que el englazamiento
estuvo relacionado con el importante levantamiento
regional –estimado en más de 4 km– de un sector de las
actuales Sierras Pampeanas. Tal levantamiento se loca-
lizó en la placa cabalgante de un rift asimétrico (Fig.
6.63; ver también Fig. 9.19). Este extenso plateau fue
cubierto por un manto de hielo que labró profundos
valles en U en rocas del basamento, aun claramente
visibles en la actualidad, en los que se ha preservado
parcialmente el relleno de sedimentos glaciales. El reini-
cio de la subducción en el margen occidental de Gond-
wana produjo compresión y deformación, cuyo clímax
corresponde a la orogenia Sanrafaélica. Los sedimentos
aluviales del Carbonífero Superior y Pérmico Inferior,
provenientes en su mayor parte del plateau oriental,
rellenaron la paleotopografía glacial y solaparon los
altos de basamento. Finalmente, el extenso arco magmá-
tico desarrollado en la actual Cordillera Frontal (com-
plejo volcánico Choiyoi) se erigió como una barrera a los
vientos húmedos del oeste. Como vimos antes, esto se
tradujo en el depósito de areniscas rojas y secuencias
eólicas (formaciones Patquía y De la Cuesta) entre las
que se intercalaron cenizas volcánicas procedentes de
las erupciones del arco magmático Choiyoi, actividad
que se prolongó durante el Triásico.    

La correlación estratigráfica de las cuencas gondwá-
nicas demuestra que el evento glacial fue diacrónico a
escala regional. Las diamictitas glaciales más antiguas se
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Figura 6.62. Ambientes depositacionales glacimarinos en un paleovalle glacial del oeste de la cuenca de Paganzo basados en las litofacies de
la parte inferior de la Formación Agua de Jagüel (Serpukhoviano/Bashkiriano temprano) (simplificado de Henry et al., 2010). 
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registran a fines del Devónico (Fameniano) y principios
del Misisipiano en Brasil, Bolivia, centro de África y
oeste de Argentina, pero hacia el Misisipiano Tardío y
Pensilvaniano Temprano (Namuriano) hay evidencias
de glaciación no sólo en las cuencas andinas de Bolivia y
oeste de Argentina sino también en las cuencas de Tari-
ja, Paraná, Karoo, Sauce Grande y Malvinas. En la cuen-
ca de Paganzo el primer pulso glacial tuvo lugar en el
Viseano. Luego de un lapso interglacial, la glaciación con-

tinuó durante el inicio del Pensilvaniano (Bash-
kiriano). A fines del Carbonífero la franja de
clima glacial tendió a desplazarse hacia el
sudeste. Es probable que en el Pensilvaniano
Temprano haya comenzado a desarrollarse un
verdadero casquete glaciario en el sur de
África y Antártida. Su máxima expansión, sin
embargo, se alcanzó en el Pérmico Temprano
cuando el sur de África transitó sobre el Polo
Sur (Fig. 6.61).

La transición a un clima menos riguroso
se constata con claridad en la región Andina
central, donde la sedimentación clástica es
sucedida en el Pérmico Inferior por calizas
(Formación Copacabana y unidades equiva-
lentes). Por otra parte, en la cuenca de Pagan-
zo, las diamictitas desaparecen completamen-
te a fines del Pensilvaniano cuando son reem-
plazadas por depósitos marinos con fauna de
aguas más templadas, niveles de carbón y,
finalmente, sedimentos eólicos. En cambio,
en la cuenca de Tarija y a lo largo del este de
Sudamérica (cuencas de Paraná, Sauce Gran-
de, Malvinas), sur de África (Karoo, Kalahari)
y Antártida los efectos de la glaciación se man-
tuvieron durante todo el Pérmico Inferior. En
la Patagonia, la glaciación persistió hasta fines
del Sakmariano, mientras que en el Este de
Australia todavía hay claras evidencias de
clima polar en la base del Pérmico Tardío. Esto
se explica por el movimiento de rotación de
Gondwana en sentido horario sumado a su
desplazamiento de 10–20° hacia latitudes
más bajas y el consiguiente ‘corrimiento’ del
Polo Sur hacia Australia, el último sector con-
tinental englazado (Fig. 6.61) (Shi y Waterhou-
se, 2010). El simple drift de Pangea, sin embar-
go, no explica por qué en Australia, que estaba
cerca del Paleopolo en el Carbonífero, no hay
registos de glaciación, por lo que se infiere que
además de la latitud hubo otros factores invo-
lucrados. 

6.17  ¿ES ALÓCTONA LA PATAGONIA? 

Desde que el geólogo Víctor Ramos publicó en 1984
el trabajo con el sugestivo título de Patagonia: ¿un conti-
nente alóctono a la deriva? la posición paleogeográfica de
esta extensa región ha sido motivo de especial atención,
lo que llevó a reunir abundante información sobre las
edades isotópicas de sus rocas ígneas, la existencia de
posibles discontinuidades en el basamento, su contenido
paleontológico y la proveniencia de las rocas sedimen-

CAPÍTULO 6

Figura 6.63. Modelo de evolución del margen occidental de Gondwana desde el
Carbonífero Temprano (A) hasta el Pérmico Tardío y Eotriásico (F) (simplificado
de Astini et al., 2009).
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tarias. En realidad, las primeras especulaciones acerca
del carácter exótico de la Patagonia fueron realizadas
por Keidel (1925) y Windhausen (1931), poco después de
que se difundiera la hipótesis de la deriva continental
de Wegener.    

Más allá del reconocimiento de la Patagonia como
un fragmento cortical separado de Gondwana, el interés
radica en la posible relación de esta acreción con otro
fenómeno aún poco comprendido: la causa del plega-
miento de la Sierra de la Ventana en América del Sur
(Fig. 6.64) y del adyacente cinturón plegado del Cabo
de Sudáfrica (el geosinclinal de Samfrau de Du Toit).
Dadas las edades isotópicas ‘brasilianas’ del basamen-
to ígneo-metamórfico de Patagonia, se estima que este
terreno fue parte de Gondwana hasta su rifting en el Cám-
brico, por lo que, en sentido estricto, debe ser conside-
rado como un terreno parautóctono y no como alócto-
no. Por otra parte, su separación del resto de Gondwa-
na nunca debió ser muy grande, como lo demuestran los
datos paleomagnéticos (Rapalini (2005). Según la inter-
pretación original de Ramos (1984), la deformación de
la Sierra de la Ventana fue producto de una colisión tipo
continente/continente debida a la acreción del terreno
Patagonia en el Carbonífero. De acuerdo al modelo pro-
puesto por Pankhurst y otros autores (2006), no toda la
Patagonia sería parautóctona sino solamente la región
situada al sur del Macizo Norpatagónico (Fig. 6.65). De
este modo, la zona de sutura estaría localizada debajo de
la cobertura de rocas mesozoicas que rellenan actual-
mente la cuenca de San Jorge. Una de las evidencias que
llevaron a plantear este modelo es que en el sector sur
del Macizo Norpatagónico hay granitos del Carbonífero
relacionados con una zona de subducción inclinada
hacia el norte, es decir por debajo de dicho macizo. Al

cerrarse el océano en el Carbonífero Medio se
produjo la colisión del terreno Deseado, que
actualmente forma parte de la Patagonia aus-
tral (Macizo de Deseado). Esta colisión trans-
formó la cuenca de margen pasivo del terreno
Deseado en una cuenca de antepaís periférico
en la que se acumularon las potentes sucesio-
nes del Carbonífero y Pérmico de la cuenca de
Tepuel-Genoa. En el norte de la Patagonia, las
sucesiones paleozoicas de la cuenca de Sauce
Grande quedaron confinadas entre el cratón
del Río de La Plata (al norte) y el terreno Dese-
ado (al sur). La consecuencia de la colisión
fue el plegamiento del relleno sedimentario y
la formación del cinturón orogénico de Sierra
de la Ventana. La secuencia está afectada por
pliegues vergentes al NE, corrimientos y
metamorfismo de bajo grado de edad Pérmi-
ca. Por ello, se estima que su deformación
comenzó en el Carbonífero Superior y conti-

EL PALEOZOICO TARDÍO Y LA FORMACIÓN DE PANGEA 

Figura 6.65. Etapas de la acreción del terreno Deseado, eventos
magmáticos y formación del orógeno Gondwánico (simplificado de
Pankhurst et al., 2006).

Figura 6.64 Secuencia plegada de las cuarcitas de las formaciones Trocadro/Hino-
jo en la Sierra de la Ventana (sierras australes de Buenos Aires) (foto gentileza de
Carlos Cingolani).
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nuó durante el Pérmico. Es probable que el terreno
Deseado haya sido más extenso de lo que es actualmen-
te y su colisión pueda haber producido, además, el ple-
gamiento del Cinturón del Cabo, las secuencias de las
Islas Malvinas y de las Montañas Ellsworth del este de la
Antártida. Por otra parte, las faunas de la cuenca de
Tepuel/ Genoa muestran mayores afinidades con el Este
de Australia que con otras cuencas argentinas, lo que
es consistente con la parautoctonía de la Patagonia aus-
tral (Pagani y Taboada, 2010). 

Recientemente, Ramos (2008) elaboró un nuevo mode-
lo en el cual reafirma la localización de una zona de sutu-
ra inmediatamente al sur del río Colorado y, en conse-
cuencia, la aloctonía del bloque patagónico en su con-
junto. En esencia, postula un escenario con dos arcos
magmáticos (Fig. 6.66), uno sudoccidental, equivalente a
la zona de sutura en la hipótesis de Pankhurst et al. (2006),
y otro al norte de la misma. La actividad del primero
habría cesado en el Carbonífero medio, cuando se pro-
dujo la acreción de la Península Antártica. El segundo
arco, situado en el norte de la Patagonia, fue resultado
de la subducción inclinada debajo del macizo de
Somuncurá. Las dataciones isotópicas de los granitoi-
des de este arco indican que la actividad magmática fue
de edad Pérmica. El cierre del brazo oceánico que sepa-
raba el norte de la Patagonia con el resto de Sudamérica
produjo un intenso plegamiento y metamorfismo diná-
mico de los sedimentos paleozoicos del margen pasivo
gondwánico que hoy forman el sistema de Ventania
(grupos Curamalal, Ventana y Pillahuincó) y también

de la sucesión Silúrica-Devónica aflorante en
la Sierra Grande de Río Negro. 

El sorprendente hallazgo en Sierra Gran-
de, en el norte de la Patagonia argentina, de
metaconglomerados de edad Ordovícica
conteniendo bloques de caliza de edad Cám-
brica con arqueociátidos similares a los de
Antártida (Caliza Shackleton, ver § 6.13) y
Australia refuerza la idea de que la totalidad
de la Patagonia y no solamente el macizo de
Deseado, sería un bloque parautóctono que
estuvo localizado cerca de Antártida antes de
su acreción (González et al., 2011).

6.18  LOS BASALTOS DE SIBERIA Y LA
GRAN EXTINCIÓN 

A fines del Pérmico sobrevino la crisis
biológica más severa de la historia del planeta.
Alrededor del 50% de las familias y del 90%
de las especies se extinguieron causando un
impacto tremendo en la evolución ulterior de
la biota. Las faunas marinas fueron diezma-

das y las formas más típicas de las comunidades paleo-
zoicas fueron removidas, como la mayoría de los bra-
quiópodos, la totalidad de los corales rugosos y tabula-
dos y gran parte de crinoideos y briozoos. Los organis-
mos planctónicos también fueron fuertemente afecta-
dos. Se calcula que el 58% de los géneros de inverte-
brados marinos se perdieron. En el estratotipo del lími-
te Pérmico/Triásico (P/T) de Meishan, en China, se rea-
lizó un censo detallado de la distribución de los fósiles
marinos y se demostró que 280 de 333 géneros desapa-
recieron en los 50 cm infrayacentes al límite (Jin et al.,
2002). El colapso de la biota marina, de acuerdo a las
dataciones isotópicas y los conodontes asociados, puede
haber insumido menos de 30.000 años (Twitchett et al.,
2001). Otra estimación de la duración del evento de
extinción se logró utilizando los ciclos de Milankovitch
(ver capítulos 1 y 9), que son variaciones cíclicas de la
cantidad de energía solar recibida por la Tierra como
resultado de variaciones en sus parámetros orbitales.
Estos ciclos astronómicos pueden quedar registrados en
las sucesiones estratigráficas (cicloestratigrafía). De
hecho, fueron reconocidos en calizas de los Alpes
austríacos, que abarcan la transición del Pérmico al Triá-
sico, y se usaron para determinar la tasa de sedimentación
(Rampino et al., 2000). La conclusión fue que la extinción
insumió menos de 60.000 años, en concordancia con la
estimación mencionada arriba. En 2014 Burgess y otros
confirmaron esa duración en base a dataciones de ceni-
zas volcánicas en el GSSP del límite Pérmico-Triásico
de Meishan, en China. Esta sección estratigráfica, sin

CAPÍTULO 6

Figura 6.66. Evolución tectónica de la Patagonia durante el Paleozoico tardío. Arri-
ba: Subducción activa y desarrollo de dos arcos magmáticos en tiempos previos al
Carbonífero Medio. Abajo: Colisión de la península Antártica contra el Macizo de
Deseado en el Carbonífero Inferior-Medio seguida de la colisión de Patagonia
contra el margen Gondwánico en el Pérmico Temprano (simplificado de Ramos,
2008).
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embargo, tiene el inconveniente de que se
depositó en aguas profundas y por lo tanto es
altamente condensada: el intervalo de extinción
tiene sólo 36 cm de espesor y además puede
contener hiatos internos. Hace poco un grupo
de investigadores chinos y norteamericanos
publicó datos de geocronología U-Pb de alta
resolución, biostratigrafía de conodontos y qui-
mioestratigrafía en la sección de Penglaitan
(Guangxi, Sur de China) (Fig. 6.67). Estas rocas,
a diferencia de las de Meishan, se depositaron
en aguas más someras por lo que la sección es
mucho más expandida (no condensada), totali-
zando el intervalo de extinción algo más de 25
m de espesor. La extinción coincide con la
depositación de una unidad de tufitas masivas
que se acumularon en aproximadamente 31.000
años. Este horizonte es equivalente el GSSP de
Meishan y se depositó exactamente a los
251.939 ± 0.031 Ma. En esta columna se constata
un colapso súbito de los ecosistemas altamente
diversos del Pérmico más tardío y su reempla-
zo en la base del Triásico por comunidades empobreci-
das dominadas por microgastrópodos y bivalvos. Una
conclusión importante de este trabajo es que ninguno de
los diez grupos de fósiles marinos del Pérmico eviden-
cian una declinación previa en la diversidad por lo que
se infiere que la extinción, al menos en el ambiente mari-
no, fue abrupta y prácticamente instantánea en términos
de tiempo geológico. La extinción de las faunas peri-
gondwánicas que habitaron el Paleotetis y el naciente
Neotetis, como las de Pakistán y Tibet, se concentra en
un delgado intervalo inmediatamente debajo del límite
P/T, al igual que en la sección china de Meishan y en las
secciones boreales de Spitsbergen y Groenlandia, lo que
revela el carácter global de la crisis (Shen et al., 2006). De
todos modos, el análisis en detalle de la reducción de la
diversidad en los mares del Pérmico durante los últimos
10 millones de años  revela que la que acabamos de
mencionar es sólo la última fase de una crisis biótica
más prolongada y claramente escalonada. En los bra-
quiópodos, por ejemplo, se detectan dos picos de extin-
ción, el primero a fines del Guadalupiano y el segundo,
más intenso, al final del Pérmico (Fig. 6.68). Esta extin-
ción en dos fases también se evidencia en otros organis-
mos marinos y tiene cada vez más sustento. 

En las franjas tropicales y subtropicales de los con-
tinentes desaparecieron los bosques de helechos, cordai-
tales, licópsidas y coníferas, y en las latitudes altas se
produjo un colapso generalizado de la flora templada/
fría de Glossopteris. El resultado fue la interrupción de
la formación de carbón a escala global hasta el Triásico
Medio. Un rasgo inusual es la abundancia de esporas

de hongos en la base del Triásico, inmediatamente des-
pués de la extinción, los que podrían haber proliferado
a expensas de materia vegetal en descomposición. Sin
embargo, recientemente se han presentado fuertes evi-
dencias de que, en realidad, se trata de algas oportunis-
tas que proliferaron como consecuencia del colapso de
los bosques de Glossopteris y el aumento de la tempera-
tura. Los insectos sufrieron la mayor crisis de su historia,
perdiendo 8 de los 27 órdenes que vivían en el Pérmico
y 4 de ellos se redujeron drásticamente. Es posible que
esta caída en la biodiversidad de la entomofauna esté
directamente ligada a la desaparición de la flora de la
cual se alimentaba (Erwin, 1996). En los vertebrados,
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Figura 6.68. Variación de la diversidad de los braquiópodos en el lími-
te Pérmico/Triásico en China. A: extinción del Guadalupiano; B: extin-
ción masiva Permotriásica (modificado de Rong y Shen, 2002). 

Figura 6.67. Intervalo estratigráfico que abarca el límite Pérmico-Triásico en la
sección de Penglaitan (Sur de China) mostrando el nivel volcanogénico en el
tope del Pérmico (Capa 141), el horizonte de extinción (martillo) y las pelitas
negras intercaladas con calizas de la base del Triásico (Capa 142). Esta capa con-
tiene el primer registro del conodonto Hindeodus parvus que en el GSSP de Meis-
han define la base del Triásico. En amarillo las edades U-Pb de ambas capas
(simplificado de Shu et al., 2018).  
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los efectos de la extinción fueron devasta-
dores. A nivel mundial, 36 de las 48 fami-
lias presentes en los últimos 5 Ma del Pér-
mico se extinguieron, o sea cerca del 75%
del total (Benton, 1989).  

La cuenca de Karoo es uno de los
sitios donde la extinción de los vertebra-
dos terrestres ha sido estudiada con
mayor detalle. Allí, como vimos previa-
mente, el límite P/T yace en la parte supe-
rior del Grupo Beaufort, una potente suce-
sión fluvial con abundantes restos de rep-
tiles preservados en las llanuras de inun-
dación (Fig.6.52). De las 44 especies de
reptiles de la Zona de Dicynodon (la última
biozona del Pérmico) solamente 6 sobre-
pasaron el límite P/T. La desaparición de
la mayoría de los taxones ocurre en un
intervalo de 15-20 m de espesor de limoli-
tas marrones que están por debajo del
límite, en cuyo tope aparecen los últimos
restos de Dicynodon. Por arriba del límite
P/T hay entre 3 y 5 m de limolitas estériles
que representan el intervalo de extinción.
Las primeras faunas triásicas se registran
en las areniscas suprayacentes. Se ha
demostrado que este cambio de facies en
el límite Pérmico/Triásico obedeció a la
rápida transición de un ambiente de ríos
meandriformes a uno de ríos entrelazados
de baja sinuosidad, en consonancia con un
clima más árido y la ausencia de una capa vegetal que
proteja las rocas de la meteorización. Conociendo la tasa
de sedimentación de las facies de llanura de inundación,
se calculó que el tiempo involucrado en el evento de
extinción fue del orden de 50.000 años (Smith y Ward,
2001), lo que sugiere que en el medio terrestre la extin-
ción fue casi tan abrupta como en los mares. Sin embar-
go, nuevos estudios indican que la severidad de la extin-
ción de los reptiles al final de la Zona de Dicynodon fue
sobredimensionada y que la tasa de extinción estuvo
apenas por arriba de la tasa de extinción de fondo, insu-
miento un mínimo de 250.000 años y posiblemente cerca
de 1 Ma (Lucas, 2017). El reptil Lystrosaurus (Fig. 6.19)
hace su primera aparición poco antes del límite P/T y
pasó a ser la forma dominante en el inicio del Triásico.
Es posible que por sus hábitos y fisiología estuviera
mejor adaptado para sobrevivir en ambientes semi-
desérticos.   

Un rasgo llamativo del límite Pérmico/Triásico es
que coincide con una abrupta excursión negativa de la
relación isotópica dC13 (Fig. 6.69). Esta variación ha sido
documentada en sucesiones marinas y continentales,

tanto en carbono orgánico como en carbonatos (valvas
de braquiópodos, corales, calizas, paleosuelos, etc.). Por
su carácter global, constituye un criterio adicional para
detetectar el límite entre las eras Paleozoica y Mesozoi-
ca. Por otra parte, comprender las causas de este cambio
en la proporción de los isótopos estables del carbono
ayuda a identificar los factores físicos que dispararon la
extinción. ¿Cuáles pueden ser las causas de que la curva
de dC13 se desplace de valores cercanos a +3 a valores de
-2 o aun menores? Una de ellas es la emisión de CO2 por
los volcanes. Sin embargo, el cambio de la relación isotó-
pica del carbono en el sistema océano/atmósfera fue tan
rápido y de tal magnitud que es difícil explicarlo sola-
mente por la actividad volcánica. Una fuente muy posi-
ble son los hidratos de metano (clatratos), una sustancia
que permanece sólida a temperaturas cercanas a los 0°C
(si la presión es alta se mantiene estable a temperaturas
algo mayores) formada por moléculas de agua dispues-
tas en celdas en cuyos vértices participan moléculas de
metano. El metano es generado por degradación bacte-
riana de la materia orgánica presente en las capas  más
superficiales de los sedimentos marinos en medios ana-

CAPÍTULO 6

Figura 6.69. Curvas de la relaciones isotópicas dO18 y dC13 en el límite Pérmico/Triásico
en la sección de Meishan (Sur de China). La línea azul marca el evento de excursión
isotópica; la línea roja marca el límite P/T. En la columna, las zonas sombreadas (gris)
indican intervalos de disoxia/anoxia. VSMOW es el estándar (agua oceánica promedio)
para la relación isotópica del oxígeno y VPDB es la referencia estándar para la relación
isotópica del carbono (simplificado y modificado de Joachimski et al., 2012).
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eróbicos y también en el permafrost de la tundra actual.
Pero los grandes reservorios de clatratos de metano
están en las profundidades oceánicas (más de 2000 m) o
en fondos oceánicos cuyas aguas no superan los 2°C.
Dado que estos compuestos tienen una relación dC13

fuertemente negativa (cercana a -50) (ver capítulo 1, Fig.
1.65) se calcula que la disociación de sólo el 10-25% del
reservorio existente de metano sería suficiente para pro-
ducir la excursión negativa observada en el límite P/T.
Como dato adicional hay que tener presente que el efec-
to invernadero del metano es entre 6 y 10 veces más
potente que el que produce el dióxido de carbono. 

De hecho, en las proximidades del límite P/T se
constata un marcado aumento global de la temperatura
oceánica. Las evaluaciones más recientes fueron realiza-
das en la sección de Meishan, en el sur de China, utili-
zando registros de alta resolución de isótopos de oxíge-
no medidos en apatita de conodontes (Joachimski et al.,
2012). En el Pérmico Tardío la relación dO18 decrece un
2‰ respecto de los valores previos, lo que significa un
aumento de la temperatura del orden de 8°C. Se calcula
que las aguas oceánicas superficiales alcanzaron justo
antes del nivel de máxima extinción (base del nivel 25 de
la sección de Meishan) entre 32 y 35°C, dependiendo de
los géneros de conodontes analizados (Fig. 6.69). Este

calentamiento coincide con la perturbación mayor en el
ciclo del carbono expresada en la fuerte excursión nega-
tiva que acabamos de mencionar. La coincidencia de este
rápido calentamiento con la fase más severa de la extin-
ción indica que este factor fue decisivo para producir el
colapso de los ecosistemas marinos y terrestres. Estas
condiciones cálidas extremas continuaron tipo hothouse
durante el inicio del Triásico Inferior, lo que explica el
retardo en la recuperación de la biota después de la cri-
sis P/T (Knoll et al., 2007). 

Si bien se han planteado varios escenarios para
explicar la extinción Pérmico/Triásica, la hipótesis que
tiene más consenso la vincula con la enorme erupción
volcánica ocurrida en Siberia a fines del Pérmico, justo
en el momento en que se produjo la crisis biológica. La
provincia volcánica de Tunguska, conocida en la litera-
tura inglesa como Siberian traps (trapp significa 'escalera'
en sueco y hace referencia a la morfología escalonada de
las mesetas basálticas) está magníficamente expuesta en
la región de Noril'sk (Fig. 6.70). Su extensión original
habría llegado a los 5 millones de km2 (el 40% de la
superficie de Siberia!) y las coladas superpuestas alcan-
zan espesores de más de 6000 metros. También incluye
rocas volcaniclásticas y diques de basalto que intruyen
la cobertura sedimentaria. Se calcula que el volumen de

EL PALEOZOICO TARDÍO Y LA FORMACIÓN DE LA PANGEA 

Figura 6.70. Mapa de Pangea mostrando las grandes provincias eruptivas del Pérmico Superior (en violeta). S: Provincia volcánica de Tungus-
ka, Siberia; Em: Provincia volcánica de Emeishan, sur de China. A la derecha, detalle del área de afloramientos y área inferida (línea disconti-
nua) de las coladas basálticas de Siberia (arriba) y vista de los afloramientos de Noril'sk (abajo).
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los mantos y coladas de lava fue del orden de 1,4 millo-
nes de Km3 y el de las rocas volcaniclásticas de 320.000
Km3 (Vasilev et al., 2000). Muchos de estos basaltos tie-
nen mineralizaciones de magnetita de gran interes
económico que se explotan bajo las duras condiciones
climáticas del norte de Siberia.  

Se trata de una de las mayores extrusiones volcáni-
cas intracontinentales de todo el Fanerozoico. Los basal-
tos se formaron por la fusión parcial de materiales del
manto. Aunque tanto la profundidad donde se origina-
ron como la fuente del calor son motivo de controversia,
todo indica que se generaron a partir de una enorme
pluma del manto o superpluma que podría haberse
ramificado en varias plumas subsidiarias, las que
habrían jugado un rol clave en la fragmentación de Pan-
gea (Isozaki, 2009). Dataciones isotópicas muestran que
las coladas inferiores de Siberia tienen una edad de 251,7
± 0,4 Ma mientras que las superiores están fechadas en
251,1 ± 0,3 Ma. Esto indica que la totalidad de los basal-
tos fueron extruidos en un tiempo muy corto, del
orden de los 600.000 años (Kamo et al., 2003). El dato
fundamental es que esta actividad volcánica explosiva
coincidió, casi exactamente, con el fechado del límite
Pérmico/Triásico, por lo que hay pocas dudas de que
hubo una relación de causa-efecto entre la erupción de
los basaltos siberianos y la crisis biológica (Renne y
Basu, 1991; Renne et al.,1995; Campbell et al., 1992). Es
importante tener en cuenta, sin embargo, que el volca-
nismo en sí mismo no causó la extinción sino que actuó
como disparador del calentamiento terrestre por la
inyección en la atmósfera de enormes volúmenes de CO2
y SO2. Cálculos recientes basados en la tasa de desgasi-
ficacion anual multiplicada por la superficie de la pro-
vincia volcánica indican que el volumen de CO2 emitido
durante toda la erupción fue de 100.000 Gt (Gigatonela-
das; una Gt = 1000 millones de t) (Svensen et al., 2009;
Cui y Kump, 2015). Los responsables de esta gran emi-
sión de CO2 no habrían sido los derrames de basalto
dada la baja concentración de volátiles que posee el
magma básico. Actualmente se asume que la principal
fuente de gas fue la interacción entre el magma y las
rocas de caja, en particular los carbonatos y evaporitas.
Este fenómeno produjo la explosión violenta y la forma-
ción de las más de 3 mil calderas con diámetros que
varían desde 100 m a más de 1 km. Estos conductos
liberaron en la atmósfera no solo grandes volúmenes de
dióxido de carbono, CH4 y ClH sino una gran cantidad
de material piroclástico (Polozov et al., 2016). 

Cálculos recientes indican que al cabo de los prime-
ros 100 años de erupciones en Tunguska la temperatu-
ra media de la Tierra ascendió alrededor de 7°C (Stordal
et al., 2017). Además, este megaefecto invernadero
habría producido el calentamiento de las aguas oceáni-

cas y el derretimiento total de los casquetes glaciarios
entrando la Tierra en un estado de hothouse (ver Capítu-
lo 1). Se estima que el aumento de la temperatura fue del
orden de 6°C en las regiones cercanas al Ecuador.
Quizás la consecuencia más importante del calenta-
miento fue la disociación de los hidratos de metano acu-
mulados en las zonas más frías de los fondos oceánicos
y también en el permafrost continental. Una vez en esta-
do gaseoso, el metano se difundió rápidamente en el
agua oceánica y luego pasó a la atmósfera donde, por
oxidación, formó agua y CO2 'liviano'. Este último se
incorporó a los carbonatos y a la materia orgánica, pro-
duciendo un fuerte desplazamiento de la curva isotópi-
ca dC13 a valores negativos (Fig. 6.69). Las condiciones
climáticas extremas producidas por este calentamiento y
la rapidez con que ocurrió determinaron que muchas
especies no tuvieran la capacidad de adaptarse. 

El volcanismo Pérmico no estuvo restringido a Sibe-
ria. En el sudoeste de China, la provincia volcánica
Emeishan es muy extensa y las coladas basálticas llegan
a 300 m de espesor (Fig. 6.70). Su edad absoluta, cercana
a los 260 Ma, indica que esta erupción ocurrió cerca del
límite entre el Pérmico Medio (Guadalupiano) y
Tardío (Lopingiano), o sea que fue algo anterior a los
basaltos de Siberia. Sus efectos sobre la biota no fueron
tan drásticos como los de esta última erupción, pero se
correlacionan con una brusca caida de la diversidad en
las faunas marinas, especialmente de los braquiópodos,
foraminíferos y algas calcáreas en los mares someros, y
de los radiolarios en aguas oceánicas profunda. Este
evento se conoce como la 'extinción del Guadalupiano'
(Rong y Shen, 2002; Jin et al., 2002; Wignall et al., 2009)
(Fig. 6.50). En los continentes coincide con la extinción
del 43% de las especies de plantas en el norte de China
y posiblemente tenga relación con la desaparición de
numerosos reptiles (Bond et al., 2010). Otros autores,
basados en colecciones muy numerosas de fósiles mari-
nos provenientes de todo el mundo favorecen, por el
contrario, una reducción gradual de la diversidad entre
el Pérmico Medio y Tardío (Clapham et al., 2009).   

Los cambios físicos deben haber interactuado entre
sí de modo complejo afectando directa o indirectamente
a la biota (Fig. 6.71). Hacia fines del Pérmico los ecosis-
temas eran muy diversos, en especial aquellos desarro-
llados en zonas húmedas bordeadas de vegetación en las
que habitaban comunidades de peces, anfibios, reptiles
y numerosos invertebrados. En los continentes, las plan-
tas sufrieron primero el efecto de la ceniza en suspen-
sión y los aerosoles emanados por la actividad volcánica
que generaron en la estratósfera una la pantalla a los
rayos solares. Este estado de penumbra (plume winter)
puede haber producido un descenso temporario de la
temperatura y una merma en la fotosíntesis, desequi-
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librando los ecosistemas vegetales (Isozaki, 2009).
Además, no hay que descartar una probable lluvia ácida
dada la abundancia de aerosoles de sulfato en la atmós-
fera que originan ácido sulfúrico. El grave deterioro de
la capa de ozono por la erupción de halógenos (Cl, Br y
I) en la estratósfera y el consiguiente aumento de los
niveles de radiación UV habría colaborado en el colapso
de los ecosistemas terrestres (Broeadley et al., 2018). Un
indicio clave es que las esporas de las plantas licópsidas
del Pérmico Tardío exhiben caracteres mutagénicos en
su desarrollo, los que no son explicables por el aumento
de gases como el SO2 y el CO2. Finalmente, ya cerca del
límite P/T, el clima extremadamente cálido y seco pro-
ducto del megaefecto invernadero fue letal para la biota
terrestre. La desecación de los cuerpos de agua afectó a
los peces, anfibios y artrópodos. El colapso del ecosiste-
ma vegetal, base de la cadena trófica, produjo la extin-
ción de gran parte de los reptiles herbívoros y, como
resultado, la de sus predadores carnívoros.

En los océanos, la disminución del gradiente de
temperatura entre los polos y el Ecuador frenó la circu-
lación termohalina que moviliza las aguas frías y oxige-
nadas de los polos removiendo hacia la superficie las
aguas más salinas, cálidas y anóxicas que están en las
profundidades de las zonas tropicales. Este fenómeno es
esencial para ventilar las aguas oceánicas profundas y
evitar que tiendan a estratificarse. Las numerosas evi-
dencias geológicas, geoquímicas y paleontológicas (peli-
tas carbonosas con pirita, enanismo de las faunas de
moluscos, ausencia de bioturbación, etc.) indican que
durante el lapso de la crisis biológica hubo un primer
episodio de anoxia en los mares profundos (registrado

en cherts pelágicos conservados en prismas
de acreción) que luego se trasladó a las aguas
más superficiales de plataforma (registrado
en calizas). Sin embargo, los factores causan-
tes de la muerte de los organismos podrían
haber sido más de uno y el desafío es identi-
ficar cuál de ellos fue el más decisivo. 

Estudios recientes sobre la fisiología de
los organismos marinos muestran que los
más afectados por la extinción fueron los ani-
males vulnerables al exceso de dióxido de
carbono disuelto en el agua. Hay que tener en
cuenta que el CO2 es mucho más soluble en el
agua que el oxígeno por lo que un alto tenor
de CO2 en la atmósfera debe haber produci-
do un rápido aumento de ese compuesto en
los mares. El exceso del CO2, que se conoce
como hipercapnia, es altamente nocivo para
los animales marinos y puede producir su
muerte rápida; pero en condiciones menos
extremas produce un deterioro crónico de la

fisiología del animal que se traduce en una menor tasa
de crecimiento (enanismo), baja tasa de reproducción (las
poblaciones caen debajo del mínimo para sostenerse y
desaparecen) y los procesos de formación de esqueletos
de carbonato de calcio son muy afectados por el cambio
de pH causado por el exceso de dióxido de carbono en
el agua. Los animales más susceptibles al estrés
hipercápnico son aquellos que tienen metabolismo más
bajo, un sistema circulatorio menos desarrollado, una
menor capacidad respiratoria y formación del esqueleto
carbonático sensible a los cambios de pH. Estos organis-
mos son las esponjas, los corales, los braquiópodos arti-
culados, los briozoos y la mayoría de los equinoder-
mos, justamente los más afectados por la extinción:
más del 80% de sus géneros desaparecieron en el límite
P/T (Knoll et al., 2007). Llamativamente, los braquiópo-
dos linguliformes (‘inarticulados’), que poseen valvas
quitinofosfáticas, fueron muy poco afectados por la
extinción y, además, experimentaron una recuperación
más rápida al comienzo del Triásico, aún bajo un estrés
ambiental extremo como, por ejemplo, un déficit de oxí-
geno (Powers y Bottjer, 2009).  

En  síntesis, el exceso de CO2 explicaría la extinción
selectiva de los organismos marinos y también de las
plantas y animales en los continentes debido al calenta-
miento global por un efecto invernadero inusualmen-
te intenso. En ese sentido, el papel jugado por el anhí-
drido carbónico en esta extinción parece haber sido más
importante que el de otros factores, como el envenena-
miento por SH2, anoxia de los océanos o cambios en la
composición del plancton (producción primaria). 

EL PALEOZOICO TARDÍO Y LA FORMACIÓN DE LA PANGEA 

Figura 6.71. Probable secuencia de eventos que condujeron a la extinción masiva
de fines del Pérmico.    
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