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RESUMEN. Se describen tres diamictos fosilíferos cenozoicos, los que constituyen sendas formaciones nuevas, portadores de
pectínidos y microfósiles: la Formación Belén que aflora al Sur del fiordo Belén (Lat. 64° 00´ S, Long. 57° 31´ O), la Formación
Gage que aflora al Sur del cabo Gage (Lat. 64° 12´ S, Long. 57° 06´ O), y la Formación Terrapin al Oeste del fiordo Belén al pie
del cerro Terrapin; todas las localidades se hallan en la isla James Ross, situada al ENE de la  península Antártica. Conchillas de
pectínidos de la Formaciones Belén y Terrapin fueron datadas utilizando los isótopos 87Sr/86Sr: para la Formación Belén se obtuvo
una edad miocena tardía (6,8 ± 0,5 Ma) y para la Formación Terrapin pliocena tardía - pleistocena temprana (1,95 +1,12/-0,52);
a la Formación Gage se le asigna edad pliocena tardía, menor de 3,1 ± 0,3 Ma según edad 40Ar/39Ar obtenida de un clasto de basalto
incluido en el depósito, y no mayor de 2,4 Ma en base a la presencia de Zygochlamys anderssoni. Se compara el contenido
micropaleontólógico de estas formaciones con el de otros depósitos con pectínidos de las islas James Ross y Cockburn y se discute
la importancia de las mismas en cuanto al conocimiento de la litoestratigrafía y del clima durante el Mioceno tardío - Pleistoceno
en Antártida. El fiordo Belén es una localidad importante para el estudio de la evolución magmática de la cuenca Larsen ya que allí
afloran, intercaladas en los depósitos diamícticos, las que son desde ahora las rocas volcánicas más antiguas dentro del Grupo
Volcánico Isla James Ross (GVIJR), puesto que se les ha determinado una edad de 9,2 ± 0,3 Ma (método 40Ar/39Ar).
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ABSTRACT. Fossiliferous Dimictons (Miocene-Pleistocene): Belén, Gage and Terrapin Formations on the James Ross Island,
Antarctica. Late Cenozoic fossiliferous diamicts, cropping out on the eastern part of James Ross Island (north-east Antarctic
Peninsula) comprise three new lithostratigraphic units. The Belén and Terrapin formations crop out on the south and west coast of
Belén Fjord (Lat. 64° 00´ S Long. 57° 31´ W), respectively, and the Gage Formation is exposed on the south coast of Cape Gage
(Lat. 64° 12´ S, Long. 57° 06´ W). Shells of pectinids from the Belén and Terrapin formations were dated using 87Sr/86Sr isotopes,
yielding a Late Miocene age (6.8 ± 0.5 Ma) and a Late Pliocene-Early Pleistocene age (1.95 +1.12/-0.52 Ma), respectively. The
Gage Formation is thought to be Late Pliocene in age, younger than 3.1 ± 0.3 My on the basis of 40Ar/39Ar dating performed on
a basalt clast included in the sediments and no older than 2.4 Ma based on the presence of Zygochlamys anderssoni. The
micropaleontological content of these formations is compared with those of other cenozoic fossiliferous deposits from the James
Ross Basin, and the importance of the paleoenvironmental evidence obtained from this correlation is discussed in relation to the
present knowledge of Late Miocene - Pleistocene lithostratigraphy and climate evolution of Antarctica. Diamicts of the Belén and
Terrapin formations and alkaline volcanic rocks of the James Ross Island Volcanic Group (JRIVG) are interbedded on the coast of
Belén Fjord, where the oldest known volcanic rocks of the JRIVG are dated at 9.2 ± 0.3 Ma (40Ar/39Ar). This age confirms a Late
Miocene initiation of volcanic activities on James Ross Island and the importance of the Belén Fjord area for further studies of the
early stages of Late Cenozoic tectonic and magmatic evolution of the Larsen Basin.
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Introducción

En el presente trabajo se dan a conocer algunos as-
pectos geológicos de la península El Morro (The
Naze), en particular los de áreas próximas al fiordo Be-
lén y al cabo Gage, al NNE y al NE de la isla James
Ross, respectivamente (Fig.1).

Para el área del fiordo Belén se proponen dos entida-
des litológicas nuevas, Formación Belén y Formación
Terrapin, portadoras de fósiles marinos; sus edades, ob-

tenidas utilizando los isótopos 87Sr/86Sr, son miocena
tardía, para Belén, y pliocena tardía – pleistocena tem-
prana para Terrapin. Junto con la unidad litológica nue-
va propuesta para la localidad del cabo Gage, de edad
pliocena, amplían el registro geológico del área y apor-
tan información paleoambiental para el conocimiento
de la evolución de la calota de hielos antártica. Los es-
tudios geológicos y micropaleontológicos (ostrácodos
y foraminíferos) permiten determinar los ambientes de
depositación y las relaciones estratigráficas de las uni-
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Figura 1: Mapas de ubicación de las áreas de trabajo: a, esquemas geológicos de península El Morro b, cabo Gage.
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dades que se definen como formaciones (Belén, Gage y
Terrapin), entre sí, y con el Grupo Volcánico Isla James
Ross (GVIJR), permitiendo acotar alguno de los eventos
volcánicos reconocidos. De la comparación de aquellas
unidades con formaciones de edad miocena tardía –
pleis tocena af lorantes  en las  is las  James Ross,
Cockburn, 25 de Mayo (King George) y otras áreas de
Antártida Oriental resulta el cuadro estratigráfico de la
figura 2 para los  depósitos cenozoicos con pectínidos
de Antártida.

Antecedentes

La presencia de depósitos portadores de pectínidos es
conocida desde hace tiempo en la Antártida; el “Con-
glomerado con Pecten” de la isla Cockburn (Fig. 1) fue
mencionado y descripto por primera vez por Andersson
(1906). Los depósitos conglomerádicos con fósiles ma-
rinos del grupo insular James Ross fueron estudiados
por Harwood (1986), del Valle et al. (1987a y b),
Marenssi et al. (1987), Strelin y Malagnino (1992),
Strelin et al. (1987, 1992 y 1997), Gazdzicki y Webb
(1996), Dingle et al. (1997), Lirio y del Valle (1997),
Pirrie et al. (1997b), Jonkers (1998a y b), Jonkers y
Kelley (1998) y Bertels-Psotka et al. (2001) entre otros.
Adicionalmente, en cooperación con el Reino Unido, se
han analizado muestras paleontológicas de la isla James
Ross obtenidas por investigadores del Instituto Antárti-
co Argentino, cuyos resultados son mencionados en
Jonkers et al. (2002).

Geología del fiordo Belén

El fiordo Belén se halla en el NNE de la isla James
Ross, al SE de la península El Morro (The Naze) (Fig.
1a). Los antecedentes en el estudio de esta localidad
son los trabajos de del Valle et al. (1987a y b), Lirio y
del Valle (1997) y Jonkers et al. (2002). La presencia
de acantilados verticales especialmente en la costa sur
del fiordo, permite determinar claramente las relaciones
estratigráficas y geometría de varias de las unidades
aflorantes.

Las rocas más antiguas reconocidas son sedimentitas
marinas de edad cretácica tardía (Campaniano-
Maastrichtiano), de la Formación López de Bertodano
(Rinaldi 1982). Estas rocas afloran en la costa SO del
fiordo Belén, tienen un espesor de 10 m y algo menos
de desarrollo lateral. Son areniscas induradas, de color
verde claro, masivas, de grano medio, con fósiles esca-
sos de invertebrados marinos; el contacto basal no está
expuesto.

Sobre las areniscas cretácicas, en discordancia
erosiva, se apoyan rocas volcánicas asignadas por
Nelson (1966) al GVIJR. Los estudios realizados per-
miten diferenciar en el área del fiordo Belén varias uni-
dades litológicas, las que son denominadas por los au-

tores: “Toba Palagonítica Inferior”, “Brecha Pala-
gonítica Inferior”, “Toba Palagonítica Superior” y “Bre-
cha Palagonítica Superior”; culminan esta sucesión
volcánica las nominadas por Nelson (1966) “Pala-
gonitic Tuff”.

A continuación se realiza una descripción breve de
las mismas y sus relaciones con los afloramientos en el
fiordo Belén y en el cerro Terrapin (Figs. 1a y 3).

Toba Palagonítica Inferior: Son las rocas volcánicas
más antiguas (Mioceno tardío); afloran en las costas
Sur y SO del fiordo en discordancia erosiva sobre las
areniscas cretácicas; son de color castaño amarillento y
estratificación paralela subhorizontal; forman un pa-
quete de 25 m de espesor y unos 100 m de desarrollo
lateral aflorante; pasan transicionalmente a la “Brecha
Palagonítica Inferior”.

Brecha Palagonítica inferior: Los estratos de la
“Toba Palagonítica Inferior” pasan transicionalmente a
los de la “Brecha Palagonítica Inferior”. Afloran en las
costas Sur y SO del fiordo, al igual que las unidades
infrayacentes están en gran parte cubiertas por acarreo.
Estas rocas son de color castaño grisáceo y poseen un
espesor mínimo de 60 metros. El sector basal es tobáceo
con estratificación paralela difusa; hacia el techo se
torna brechoso y masivo con bloques basálticos angu-
losos que alcanzan 1 m de diámetro; en los niveles su-
periores tiene estratificación inclinada, asintótica hacia
la base, con inclinación hacia el Este; a pocos metros
del contacto superior contiene abundantes fragmentos
de pectínidos.

Formación Belén: Al Sur del fiordo Belén, en la base
del acantilado vertical parcialmente cubierto por aca-
rreo aflora un diamicto fosilífero que alcanza a tener 5
m de espesor, se apoya sobre la Brecha Palagonítica In-
ferior y cubre una parte del sector de mayor pendiente y
una parte del de estructura subhorizontal (Fig. 1).

Toba Palagonítica Superior: En discordancia sobre el
diamicto fosilífero (Fig. 3) se apoya un paquete de tobas
palagoníticas de aproximadamente 5 m de potencia y
30 a 40 m de desarrollo lateral; presenta clastos
basálticos escasos, angulosos, de hasta 20 cm de diáme-
tro. Los fragmentos de pectínidos hallados como
bioclastos en un delgado lente de brecha palagonítica
sugieren el enfriamiento submarino de las mismas y
cierta contemporaneidad entre los pectínidos y las
tobas palagoníticas.

Brecha Palagonítica Superior: Estas rocas se apoyan
en discordancia sobre la “Toba Palagonítica Superior”,
sobre el sector oriental del diamicto y sobre la “Brecha
Palagonítica Inferior”. Está formado por paquetes de
espesores variables entre 30 m al Este y 150 m al Oeste;
contiene abundantes bloques basálticos, algunos de
más de 1 m de diámetro. Tiene marcada estratificación
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cruzada asintótica hacia la base con capas que inclinan
hasta 30° hacia el Este. Estos paquetes de brechas tie-
nen una continuidad lateral de unos 400 m; hacia el
Este se adelgazan y acuñan; hacia el Oeste ganan en
altura y espesor pasando lateralmente a lavas basálticas,
aflorantes entre los 140 - 240 m sobre el nivel del mar,
con actitud subhorizontal. El espesor máximo expuesto
de estas lavas se estima en 110 metros.

Formación Terrapin: En la costa SO del fiordo, a ni-
vel del mar, aflora un depósito diamíctico poco conso-
lidado, de espesor aproximado de 50 m y con un desa-
rrollo lateral de 150 m, portador de pectínidos. Hacia el
Oeste se eleva topográficamente hasta casi 50 m sobre
el nivel del mar, donde yace en discordancia erosiva
sobre las brechas palagoníticas inferiores.

Palagonitic Tuff: (son las rocas volcánicas más jóve-
nes del fiordo Belén): Así designó Nelson (1966) a las
tobas palagoníticas que forman el cerro Terrapin. Su
espesor es de aproximadamente 400 m y se apoyan en
discordancia sobre la “Toba Palagonítica Inferior”, so-
bre el diamicto fosilífero y sobre rocas cretácicas de la
Formación López de Bertodano; son de color amari-
llento y estratificación paralela fina; Pirrie y Sykes
(1987) las describen como tobas subácueas.

Geología del cabo Gage

En este sector de la isla James Ross (Fig. 1b), las ro-
cas aflorantes más antiguas corresponden a sedimenti-
tas marinas de edad cretácica tardía. Estas rocas están
expuestas con un espesor aproximado de 200 m en la
punta Ekelöf; son limolitas subhorizontales de color
gris verdoso; pertenecen a la parte alta de la Formación
Santa Marta (Olivero et al. 1986) y a la más baja de la
Formación López de Bertodano; la macrofauna hallada
es similar a la encontrada en el cabo Hamilton, asignada
a la Formación López de Bertodano (Rinaldi 1982) y,
recientemente, al Miembro Punta Hamilton de la For-
mación Santa Marta (Pirrie et al. 1997a).

A una altura de aproximadamente 200 m sobre el ni-
vel del mar aflora sobre las rocas cretácicas, en contac-
to discordante erosivo, un diamicto fosilífero de pocos
metros de espesor con buenas exposiciones en el sector
de la punta Ekelöf; sigue luego una sucesión de varias
decenas de metros de rocas volcánicas asignadas
al GVIJR. Si bien no hay edades isotópicas para
las rocas volcánicas aflorantes al Este de la isla
James Ross, una datación 40Ar/39Ar de un basalto in-
cluido en el diamicto infrayacente a las rocas volcáni-
cas dió una edad de 3,1 ± 0,3 Ma (Jonkers et al .
2002), la que es considerada como máxima para
el depósito.

Formación Belén (Mioceno tardío), nomen novum

Se nomina Formación Belén a un cuerpo sedimentario
de origen glacimarino que aflora en el margen Sur
del fiordo Belén (Figs. 1a y 3), donde se halla la
sección tipo, y que por sus características litológicas
corresponde a un depósito diamíctico poco consolida-
do, claramente diferenciable de las rocas que infra-
yacen y suprayacen al mismo.

Los elementos geológicos que caracterizan a la uni-
dad son: su interestratificación en las rocas volcánicas
del GVIJR entre los 70 y 80 m sobre el nivel del mar; el
depósito tiene forma de cuña, en el extremo Este pre-
senta el espesor mínimo y desaparece hacia el Oeste ta-
pado por acarreo; el espesor máximo es de 5 m y el
desarrollo lateral aflorante es de aproximadamente 100
metros.

El contacto basal es subhorizontal, con inclinación
más pronunciada hacia el Este, donde está perturbado
fuertemente.

La fracción conglomerádica cont iene clastos
subredondeados de tipos diversos, principalmente
hialobasaltos olivínicos del GVIJR y clastos escasos de
metamorfítas y areniscas cretácicas; el diámetro de los
clastos mayores alcanza los 70 cm; el conglomerado es
matriz soportado, con matriz de arena fina semiconso-
lidada; la selección es pobre.

La presencia de fósiles y la composición estratigráfica
permiten reconocer dos sectores: occidental y oriental.

Figura 2: Cuadro estratigráfico de las unidades aflorantes portadoras
de pectínidos.
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Sector occidental: Está compuesto por numerosos
bancos conglomerádicos generalmente granodecre-
cientes, en los que predominan los clastos de basalto
subredondeados de hasta 20 cm de diámetro, en una
matriz de arena gruesa. Los bancos presentan estratifi-
cación inclinada hacia el Este; su espesor y granulo-
metría disminuyen hacia el techo; contienen gran can-
tidad de fragmentos de pectínidos, particularmente
hacia el techo. En el tope se observa deformación por
carga causada por las rocas de la “Toba Palagonítica
Superior”.

Sector oriental: De menor desarrollo lateral que el
anterior, es rico en pectínidos y presenta  sedimentos
arenosos hacia el techo; está fuertemente deformado en
su parte superior, donde se interestratifica con lentes y
bloques irregulares de brechas palagoníticas de color
castaño rojizo; las brechas engloban clastos basálticos
redondeados y, como bioclastos, numerosos fragmentos
de pectínidos. El contacto con la “Brecha Palagonítica
Superior” es neto, e inclinado hacia el Este. En este
sector se pudieron diferenciar los siguientes bancos:

0-0,2 m: arena mediana conglomerádica, de selección
pobre, con algunos guijarros basálticos redondeados de
hasta 15 cm de diámetro. El banco es granodecreciente;
la estratificación es paralela difusa y presenta conchi-
llas de bivalvos, cuyas valvas, en su mayoría enteras,
no están articuladas. El banco tiene varios metros de
continuidad lateral, perdiéndose bruscamente hacia el
Oeste debido a deformación intensa.

0,2-0,5 m: lente de brecha palagonítica, de color cas-
taño, con abundantes bloques basálticos redondeados,
de hasta 20 cm de diámetro, y gran cantidad de frag-
mentos de conchillas de bivalvos como bioclastos. Ha-
cia el Oeste el lente se corta abruptamente por deforma-
ción.

0,5-2,0 m: arenisca gruesa conglomerádica; de selec-
ción pobre, con gran cantidad de valvas de pectínidos,
en general enteras. El banco está intensamente fractura-
do y replegado. Contiene abundantes bloques basálti-
cos redondeados de hasta 30 cm de diámetro y en menor
cantidad bloques de brecha palagonítica angulosa, de
hasta 70 cm de diámetro, que engloban fragmentos de
pectínidos y bloques basálticos redondeados.

El material fosilífero de estos bancos fue determinado
preliminarmente por del Valle et al. (1987b), Jonkers
(1998a) y Jonkers et  al .  (2002);  los fósi les son
descriptos bajo la denominación de Zygochlamys
anderssoni; las valvas, desarticuladas, se hallan relati-
vamente completas; en el acarreo se observa gran canti-
dad de fragmentos.

Micropaleontología

El análisis micropaleontológico consistió en el estudio
de foraminíferos y ostrácodos. En cuanto al conoci-
miento de los foraminíferos que habitaron los ambien-
tes marino y marino litoral de la Antártida durante el
Mioceno, es escaso; la mayoría de las contribuciones

Figura 3: Sección geológica de las rocas expuestas en la costa Sur de Fiordo Belén (perfil AB, según fotografía tomada desde la costa norte del mismo).
K: Cretácico, TPI: Toba Palagonítica Inferior, BPI: Brecha Palagonítica Inferior, TPS: Toba Palagonítica Superior, BPS: Brecha Palagonítica Superior,
LB: lava basáltica, LBP: lente de brecha palagonítica incluída en la Formación Belén, FB5 y FB7 muestras para estudios paleontológicos.
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están relacionadas con las biocenosis y se deben a los
resultados de expediciones oceanográficas realizadas
desde fines del siglo XIX y durante el siglo XX. Los
foraminíferos fósiles fueron investigados por Hennig
(1910), Andersson (1906), Buckman (1910), Chapman
(1916a y b), Holland (1910), Birkenmajer y Gazdzicki
(1986), y Gazdzicka y Gazdzicki (1994), entre otros.

En cuanto a los ostrácodos, la determinación de las
especies actuales que habitan en la Antártida se debe a
Brady (1880), Skogsberg (1928) y más recientemente a
Benson (1964), Neale (1967) y Hartmann (1987, 1989,
1990, 1991 y 1992) quienes mediante sus aportes con-
tribuyeron significativamente al conocimiento de las
poblaciones actuales antárticas y subantárticas. Las co-
munidades fósiles se conocen merced a los trabajos de
Hennig (1910),  Szczechura y Blaszyk (1996) y
Gazdzicki y Webb (1996).

Los foraminíferos contenidos en la Formación Belén
fueron estudiados previamente por Jonkers et al .
(2002). Estos autores identificaron 18 taxones en cuya
asociación predominan los cassidulínidos, tales como
Cassidulina crassa y Cassidulinoides parkerianus,
siendo Cassidulina crassa el taxón dominante; entre
los foraminíferos, identificaron un taxón nuevo que de-
nominaron Ammoelphidiella sp. nov. el que es exclusi-
vo del Mioceno, por cuya razón es particularmente útil
para reconocer estratos miocenos en regiones australes y
carentes de elementos planctónicos diagnósticos.

Para la recuperación de las microfaunas se aplicaron
los métodos clásicos que normalmente se utilizan en
los laboratorios especializados. La preservación del
material es regular.

En este estudio, además de los foraminíferos bentó-
nicos identificados por Jonkers et al. (2002), se halla-
ron foraminíferos planctónicos de tamaño muy pequeño
–probablemente individuos juveniles– pertenecientes a
Globigerinita glutinata (Egger) y Globorotalia sp.
taxón que fue  hal lado or ig inalmente  en aguas
antárticas por Lipps y Krebs (1974). El hallazgo de
Globigerinita glutinata (Egger) es de importancia pues
es un elemento que permite acotar temporalmente el
momento de la depositación de las capas analizadas.

En cuanto a los ostrácodos, éstos son sumamente es-
casos tanto cualitativamente como cuantitativamente.
En efecto, se reconoció solamente Patagonacythere
longiducta (Skogsberg 1928); especie que aún vive en
mares australes (cf. Hartmann 1987). Es de destacar que
este taxón fue descripto previamente en el “Conglome-
rado con Pecten” de la isla Cockburn por Szcechura y
Blaszyk (1996), de edad pliocena; con este aporte el ran-
go bioestratigráfico de la especie se extiende al
Mioceno tardío.

Edad

Mediante los foraminíferos planctónicos, en particu-
lar la presencia de Globigerinita glutinata (Egger),

juntamente con la información de isótopos, se infiere
una edad no mayor a la de Mioceno medio terminal –
Mioceno tardío.

En efecto, Globigerinita glutinata tiene un registro
desde la Zona Bioestratigráfica de foraminíferos planc-
tónicos N 13 hasta la actualidad; hace su primera apa-
rición en el techo del Mioceno medio (cf.  Saito,
Thompson y Breger 1981), vale decir que su presencia
en la Fm. Belén sólo permite estimar la edad de la
depositación en no mayor de 12 Ma, que es la edad ab-
soluta propuesta por Haq et al. (1987) para la base de
la Zona N 13.

Por otra parte,  las conchillas de Zygochlamys
anderssoni fueron datadas, utilizando los isótopos
87Sr/86Sr, en 6,8 +1,3/-0,5 Ma (Jonkers 1998a), Mioceno
tardío, que es la edad asignada a la Formación Belén.

Asimismo, un clasto de basalto incluido en el
diamicto fue datado por Jonkers et al. (2002) mediante
el método 40Ar/39Ar; se obtuvo una edad de 9,2 ± 0,5
Ma. La misma roca también fue datada en el Instituto
de Geocronología y Geología Isotópica (INGEIS) me-
diante el método K/Ar; el resultado de la datación so-
bre roca total fue de 9,0 ± 0,3 Ma, en base a los si-
guientes datos analíticos según informe INGEIS No

4539, 04-09-2000: concentración de potasio = 0,82 %;
concentración 40K= 2,448 x 10-8 mol/g; concentración
40Ar RAD= 0,130 x 10-10 mol/g; 40Ar-atmosférico= 76,3
% y error porcentual 3,7 %; con constante según
Steiger y Jager (1977). Estos clastos subrredondeados,
producto  del  re t rabajo  que sufr ió  la  “Brecha
Palagonítica Inferior”, de donde provienen,  refieren la
edad máxima para la Formación Belén: miocena tardía.

Ambiente de depositación

El techo de la “Brecha Palagonítica Inferior” se eleva
desde el nivel del mar con una pendiente de casi 30° al
oriente del fiordo, para hacerse subhorizontal en
aproximadamente un kilómetro hacia el Oeste. La For-
mación Belén se apoya sobre esta plataforma sub-
horizontal y se acuña contra ella hacia el Oeste.

Nelson (1966) reconoce 5 unidades dentro del
GVIJR; cada una de ellas corresponde a una fase mayor
de actividad magmática. Estas unidades consisten típi-
camente en tobas subácueas sin estratificación, segui-
das por brecha palagonítica, comúnmente de gran es-
pesor que muestran capas frontales de fuerte pendiente,
cubiertas a su vez por flujos subaéreos de lava basálti-
ca. De acuerdo con el modelo propuesto por Nelson
(1966), se considera que las rocas correspondientes a la
“Toba Palagonítica Superior” y a la “Brecha Palago-
nítica Superior”, al descender por las capas frontales de
la “Brecha Palagonítica Inferior”, pudieron englobar
clastos basálticos redondeados y pectínidos. Las cola-
das basálticas relacionadas con la “Brecha Palago-
nítica Superior” actualmente están a 210 m sobre el
nivel del mar y la Formación Belén yace a 70 m sobre
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el nivel del mar; de este modo y asumiendo que los
pectínidos vivían cuando se produjo el evento volcáni-
co, la Formación Belén de formó a una profundidad in-
ferior a 140 metros.

La deformación plegada de la parte media y superior
de la formación sugiere un sentido del flujo desde el
Oeste, concordante con el modelo propuesto. Probable-
mente la parte basal descripta corresponde a una facies
distal con bloques menores y escasos pectínidos y el
sector con deformación a una facies proximal parcial-
mente transportada pendiente abajo desde el Oeste y
caracterizada por un mayor número de bloques
basálticos redondeados de gran tamaño.

La existencia de clastos exóticos de metamorfitas
en el conglomerado que, aunque están presentes
en la península Antártica, no afloran en la isla James
Ross, sugiere un transporte considerable para dichos
clastos; no debe descartarse el transporte mediante
balsaje por hielo, agente que actualmente actúa en
Antártida.

Sobre la base de la fauna bentónica reconocida en la
Fm. Belén, se considera que el ambiente en el que se
desarrolló es el que corresponde a la zona de plataforma
interna, de poca profundidad. Los foraminíferos
planctónicos, de tamaño muy pequeño, juveniles, sólo
habitan aguas superficiales, por lo que debieron ser lle-
vados a su lugar de depositación final, en zonas de pla-
ya, por la acción del oleaje. Los ostrácodos, por su
marcada escasez, no permiten inferencias fidedignas;
sin embargo, cabe tomar en cuenta las condiciones se-
ñaladas por Hartmann (1987, 1989, 1990), bajo las cuá-
les halló Patagonacythere longiducta (Skogsberg),
siendo ellas: profundidades desde 12 a 133 metros,
temperaturas hasta –1,06º y salinidades del 34,5‰; la
especie prefiere fondos rocosos de areniscas (Hartmann
1989) y arcilitas,  con vegetación algacea (Hartmann
1987, 1990).

Por su parte las valvas relativamente completas de
Zygochlamys anderssoni sugieren un ambiente de ener-
gía que, durante algún tiempo, fue hidrodinámicamente
bajo.

Ninguno de los taxones de Zygochlamys actuales co-
nocidos vive al sur de la Convergencia Antártica.
Zygochlamys anderssoni tiene la conchilla más grande
y gruesa que todos los otros Chlamys actuales que vi-
ven en aguas polares de ambos hemisferios (ver
Jonkers 1998a). La presencia de Z. anderssoni sugiere
para la Formación Belén un ambiente desglazado, con
temperaturas superiores a las de la actualidad, las que
fluctúan entre 1ºC a 3,5ºC en Invierno y 3,5ºC a 6ºC en
Verano (cf. Boltovskoy 1981).

La profundidad del agua puede estimarse con los
rangos de profundidades de otros Zygochlamys relacio-
nados con los encontrados en la Formación Belén. La
máxima abundancia de Zygochlamys patagonica fue
establecida entre 60 y 100 m (Waloszek 1984);
Zygoclhamys delicatula (Hutton) es pescado comer-
cialmente entre los 80 y 200 m (Bull 1991).

Por otra parte la marcada escasez de foraminíferos
planctónicos y de nanofósiles (A. Concheiro, com. per-
sonal 1998), son características ambientales que hacen
suponer un ambiente marino cuya profundidad no supe-
raría los 70 metros.

Valvas de pectínidos relativamente bien preservadas
y poco fragmentadas, la abundancia de grandes clastos
subredondeados y la fuerte pendiente sobre la que se
apoyan los depósitos sugieren que los mismos se acu-
mularon en un ambiente marino poco profundo y muy
próximo a una costa acantilada labrada sobre rocas vol-
cánicas.

Formación Gage (Plioceno: 3,1 - 2,4 Ma),  nomen novum

La Formación Gage está constituida por depósitos
conglomerádicos que afloran cerca de la costa entre el
cabo Gage y la punta Ekelöf, al NE de la isla James
Ross (Fig. 1b). Se apoya sobre las rocas cretácicas de la
Formación López de Bertodano (Rinaldi et al. 1978) e
infrayace a las rocas del GVIJR en el área donde
afloran.  Los depósitos son r icos en pectínidos,
foraminíferos y ostrácodos. Los foraminíferos fueron
estudiados por Jonkers et al. (2002).

Jonkers (1998a) asignó preliminarmente los depósi-
tos del cabo Gage a la Formación Glacier Hobbs; pero
las características litológicas propias permiten diferen-
ciarlos como una nueva entidad, correlacionable con la
Formación Isla Cockburn. Adicionalmente, la Fm. Gage
también se diferencia de la Fm. Hobbs Glacier, por el
contenido micropaleontológico y por la edad absoluta
(cf. Bertels-Psotka et al. 2001).

Los conglomerados portadores de pectínidos están
bien expuestos en los acantilados verticales ubicados al
oriente de una bahía que se abre sobre la costa Sur de la
isla James Ross, entre el cabo Gage y la punta Ekelöf;
las muestras fosilíferas fueron obtenidas en el sitio G
(Fig.1b), ubicado sobre la costa a aproximadamente 5
m sobre el nivel del mar (Fig. 1b, ampliada y modifica-
da de la fotografía aérea BAS N° 915/1/329 y/o
No JR/i/356).

En el sitio G los conglomerados forman parte de una
sucesión sedimentaria expuesta dentro de un bloque
estructural limitado en su lado occidental por una “in-
conformidad” de exposición pobre, que semeja un pla-
no de falla subvertical con rumbo NO; esta “inconfor-
midad” puede ser también una falla o una gran superfi-
cie de deslizamiento. Las relaciones estratigráficas es-
tán bien definidas en la sección perfilada.

En la localidad tipo para la Formación Gage (ver
Fig. 4), la columna estratigráfica está dividida en dos
secciones principales:

1) Sección inferior, formada por limolitas y areniscas
marinas de edad cretácica tardía.

2) Sección superior, de edad terciaria (estratos 2 a
10), que está compuesta por dos facies principales: 2a)
facies de areniscas con estratificación cruzada y
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limolitas bioturbadas que forman los estratos 2 y 3; y
2b) facies de conglomerados matriz soportados (con
gradación inversa-normal; fosilíferos), compuesta por
los estratos 4 a 10.

Micropaleontología

En el cabo Gage la presencia del fósil Zygochlamys
anderssoni es abundante; la ocurrencia de foraminíferos
y de ostrácodos es más frecuente en esta localidad que

en el fiordo Belén.
Con referencia a los foraminíferos, éstos fueron

estudiados por Jonkers et al. (2002), siendo destacable
la presencia de Ammoelphidiella antarctica Conato y
Sagre, taxón que, hasta la fecha, es exclusivo del
Plioceno de la Antártida. Con respecto a los ostrácodos,
ellos son relativamente escasos aunque más diversos
que en las otras entidades analizadas en este trabajo.

Se hallaron las siguientes especies: Cytheropteron
sp. nov., Patagonacythere devexa (Müller 1908),
Australicythere polylyca (Müller 1908) y una especie

Figura 4: Perfil de la Formación Gage, en su localidad tipo (Cabo Gage).
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que puede incluirse en la Familia Progonocytheridae la
cual,  tentativamente, se asigna genéricamente a
Tumidoleberis sp. nov.

Edad

La presencia de Ammoelphidiella antarctica, un
foraminífero exclusivo del Plioceno de la Antártida,
permite asignar una edad pliocena a la Formación
Gage. Un clasto basáltico incluido en estos depósitos
fue datado por el método 40Ar/39Ar en 3,1 Ma (Jonkers
et al. 2002) y brinda la edad máxima para la Formación
Gage; no hay edades de las rocas del GVIJR que cubren
a esta entidad y que podrían otorgar una edad mínima,
pero la misma puede acotarse sobre la base de la presen-
cia de Zygoclhamys anderssoni, que desaparece de las
aguas antárticas a los 2,4 Ma (Jonkers 1998a).

Con la información disponible se asigna a la Forma-
ción Gage una edad entre 3,1 y 2,4 Ma.

Ambiente de depositación

Jonkers et al. (2002), al analizar los foraminíferos
concluyen que la depositación tuvo lugar en un am-
biente de plataforma debido al hecho de ser este el
habitat que ocupan las especies en la actualidad.

Entre las especies de ostrácodos figuran Patago-
nacythere devexa y Australicythere polylyca las que
fueron recuperadas vivas en regiones próximas al área
estudiada. Con respecto a los requerimientos ecoló-
gicos de la primera, Hartmann (1989) menciona la pre-
ferencia de sedimentos consolidados, arenosos, como
también arcillas consolidadas; en cuanto a Austra-
licythere polylyca dicho autor (Hartmann 1990) señala
que la especie habita preferentemente fondos duros,
arenosos y con vegetación. Por ello se infiere que du-
rante el Plioceno tardío el sustrato estuvo vegetado, por
lo que las aguas fueron de profundidad escasa durante
el tiempo de depositación de la formación.

El contenido paleontológico de la Formación Gage
pertenece, muy probablemente, a un intervalo intergla-
ciario.

Formación Terrapin (Plioceno tardío - Pleistoceno
temprano), nomen novum

Se nomina Formación Terrapin al cuerpo sedimenta-
rio que aflora en la costa SE del fiordo Belén, a nivel
del mar, y que constituye una unidad estratigráfica
cuya base se apoya sobre la “Brecha Palagonítica Infe-
rior” (Fig. 1A) y el techo está en contacto discordante
con las tobas palagoníticas del GVIJR («Palagonitic
tuff»; Nelson 1966).

Se trata de un depósito diamíctico que alcanza un
espesor máximo de 50 m y un desarrollo lateral de 150

m, hacia el SO del fiordo, en tanto cobra altura topo-
gráfica. Se acuña sobre la “Brecha Palagonítica Infe-
rior” y desaparece aproximadamente a 70 m sobre el
nivel del mar.

El diamicto es de color verde oscuro, clasto sostén y
de selección pobre; está constituído por bloques
angulosos de basaltos y brechas palagoníticas (de has-
ta 3 m de diámetro), por grava de la misma litología y
por matriz de arena gravosa gruesa a fina; los bloques
mayores se hallan en la base, aspecto que caracteriza al
conjunto como de gradación normal; en los 5 m supe-
riores, preferentemente hacia el techo, abundan frag-
mentos de bivalvos (pectínidos).

Micropaleontología

En los foraminíferos hay detalles de preservación que
se consideran como buenos, a pesar de que están muy
fragmentados, con los caparazones raramente enteros y
con ausencia de las últimas cámaras en casi todos los
individuos.

La riqueza específica es muy baja ya que sólo se ha-
llaron seis taxones. Se trata de los órdenes Rotaliida y
Buliminida, principalmente representantes de las Fami-
lias Cassidulinidae y Fursenkoinidae. Con respecto a
las  especies  de foraminíferos  reconocidas  son:
Elphidium excavatum (Terquem), Elphidium gunteri
Cole, Cassidulina crassa (d’Órbigny), Globocassiduli-
na subglobosa Brady, Fursenkoina earlandi (Parr) y
Cibicides refulgens de Montfort. El número de cáma-
ras de las especies de Elphidium es menor que las que
tipifican a los taxones encontrados en regiones extra-
antárticas.

En ciertas especies no se observan algunos caracteres
superficiales, como es el caso de los poros, que son
de tamaño muy pequeño en los  Elphididae  y
Fursenkoinidae y sus paredes son delgadas.

Por otra parte, la asociación de foraminíferos está
acompañada por ostrácodos, esferas de pirita y capara-
zones rellenos de óxidos de hierro, pudiendo algunas
concentraciones haberse formado post mortem. Debe
destacarse la gran contribución de material del Cretá-
cico tardío-alto, retrabajado probablemente de la For-
mación López de Bertodano, del Grupo Marambio.

En cuanto a los ostrácodos, se halló una sola especie
identif icada como  Patagonacythere longiducta
(Skogsberg 1928).

Edad

La ausencia de Zygochlays anderssoni, que desapare-
ce de las aguas antárticas a los 2,4 Ma (Jonkers 1998a),
podría indicar a ésta como edad máxima de los de-
pósitos.

Los bivalvos corresponden a Adamussium colbecki,
el único pectínido viviente alrededor de Antártida en la
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actualidad. Las dataciones por los isótopos 87Sr/86Sr
realizadas en conchillas de Adamussium colbecki permi-
ten asignar a los depósitos una edad entre 1,95 +1,12/-
0,52 Ma (Plioceno tardío - Pleistoceno temprano),
(H.A. Jonkers, Com. pers. 1997).

Si bien no hay un criterio objetivo para datar, me-
diante microfósiles, una edad relativa segura, cabe se-
ñalar que con excepción de las especies Cassidulina
crassa y Fursenkoina earlandi, las faunas de forami-
níferos de la Formación Belén y de la Formación
Terrapin no son comparables ya que la frecuencia en
que se halla cada uno de los taxones difiere marca-
damente en ambos casos. Por otra parte están ausentes
representantes del género Ammoelphidiella, el cual se
extingue en el Plioceno. La edad está dada por determi-
naciones absolutas.

Ambiente de depositación

La selección muy pobre del depósito, la estratifica-
ción masiva, la angulosidad y tamaño de los clastos, la
gradación normal y la presencia de una discordancia
erosiva de origen glaciario en la base del cerro Terrapin,
sugieren una influencia glaciaria fuerte en la base de la
Formación Terrapin; ello se confirmaría con las estrías
glaciarias (de dirección SO-NE) que del Valle et al.
(1987a) hallan en concreciones cretácicas inmediata-
mente por debajo del GVIJR (que forma el cerro) y con
rasgos glaciarios similares que dos de los autores
(H.J.N. y J.M.L.) descubren en los basaltos del GVIJR
que forman el cerro Fortress, continuación inmediata
del cerro Terrapin hacia el NE (Fig. 1a). La fauna
y la microfauna identificadas, especialmente las
que se encuentran hacia el techo de la formación,
donde se hallan los pectínidos, sugiere un ambiente
marino poco profundo y escasa proximidad al frente
glaciario.

La in tensa  f ragmentación de  las  valvas  de
Adamussium colbecki  (este bivalvo habita aguas
antárticas y se encuentra a profundidades que van des-
de los 3 m a los 800 m [Berkman 1991]) y el grado alto
de fragmentación de los caparazones y la rotura de las
últimas cámaras de los foraminíferos, permiten suponer
un ambiente de energía alta y de profundidad escasa
(no superior a 30 m).

Los datos micropaleontológicos muestran que para la
localidad tipo, estudiada en este trabajo, la deposita-
ción de la Formación Terrapin tuvo lugar en un ambien-
te marino, aunque de salinidad inferior a la normal; esta
inferencia se realiza sobre la base de la presencia domi-
nante de Elphidium excavatum y de Elphidium gunteri
que, en todos los casos, son característicos de ambientes
mixohalinos con baja diversidad faunística; estos am-
bientes suelen hallarse en el continente Antártico, don-
de la mezcla de aguas marinas y dulces (estas debidas a
la presencia glaciaria) es frecuente, pudiendo existir
aguas hipohalinas en el foco de origen.

Discusión

La existencia de depósitos portadores de pectínidos
en diversas localidades del continente Antártico es
mencionado por Anderson (1906), Speden (1962),
Birkenmajer (1982), Pickard et al. (1986), Prentice et
al. (1993), Strelin et al. (1997), Lirio et al. (1997),
Jonkers (1998a), Bertels-Psotka et al. (2001). A conti-
nuación se discuten las principales características de
los mismos.

Antártida Occidental

Formación Hobbs Glacier (Pirrie et al. 1997b): De-
pósitos glacimarinos infrayacentes al GVIJR, ubicados
en el SE de la isla J. Ross, en la localidad de Punta Re-
donda (Fig.1), fueron descriptos y asignados por su
contenido diatomológico al Mioceno (Marenssi et al.
1987); los mismos están ubicados a 280 m sobre el ni-
vel del mar.

Pirrie et al. (1997b) estudiaron los depósitos tercia-
rios de este sector de la isla y propusieron denominarlos
Formación Hobbs Glacier, la que tiene un espesor de 5
m, con su localidad tipo en la Punta Rabot (Fig.1), don-
de se hallan a 250 m sobre el nivel del mar. Las placas de
Balanus colectadas en el lugar dan una edad isotópica
(isótopos de Sr) de 9,9 + 0,97 Ma (Mioceno tardío). La
Formación Hobbs Glacier representa a los depósitos
glacimarinos más antiguos del GVIJR. Esa formación,
en el SE de la isla James Ross, infrayace a las rocas
volcánicas y se apoya sobre una extensa discordancia
erosiva subhorizontal que se encuentra a aproximada-
mente 250 m s.n.m. y que está labrada sobre rocas mari-
nas cretácicas de las Formaciones Rabot (Lirio et al.
1989) y Snow Hill (Pirrie et al. 1997a).

En el cabo Hamilton, Bertels-Psotka et al. (2001)
mencionan fragmentos de pectínidos (asignados preli-
minarmente a Zygochlamys anderssoni), y foraminífe-
ros que indican edad miocena para la Formación Hobbs
Glacier.

Dado que las Formaciones Belén, Cabo Gage y
Terrapin se diferencian de la Formación Hobbs Glacier
con respecto a: edades, contenido fosilífero, litología,
alturas,  relaciones estratigráficas con el GVIJR y
paleoambientes, los autores consideran conveniente
que la Formación Hobbs Glacier permanezca como fue
definida originalmente por Pirrie et al. (1997b), esto es
como depósitos glacimarinos de edad miocena tardía
infrayacentes al GVIJR y restringida al sector SE de la
isla James Ross.

Pecten Conglomerate (Andersson 1906) o Formación
Cockburn Island (Jonkers 1998b): El conglomerado
con Pecten de la isla Cockburn (Fig. 1) fue descripto, y
llamado “Pecten conglomerate”, por Andersson (1906).

Harwood (1986) señala una asociación de 21 géneros
y 57 especies y propuso una edad de 2,8 a 2,0 Ma
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(Plioceno tardío). Dicha edad se confirma con la presen-
cia de las  diatomeas Actinocyclus act inochilus
(Ehrenberg) Simonsen y de Thalassiosira complicata
Gersonde, que Gersonde y Burckle (1990) y Harwood y
Maruyama (1992) datan en 3 Ma aproximadamente.

Jonkers (1998b) define al Conglomerado con Pecten
de la isla Cockburn como Formación Isla Cockburn;
Jonkers y Kelley (1998) diferencian una facies proximal
y otra distal y le asignan a dicha entidad una edad en-
tre 3 Ma y 2,8 Ma.

Los datos paleontológicos indican condiciones
interglaciarias a la latitud de 64° Sur en la península
Antártica y aportan indicios que sugieren la presencia
de un clima polar relativamente moderado en algunas
regiones de la Antártida durante el Plioceno.

Para Webb y Andreasen (1986) los foraminíferos y
macrofósiles de la isla Cockburn representan un am-
biente costero pando (menos de 100 m), y condiciones
interglaciarias, en que la línea de costa estaba libre de
hielos durante parte del Plioceno tardío. Dichos autores
obtienen, de un basalto infrayacente a la Formación
Isla Cockburn, la edad de 3,65 ± 0,3 Ma (Plioceno tem-
prano).

Para Gazdzicki y Webb (1996) la fauna de fora-
miníferos de la isla Cockburn tiene características co-
munes con asociaciones pliocenas de otras regiones
antárticas. El paleoclima de las zonas costeras en la re-
gión de la isla Cockburn y en otras áreas de la Antártida
pudo haber sido polar-moderado.

El contenido macro y micropaleontológico y la edad
absoluta de la Formación Isla Cockburn son similares a
los de la Formación Gage.

Formación Polonez Cove (Birkenmajer 1982):  Esta
compuesta por conglomerados basálticos monomícti-
cos portadores de pectínidos; aflora cerca de Lions
Rump y Low Head en la isla 25 de Mayo (Lat 62°7´S,
Long 58°10´O). Los pectínidos que contiene, difieren
de los presentes en la isla Cockburn y para Jonkers
(1998a), representan un taxón nuevo aún no descripto.
Dingle et al. (1997) datan estas conchillas por isótopos
de Sr en aproximadamente 29 Ma y Smellie et al.
(1998) sugieren una edad de  23 Ma.

Antártida Oriental

Formación Taylor (Speden 1962):  Son arenas incon-
solidadas aflorantes a unos 15 m s.n.m., en la región del
canal McMurdo en el mar de Ross (Lat. 77°30´S,
Long.163°30´E). Contiene Adamussium colbecki data-
do por 14C entre 6.670 ± 200 y 4.620 ± 60 BP.

Formación Scallop Hill (Speden 1962): Corresponde
a areniscas y conglomerados tufáceos cementados.
Contiene pectínidos referidos por Speden (1962) como
Chlamys (Zygochlamys) anderssoni. Su localidad tipo
aflora en la isla Black a 200 m s.n.m., en la región del

canal McMurdo (Lat. 78°10´S, Long. 166°30´E). Webb
y Andreasen (1986) reportan una edad K-Ar para los
clastos volcánicos de 2,62 ± 0,04 Ma.

Formación Prospect Mesa Gravel (Prentice et al.
1993): Son depósitos de grava fosilíferos aflorantes
entre 155 y 170 metros s.n.m en el valle Wright
(Lat. 77°30´S, Long. 162°E). Contiene  Chlamys
(Zygochlamys) tuftsensis (Turner 1967). Por su conteni-
do diatomológico, Prentice et al. (1993) les asignan
una edad entre 3 y 2,5 Ma.

Formación Sørsdal (Quilty et al. 2000): Anteriormen-
te conocida como “Marine Plain Deposits”. Comprende
areniscas ricas en diatomeas, aflorantes en las Vestfold
Hills (Lat. 68°38´S, Long. 78°08´E). En esta formación
se hallaron fósiles cetáceos y el pectínido Chlamys
(Zygochlamys) tuftsensis (Turner 1967).  Por el conteni-
do diatomológico Quilty et al. (2000),  estimaron la
edad en 4,5 a 4,1 Ma.

Conclusiones

Al definir las formaciones Belén, Gage y Terrapin,  se
intenta contribuír al ordenamiento de los cuerpos
litológicos dispersos en áreas de acceso difícil y de aflo-
ramientos escasos. Denominar y clasificar masas roco-
sas en la estratigrafía antártica puede ayudar a com-
prender e interpretar acontecimientos geológicos que
suelen estar enmascarados por el suelo congelado, la
nieve y el hielo.

Se considera que:
a) El lapso registrado por las Formaciones Belén,

Gage y Terrapin tiene importancia en el esquema
paleoambiental de la península Antártica puesto que, en
particular las Formaciones Belén y Gage, corresponden
a intervalos interglaciarios en los que el cambio climá-
tico se manifestó preferentemente en las zonas costeras
de las áreas marinas; la Formación Terrapin refleja un
avance glaciario hacia el final de la época pliocena.

b) El reconocimiento de microfósiles permite mejorar
el esquema bioestratigráfico del Cenozoico de la
Antártida. Con el hallazgo del ostrácodo Patagonacy-
there longiducta en la Formación Belén, se extiende el
biocrón de esta especie hasta el Mioceno tardío.

c) Los datos obtenidos en el fiordo Belén extienden la
edad del GVIJR a 9,2 Ma; esto permite identificar a la
“Toba Palagonítica Inferior” (perteneciente a ese Gru-
po) como las rocas volcánicas terciarias aflorantes más
antiguas de la cuenca James Ross. De las edades obteni-
das y de las relaciones estratigráficas observadas se
concluye que la actividad volcánica en área del fiordo
Belén comienza en el Mioceno tardío (9.2 Ma) y se pro-
longa hasta el Plioceno tardío - Pleistoceno temprano.

d) Del cuadro estratigráfico presentado en la figura 2,
surge que entre los 3 y los 2,4 Ma (Formaciones Gage,
Isla Cockburn, Scallop Hill y Mesa Gravel) las condi-
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ciones ambientales fueron propicias para el desarrollo
de pectínidos en el continente Antártico, lo cual confir-
ma el mejoramiento climático continental ocurrido
como consecuencia de la desglaciación verificada para
la época.

e) La isla James Ross se constituye en una valiosa
fuente de información paleoambiental para el intervalo
Mioceno tardío – Pleistoceno en la Antártida.
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